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Introduction

A PLUIE est impactée par des processus couvrant une gamme d’échelles consi-

dérable de la microphysique nuageuse jusqu’aux ondes planétaires. A 1’échelle
microphysique (micrométrique a centimétrique), la pluie est caractérisée par des
processus complexes de coalescence, collision, breakup ou de changements de phase.
Ces processus se développent au sein de nuages convectifs ot des mouvements d’as-
cendance ou subsidence des masses d’air se produisent. Les nuages convectifs ne
couvrent qu’une surface de quelques dizaines de kilométres carrés mais peuvent
s’organiser & la méso-échelle pour former des structures plus complexes telles les
lignes de grains. Ces structures s’étendent ainsi parfois sur plusieurs centaines de
kilométres et produisent des pluies trés intenses. D’autres processus se développent a
la méso-échelle tels les fronts atmosphériques. Ces derniers se présentent sous forme
de déplacements de masses d’air chaud ou froid et de soulévements responsables
de la formation de précipitations. Ces fronts font en réalité partie d’ensembles de
plus grande échelle (échelle synoptique) qu’on appelle les cyclones des moyennes
latitudes. Ces vastes zones dépressionnaires sont a l'origine des précipitations des
moyennes latitudes. Ces dépressions se forment au sein de structures planétaires
appelées les ondes de Rossby lesquelles se présentent sous la forme de successions
d’anticyclones et de dépressions répartis autour de la planéte.

La pluie est par ailleurs une des composantes majeures du cycle de I'eau. La
partie atmosphérique du cycle de ’eau débute par ’évaporation de 1’eau provenant
des océans, des lacs ou de la végétation (appelée alors évapotranspiration) et se
termine par la chute des précipitations au sol. Entre temps, la vapeur d’eau peut
parcourir des milliers de kilométres, transportée au gré des déplacements des masses
d’air. Le temps de suspension moyen d’une molécule d’eau dans 'atmosphére est
d’environ huit jours (c’est-a-dire le temps entre son évaporation et sa chute sur terre
ou mer). La quantité de vapeur d’eau contenue dans 'atmosphére est par ailleurs
colossale puisque chaque année ce sont prés de 700000 km?® d’eau qui s’évaporent
(soit I'équivalent de 280 milliards de piscines olympiques). Ces molécules d’eau sont
transportées par les courants atmosphériques pendant leur voyage dans la tropo-
sphére terrestre ce qui peut les amener a changer de phase a plusieurs reprises. Puis
un jour, les conditions se réunissent pour que les molécules d’eau condensent et que
les gouttes d’eau créées acquiérent une masse suffisante pour retomber sur terre ou
sur mer en attendant d’entamer un nouveau voyage.

Le cycle de 'eau est un phénoméne complexe et sensible qui pourrait étre af-
fecté fortement par le changement climatique. En effet, le changement climatique
pourrait modifier en profondeur la répartition des pluies en rendant certaines zones
de la planéte plus séches et d’autres plus humides. L’effet de ce changement se fait
d’ailleurs déja aujourd’hui sentir puisqu’au niveau mondial la décennie 2001-2010 a
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été la deuxiéme décennie la plus pluvieuse depuis plus d’un siécle (d’aprés 'organi-
sation mondiale de la météorologie (2013)). Plus inquiétant, la plupart des records
mondiaux de cumul journalier de pluie ont été battus dans les deux derniéres dé-
cennies. En outre, I'anticipation des conséquences des situations d’événements de
précipitations extrémes, impose de mieux comprendre le climat régional.

La pluie est une variable inégalement répartie sur la planéte. En particulier,
la région méditerranéenne est caractérisée par une zone relativement humide au
nord et une zone trés séche au sud. A I'échelle plus locale, la pluie peut avoir un
comportement trés variable en terme d’intensité et d’occurrence en raison de parti-
cularités météorologiques et géographiques (interface terre-mer, zone montagneuse).
Dans le cadre de cette thése, nous avons étudié cette variabilité spatio-temporelle
de la pluie dans I’Eurorégion Alpes-Méditerranée. Cette région est caractérisée par
d’importants contrastes topographiques qui impactent fortement la distribution et
Iintensité des précipitations. Afin de mener a bien cette étude, nous avons utilisé
les données du radar Hydrix qui est installé sur le Mont Vial (Nice, France) depuis
2007. Ce travail s’est par ailleurs réalisé dans le cadre de la phase préparatoire et de
la phase expérimentale du projet HyMeX.

Le travail de cette thése a été mené de maniére a répondre & plusieurs probléma-
tiques scientifiques. Les questions scientifiques ou constats qui ont guidé ce travail
de thése sont les suivants :

e La variabilité fine échelle des précipitations dans les régions montagneuses est
mal connue. En effet, le réseau de pluviométres dans les zones de relief acci-
denté, est peu dense et coliteux a mettre en place et a entretenir tandis que la
mesure radar y est difficile notamment en raison des échos de sol qui perturbent
le signal. Pourtant, les précipitations en montagne peuvent conduire aux crues
dans les plaines et jouent un role important dans le cycle hydrologique. Ainsi,
il est important de mieux documenter le comportement des précipitations avec
une fine résolution dans ces régions présentant des structures orographiques
de petite échelle.

e Le comportement des précipitations au-dessus de la mer ou de l'océan est
également mal connu. Les seules observations proviennent des satellites qui
possédent une résolution trés grossiére. Ainsi, de nombreuses questions im-
portantes sont aujourd’hui sans réponse : Quel est le role des précipitations
maritimes dans le cycle hydrologique 7 Quelle est la variabilité de ces précipi-
tations a I’échelle diurne, saisonniére et inter-annuelle ? On sait également que
la température de surface joue un role important dans le développement des
cyclones méditerranéens (Medicane). Est ce que les précipitations au-dessus de
la mer favorisent ’apparition de cyclones extra-tropicaux en modifiant la tem-
pérature de surface? Plus concrétement, il est important de pouvoir décrire
le comportement fine échelle de la pluie sur la mer car les modéles manquent
aujourd’hui d’observations pour pouvoir étre validés.

e Le changement climatique pourrait conduire & un changement radical des ca-
ractéristiques des précipitations avec notamment une augmentation des ex-
trémes pluviométriques (Alpert et al., 2002). Toutefois, pour observer des ten-

2 Introduction



Introduction

dances climatiques il est nécessaire de constituer une base de données de longue
durée (¢’est-a-dire de plusieurs années) et homogéne. L’homogénéité d'une base
de données est trés importante mais difficile a mettre en ceuvre en pratique. En
effet les instruments de mesures peuvent se dérégler, tomber en panne ou évo-
luer avec le temps. De plus, les méthodes d’étalonnage ou d’entretien peuvent
se modifier. Malgré ces difficultés, la base de données que constitue actuelle-
ment le radar Hydrix est particuliérement précieuse dans 'optique d’une étude
du changement climatique.

Concernant les propriétés d’échelle (c’est-a-dire fractales) de la pluie, plusieurs
questions scientifiques se posent :

e Le lien entre la physique et les propriétés fractales de la pluie doit étre cla-
rifié. Au niveau théorique bien qu’il soit vraisemblable que le comportement
de la pluie soit lié a la théorie des champs turbulents, il n’existe aujourd’hui
pas de théorie en lien avec la physique statistique permettant d’expliquer ce
comportement de la pluie (pour une discussion a ce sujet voir Verrier (2011)).
Au niveau physique, la question est de savoir quel est I'impact des processus
atmosphériques sur les propriétés fractales de la pluie.

e Le lien entre les propriétés d’échelles mises en évidence spatialement et tem-
porellement reste & déterminer. Notamment la question d’une symétrie entre
les propriétés d’échelle en espace et en temps reste posée. Identifier une telle
symétrie permettra de mettre en place de nouvelles approches pour les mé-
thodes de descente d’échelle espace-temps

e [’impact du support, c’est-a-dire de la présence ou absence de la pluie, sur les
propriétés d’échelle de la pluie doit étre mis en lumiére. De plus, le lien entre
ces propriétés d’échelles et les processus atmosphériques doit étre mieux com-
pris. Il est important de bien connaitre ’effet du support et des processus sur
les propriétés car sinon les paramétres caractérisant le comportement statis-
tique de la pluie peuvent souffrir d’une erreur d’estimation (voir par exemple
les discussions sur le coefficient de Hurst dans de Montera et al. (2009), Verrier
et al. (2011))

e La théorie cellulaire décrit la dynamique atmosphérique a travers des échelles
discrétes tandis que la théorie fractale décrit la dynamique atmosphérique a
travers les liens entre ces échelles. La problématique scientifique est alors de
savoir si ces deux théories peuvent étre utilisées ensemble pour décrire la dy-
namique atmosphérique.

Les problématiques en lien avec les processus sont les suivantes :

e La prévision a I’échelle locale de la position et de I'intensité des précipitations
intenses est encore trés incertaine. De plus, les mécanismes a 'origine de la
stationnarité des précipitations trés intenses sont encore mal compris. Enfin,
les interactions non linéaires entre les processus de fine échelle et la circulation
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grande échelle sont encore I'objet de questionnement. C’est par la compréhen-
sion de ces mécanismes que nous seront capable de mieux prévoir les aléas
météorologiques.

e Une question récurrente réside dans la possibilité de déterminer des régimes
de temps a la grande échelle associés aux précipitations intenses et 'identifica-
tion des variables grandes échelles susceptibles de décrire au mieux les carac-
téristiques dynamiques et thermodynamiques de la circulation atmosphérique.
Mieux connaitre ces régimes de temps favorables aux précipitations pourrait
permettre de mieux anticiper les risques hydrologiques.

e Le role de de la topographie et du type de sol sur I'occurrence et I'intensité
des précipitations doit étre également clarifié. Globalement, le role de la to-
pographie est de soulever les masses d’air qui peuvent condenser et créer des
précipitations. Cependant, la question de I'influence des structures topogra-
phiques de petites échelles n’est pas résolue. Une meilleure connaissance de
ces processus permettra d’améliorer leur prise en compte dans les modéles nu-
mériques

Enfin, concernant la prévision immeédiate des précipitations au moyen des ob-
servations radars (hors simulations et assimilations), les problématiques sont les
suivantes :

e Les méthodes actuelles de prévision, basées pour une partie d’entre elles sur
I’extrapolation du déplacement des cellules de pluie, peuvent elles prévoir pré-
cisément les précipitations a court terme ? Comment intégrer directement les
équations de la dynamique atmosphérique & ces méthodes?

e [’initiation et la dissipation des cellules de pluie sont mal pris en compte par
les méthodes actuelles de prévision a court terme. Pourtant, ce sont des pro-
cessus particuliérement importants a considérer pour améliorer la prévision a
court terme.

e Un paramétre clé dans le développement d’une cellule de précipitations ainsi
que dans l'organisation, I'entretien et l'intensification a méso-échelle de la
convection, est le cisaillement vertical du vent horizontal. Pourtant, la plu-
part des méthodes actuelles ne prennent pas en compte ce paramétre. Quel
peut étre 'apport de cette information pour la prévision des précipitations a
court terme ?

Le travail de thése a été mené de maniére a essayer de fournir des éléments
de réponse a ces questions fondamentales. Evidemment, il aurait été illusoire de
tenter de traiter I’ensemble de ces questions en détail quand souvent la réponse a
I'une de ces questions entraine de nouvelles questions. De plus, notre choix d utiliser
principalement les données du radar Hydrix limite d’un coté le champ d’investigation
& des phénomeénes couvrant une durée inférieure & quatre ans et ayant une extension
spatiale inférieure & 50000 km?2. D’un autre coté, l'utilisation des données radar
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permet de documenter des échelles peu analysées jusqu’a maintenant grace a la fine
résolution spatiale (1 km?) et temporelle (5 min).
Ce travail de thése est donc structuré selon quatre grands axes :

1. L’évaluation de la fiabilité et de l’intérét de 1’utilisation d’un radar
bande X en zone montagneuse. Cet objectif est explicité dans le
chapitre 2.

2. La caractérisation des précipitations a la fine échelle sur I’Eurorégion
Alpes-Méditerranée. Cet objectif est traité dans les chapitres 3 et
4.

3. L’identification des processus a la fois grande échelle et petite échelle
associés aux précipitations dans I’Eurorégion Alpes-Méditerranée.
Cet objectif est traité dans le chapitre 5.

4. La faisabilité d’une prévision a court terme du cycle de vie des pré-
cipitations a 1’aide d’un radar Doppler. Cet objectif est traité dans
le chapitre 6.

Plan de la thése

Ce mémoire de thése est organisé en six chapitres.

Apreés cette premiére partie qui constitue I'introduction du mémoire ot 'on pré-
sente le cadre du travail de thése ainsi que les questions scientifiques, le premier
chapitre est consacré aux caractéristiques météorologiques des précipitations de la
région méditerranéenne. Dans ce chapitre, aprés un bref rappel des caractéristiques
historiques et géographiques de la région, les travaux récents sur la climatologie des
précipitations de la région méditerranéenne sont résumés. Ensuite, les mécanismes
associés aux précipitations intenses sont rappelés et 'impact du changement clima-
tique est présenté. Enfin, la derniére partie est dédiée a la campagne de mesure
HyMeX qui s’est déroulée entre septembre 2012 et mars 2013.

Dans le second chapitre, nous présentons le radar Hydrix qui a été 'outil
principal de cette étude. Notamment, nous expliquons la méthode de restitution de
la pluie au sol a partir de la mesure radar ainsi que les principales caractéristiques
techniques de ce radar. Ensuite, la mesure radar est évaluée en comparant le produit
pluie au sol & celui issu de mesures pluviométriques.

Le troisiéme chapitre est dédié a ’analyse de la variabilité spatio-temporelle
des précipitations sur I'Eurorégion Alpes-Méditerranée. Aprés une étude du cycle
diurne, nous présentons la variabilité saisonniére et inter-annuelle des précipitations.
Le comportement dynamique des cellules de précipitations est ensuite analysé. Enfin,
les caractéristiques des précipitations mises en évidence dans I’Eurorégion Alpes-
Méditerranée sont comparées avec celles des autres régions de France au moyen des
observations du réseau radar ARAMIS.

Le quatriéme chapitre décrit dans un premier temps les propriétés d’échelle
spatiale et temporelle des précipitations en analysant le comportement spectral spa-
tial et temporel. Puis dans un second temps, les relations d’échelle espace-temps du
champ de pluie sont étudiées.

Le cinquiéme chapitre est consacré a I'étude des situations synoptiques et
des processus locaux associés aux précipitations sur la zone couverte par le radar
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Hydrix. Tout d’abord, on identifie les situations synoptiques associées aux préci-
pitations intenses sur la région puis nous nous intéressons a 'impact de différents
parameétres météorologiques sur la pluie a I’échelle locale. Dans une derniére section,
nous étudions I'impact de 1’orographie sur les précipitations.

Le sixiéme chapitre est consacré au développement d’une méthode de prévi-
sion du cycle de vie des précipitations exploitant en partie les résultats précédents.
Le principe de cette méthode est présenté puis la méthode est appliquée sur une
simulation.

La derniére partie est consacrée aux conclusions et aux perspectives de ce travail
de theése.

6 Introduction



Chapitre 1

Les précipitations en région
méditerranéenne

ANS CE CHAPITRE nous présentons les principales caractéristiques historiques
D et géographiques de la région méditerranéenne puis nous nous intéressons aux
caractéristiques météorologiques et climatologiques qui affectent le comportement
des précipitations dans cette région avec une attention particuliére a la région des

Alpes-Maritimes ou se situe le radar Hydrix.
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1.1 Histoire et géographie de la région méditerra-
néenne

La mer Méditerranée tire son nom du latin "medius" (qui est au milieu) et
"terra" (terre). C’est-a-dire la mer au milieu des terres comme on l'a baptisée a
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Ficure 1.1 : Carte de la mer Méditerranée. Issue des cartes de la marine
francaise par Jacques-Nicolas Bellin, 1764

I’époque antique. Historiquement, les premiers peuplements dans la région méditer-
ranéenne apparaissent au troisiéme millénaire avant J.C. sur les cotes orientales de
la Méditerranée puis s’étendent vers I'ouest pour atteindre a la fin du VI®™ siécle
I’Espagne et le Portugal. Plusieurs empires se sont développés puis se sont effon-
drés au fil des siécles tels les empires Hittite, Phénicien, Grec, Macédonien, Romain,
Byzantin ou Ottoman. Pendant cette période de 'antiquité et jusqu’a la moitié¢ du
moyen-age, la Méditerranée est le centre du commerce mondial avec une quantité
considérable d’échanges commerciaux entre les deux rives. Pourtant, elle finit par
perdre de son importance avec la découverte des Amériques et avec la nouvelle pos-
sibilité de contourner I’Afrique pour commercer entre I’Occident et I’Asie. Elle entre
alors dans une phase de morosité économique jusqu’au percement du canal de Suez
en 1867 qui la replace au centre des échanges mondiaux. Cette histoire complexe
et trés brievement résumée dans le cadre de cette thése a contribué a faconner la
configuration économique et sociale actuelle de la région méditerranéenne.

On compte aujourd’hui prés de 430 millions d’habitants (2000) vivant dans la
zone méditerranéenne répartis dans une vingtaine de pays. Cette population conti-
nue d’augmenter relativement rapidement en particulier dans les pays de la rive
sud ce qui n’est pas sans poser un certain nombre de défis sociétaux et environne-
mentaux. En plus de cette pression démographique, la Méditerranée est I'une des
régions les plus touristique du monde, recevant chaque été, plusieurs dizaines de mil-
lions de vacanciers qui profitent des superbes plages du littoral. Le développement
touristique a fortement accéléré les constructions cotiéres et on estime aujourd’hui
a 40% la part du littoral aménagée. Cette urbanisation, ainsi que I'agriculture dans
les zones cotiéres et le trafic maritime, entrainent une pollution importante de la
mer Méditerranée que les pays cotiers ont du mal a endiguer. La réduction de cette
pollution mais aussi ’accés a I'eau pour les pays du sud feront parti des défis ma-
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jeurs du XXI®™e siécle. Enfin, le changement climatique pourrait fortement affecter
la région. En effet, la région méditerranéenne fait partie de 'un des hotspots du
changement climatique (rapport du GIEC 2007). L’une des principales menace sera
liée & 'augmentation des vagues de chaleur comme celle de 2003 (probablement 1'été
le plus chaud depuis 5 siécles) mais aussi au renforcement aussi bien en occurrence
qu’en intensité des événements extrémes.

La région méditerranéenne posséde une immense diversité biologique en raison de
ses caractéristiques géographiques uniques. Elle est 'une des régions les plus riches
en biodiversité de la planéte avec 9,2% des espéces mondiales mais également 1'une
des plus menacées. La flore compte actuellement entre 15 000 et 25 000 espéces, dont
60% sont endémiques a la région. Elle fait ainsi partie de I'un des 35 “points chauds”
de la biodiversité mondiale (Mittermeier et al., 2004). Cette richesse en espéces est
mise & mal par une perte d’habitat naturel d’au moins 70%. Ainsi, prés de 20%
des espeéces sont menacées d’extinction et au moins 16 espéces endémiques ont déja
disparu. Les principales menaces pesant sur la biodiversité¢ de cette région sont la
perte et la dégradation des habitats ainsi que les sécheresses.

Géographiquement la mer Méditerranée sépare les continents européens et afri-
cains et s’étend du détroit de Gibraltar a l'ouest jusqu’aux cotes de la Syrie, du
Liban et d’Israél a 'est (Fig. 1.2 (a)). Elle couvre environ 2,5 millions de kilométres
carrés sur une profondeur moyenne de 1,5 km (jusqu’a 5150 m sous la surface de la
mer lonienne) et contient plus de 4,6 millions de métres cubes d’eau ce qui repré-
sente environ 1% des océans de la Terre. Les cotes qui I'entourent bordent 21 pays et
mesurent environ 46 000 km dont 40% appartenant a des iles. La mer Méditerranée
est reliée aux autres mers et océans par trois passages : a 'ouest par le détroit de
Gibraltar (12,8 km de large), au nord-est par le détroit du Bosphore qui la relie a la
mer Noire et au sud-est par le canal de Suez qui permet de rejoindre la mer Rouge
et 'océan Indien. Ses principaux affluents sont par ordre d’importance le Rhone en
France, le P6 en Italie, le Nil en Egypte et I’Ebre en Espagne. Pour autant, la Médi-
terranée est en déficit hydrique notamment en raison de la construction de barrages
sur les fleuves et de l'irrigation. On estime d’ailleurs que si le détroit de Gibraltar
était fermé, le niveau de la mer baisserait de 0,5 & 1 m par an (Laubier, 2005). En
outre, la mer Méditerranée est bordée de montagnes quasiment sans interruption
dans sa partie Nord (a l'exception des vallées du Rhone et du P6), les principales
étant les Pyrénées, les Alpes, les Alpes Dinariques (Croatie) et les montagnes d’Ana-
tolie. Au sud, on trouve I’Atlas marocain ainsi que le vaste désert qui s’étend de la
Tunisie au Liban.

Histoire et géographie de la région méditerranéenne 9
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Aprés ce premier apercu de la région méditerranéenne, il est temps de nous
intéresser a la région d’étude de ce travail de thése c¢’est-a-dire I’Eurorégion Alpes-
Méditerranée (Fig. 1.2 (b)). Cette région européenne regroupe les régions Rhone-
Alpes, Provence-Alpes-Cote d’Azur, le val d’Aoste, le Piémont et la Ligurie. Elle
compte plus de 17 millions d’habitants et a été créée en 2007 dans le but de favoriser
les échanges culturels et commerciaux dans cette zone. Elle est traversée du nord
au sud par la chaine des Alpes et borde la Méditerranée (Fig. 1.2 (b)). Les Alpes
séparent la région en deux avec d'un coté, la Provence et de l'autre, la plaine du
P6. Comme on le verra dans cette thése, ces caractéristiques modulent fortement la
localisation et l'intensité des précipitations sur la région.

1.2 Le climat méditerranéen

Le climat méditerranéen comme défini par Koppen (1936) se retrouve sur la par-
tie ouest des continents a des latitudes comprises entre 30 “ et 40 °. Il est caractérisé
par des hivers doux et humides et des étés chauds et secs. En termes pluviométriques,
les précipitations d’été sont trois fois inférieures aux précipitations d’hiver. De par
sa position, la Méditerranée est une zone de transition entre la moyenne latitude
et les tropiques. Ainsi, durant I’hiver, la région méditerranéenne est principalement
sous l'influence des dépressions des moyennes latitudes situées sur I’ Atlantique. Ces
dépressions générent une succession de fronts qui arrosent la région avec des pluies
en général peu intenses mais continues. En été, la branche descendante des cellules
de Hadley remonte vers le nord ce qui provoque 'apparition de zones de hautes
pressions (par exemple, 'anticyclone des Acores) qui tendent & inhiber les précipita-
tions. Toutefois, durant cette période des événements locaux de convection profonde
surviennent réguliérement dans 'aprés-midi en raison du réchauffement des sols.
D’autres processus de grande échelle influencent le climat de la région tels 'os-
cillation Nord-Atlantique (7rigo et al., 2004) et les phénomeénes El-Nifio/La Nina
(Karagiannidis et al., 2008; Mariotti et al., 2002b; Price et al., 1998). La mer Médi-
terranée joue aussi un role crucial en apportant de ’humidité qui nourrit les événe-
ments précipitants. La température de surface a en particulier un role important sur
le déclenchement de la pluie dans la région (Funatsu et al., 2009). De plus, de par sa
grande inertie en comparaison a celle du continent, la mer Méditerranée soumet les
zones cotiéres a de forts contrastes thermiques en été ou le continent est surchauffé
et la mer relativement froide. En automne, a l'inverse, la mer est plus chaude que le
continent ce qui assure un fort taux d’évaporation (Mariotti et al., 2002a) favorable
a la pluie. Ce déséquilibre thermodynamique entre la mer et ’atmosphére peut étre
a l'origine de Medicanes (cyclones de petites échelles). Il est intéressant de noter que
la Méditerranée est I'une des régions du monde les plus favorables aux cyclogénéses
(Hoskins et Hodges, 2002; Pettersen, 1956; Wernli et Schwierz, 2006) ce qui explique
les précipitations importantes que 'on y rencontre. A I’échelle locale, la position du
relief influence considérablement la circulation atmosphérique en créant par exemple
des zones de convergence qui générent des précipitations importantes. En France,
le sud des Alpes et les Cévennes, de par leur relief abrupt et leur proximité avec la
Méditerranée, sont des zones particuliérement propices a ces convergences de basse
couche.

Le climat méditerranéen 11
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1.3 Les climatologies des précipitations

A ce jour, il n’existe pas de climatologie a fine résolution des précipitations
couvrant la région méditerranéenne. En effet, comme expliqué dans la partie des
questions scientifiques et, bien que ce soit I'une des zones les plus étudiées au monde,
il existe un déficit de mesures fines échelles sur cette zone. Il faut noter, de plus, que
les moyens de mesure sont trés mal répartis puisqu’ils sont trés abondants au nord et
trés clairsemés au sud. Parmi les études climatologiques a fine échelle (pluviométres)
conduites dans la région méditerranéenne, on peut citer Frei et Schdr (1998), Isotta
et al. (2013), Lana et al. (2004), Romero et al. (1998). D’autres études avec une
résolution satellitaire ont été également menées (Adler et al., 2003; Funatsu et al.,
2009; Mariotti et al., 2002a; Mehta et Yang, 2008; Nastos et al., 2013). Dans cette
partie, nous présentons les principales conclusions de ces travaux et en particulier
des études qui couvrent la zone d’étude de cette thése.

Automne

FIGURE 1.3 : Précipitations journaliéres moyennes par saison (d’aprés Frei
et Schar (1998)). La région d’étude est soulignée par un cadre rouge

L’étude de Frei et Schdr (1998) présente une climatologie de la région des Alpes
ainsi que celles des Cévennes et des Dolomites établies entre 1971 et 1990 grace a
plus de 6000 pluviométres (résolution spatiale ~25 km). Sur la figure 1.3 Frei et
Schér (1998) présentent les précipitations journaliéres moyennes par saison. En ce
qui concerne 'Eurorégion Alpes-Méditerranée, la variabilité saisonniére des précipi-
tations est relativement modérée par rapport aux autres régions. Les cumuls sont
maximaux en automne et en hiver avec des valeurs comprises entre 2,6 et 3,4 mm/j
et ils sont minimaux en été avec des valeurs inférieures a 1,8 mm/j pour le sud de la
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région (Provence, P6) et entre 1,8 et 2,6 mm/j pour le sud des Alpes. Globalement
la région apparait modérément humide par rapport a I’ensemble des régions étudiées
par Frei et Schar (1998). En outre, 'effet de I'orographie semble relativement mo-
déré en comparaison aux autres zones de relief (Cévennes, Nord des Alpes). La seule
autre étude couvrant 'Eurorégion Alpes-Méditerranée avec une résolution si fine est
celle de Isotta et al. (2013) qui correspond en fait & une mise a jour de celle de Frei
et Schar (1998). Cependant, Mariotti et al. (2002a), Mehta et Yang (2008), Nastos
et al. (2013) et surtout Funatsu et al. (2009) présentent des études climatologiques
qui, bien qu’a moins bonne résolution, nous apportent des informations sur certaines
caractéristiques des précipitations de cette région.

La figure 1.4 issue de 'article de cette derniére étude nous renseigne sur la po-
sition et la variabilité saisonniére des précipitations mais aussi des événements de
convection profonde. Bien que les cartes de précipitations soient moins précises que
celles réalisées par Frei et Schdr (1998), elles ont 'avantage de donner une informa-
tion sur la mer. Sur la partie maritime de la zone d’étude de cette thése, 'occurrence
de précipitations est nettement plus forte en automne (10 a 15% d’occurrence) que
pour les autres saisons. En hiver et au printemps, I'occurrence est modérée (4 & 7%)
tandis qu’en été la zone est scindée en deux avec a I'ouest trés peu de pluie (<2%) et
a l'est une occurrence modérée (6-7%). Globalement, 'occurrence de précipitation
sur la zone d’étude est plus importante que pour le reste de la mer Méditerranée et
en particulier en été ot c’est I'une des seules zones ot il reste un nombre significatif
de précipitations. Funatsu et al. (2009) ont également analysé Uoccurrence d’événe-
ments de type convection profonde. Pour la partie maritime de zone d’étude de cette
thése, on s’apercoit que ces événements sont inexistants en hiver et au printemps.
En été, quelques rares événements convectifs ont lieu sur I'est de la zone (fréquence
d’occurrence entre 1,5 et 2,1%). Enfin, en automne, la fréquence d’occurrence d’éveé-
nements de convections profondes devient relativement importante (entre 2,4 et 3%).
Si 'on compare a ’ensemble de la région méditerranéenne, nous constatons que la
proportion d’événements convectifs est faible sur notre zone d’étude. Ainsi, méme
si la fréquence d’occurrence des précipitations est supérieure au reste de la Méditer-
ranéenne, on note que les mécanismes principaux qui ont généré ces précipitations
ne sont que rarement convectifs. Enfin, si I'on regarde le comportement des événe-
ments convectifs sur le continent, on voit qu’ils se produisent entre le printemps et
lautomne avec des valeurs comprises entre 1,2 et 3% et un léger maximum en été.
La encore, il semble que la zone d’étude soit plutdt épargnée par les événements
convectifs par rapport au reste du continent.

Les informations tirées de ces travaux nous permettent d’obtenir des renseigne-
ments sur les caractéristiques de la région d’étude de cette thése. Néanmoins, elles
ne permettent pas de nous renseigner sur la variabilité fine échelle de celle-ci. Cela
implique que nous n’avons qu’une vision trés partielle du comportement des précipi-
tations dans la région. Cela souligne aussi 'intérét de mener une étude a plus petite
échelle du comportement des précipitations et des processus associés sur cette et par
conséquent I’aspect innovant du travail mené dans le cadre de cette thése.

Les climatologies des précipitations 13
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1.4 L’origine des précipitations intenses

L’effort de recherche sur les précipitations dans la région méditerranéenne est
souvent motivé par la compréhension et la prévision du déclenchement des préci-
pitations intenses. Il n’est en effet pas rare que des événements de pluie générent
plus de 100 mm dans la région. Certains événements extrémes sont restés dans les
annales comme les inondations de Vaison-la-Romaine en Septembre 1992 (300 mm
en 4 heures (Sénési et al., 1996)) ou celles du Gard en Septembre 2002 ot 'on a
relevé plus de 700 mm en 24 heures (Delrieu et al., 2005; Ducrocq et al., 2008). Sur
la région et la période d’étude de cette thése, deux événements extrémes se sont, pro-
duits : le 15-16 juin 2010 des précipitations intenses ont été mesurées sur la région
de Draguignan (plus de 400 mm) et du 1 au 6 novembre 2011 des inondations ont
eu lieu sur la cote entre la ville de Nice et de Génes (plus de 450 mm en 12 heures
(Silvestro et al., 2012)). Ces larges accumulations de pluie peuvent étre générées par
des précipitations frontales qui durent plusieurs jours et qui peuvent étre renforcées
par la topographie mais aussi par des événements de convection organisées de méso-
échelle qui sont capables de générer des quantités trés importantes de précipitations
en un temps limité surtout s’ils sont stationnaires comme dans le cas de Draguignan.

De maniére générale, les conditions propices au développement d’un événement
de précipitations intenses sont :

e Une structure synoptique favorable qui évolue lentement pour permettre de
maintenir sur la durée des conditions propices aux précipitations

e Un flux d’humidité conditionnellement instable en basse couche

e Un mécanisme de soulévement capable de déclencher et de maintenir la convec-
tion

e Un cisaillement vertical qui est favorable a la convection profonde

Ces quatre éléments favorables aux précipitations vont étre décrits dans les pro-
chaines sections.

1.4.1 Structure synoptique

De nombreuses études se sont intéressées aux structures synoptiques propices
aux précipitations intenses sur la région des Alpes et sur la région méditerranéenne
(Funatsu et al., 2009; Joly et al., 2007; Martinez et al., 2008; Martius et al., 2006;
Plaut et Simonnet, 2001; Plaut et al., 2001; Ricard et al., 2012; Vrac et Yiou, 2010).
Ces études se basent sur des outils de classifications automatiques et objectifs en
utilisant un ou plusieurs paramétres météorologiques afin de mettre en évidence ces
structures synoptiques. Dans la suite, on présente les études qui ont caractérisé les
structures synoptiques associées aux précipitations sur des zones proches de celle de
notre région d’étude.

L’une des premiéres études spécifiques a la région méditerranéenne est celle de
Plaut et al. (2001) qui utilise les anomalies d’altitude du géopotentiel a 700 hPa
pour identifier trois situations synoptiques correspondant aux précipitations intenses
dans la région des Alpes Maritimes (Fig. 1.5 (a)). La méthode de classification

L’origine des précipitations intenses 15
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FIGURE 1.5 : (a) Anomalies de géopotentiel pour trois situations associées
aux précipitations sur la région des Alpes-Maritimes (d’aprés Plaut et al.,
2001) et (b) géopotentiel & 500 hPa (en tiret) et vent sur la surface 2 PVU
(en nuances de gris) pour quatre situations associées aux précipitations sur
le sud de la France. Les pourcentages correspondent au nombre de fois ot
cette situation synoptique est associée a I'une ou I'autre des classes (d’aprés
Nuissier et al., 2011).

utilisée est dérivée de lalgorithme des K-means (K-moyennes)!. On constate que
les trois situations synoptiques correspondent toutes a un minimum situé a quelques
centaines de kilométres a l'ouest des Alpes Maritimes. La premiére correspond a
un minimum de géopotentiel trés marqué qui se trouve sur 'ouest de 'Europe, la
seconde correspond & un minimum sur le sud de I’Europe et la troisiéme & une zone
de conflit entre un minimum de géopotentiel & 'ouest des Alpes Maritimes et un
maximum de géopotentiel a I'est.

Nuissier et al. (2011) ont également utilisé le géopotentiel (mais & 500 hPa)
pour obtenir quatre situations synoptiques associées aux précipitations intenses en
automne sur le sud de la France (Fig. 1.5 (b)). Ils ont utilisé¢ la méme méthode que
celle proposée par Plaut et al. (2001). L’étude montre que les situations typiques
correspondent a un thalweg légérement incliné vers le sud-est et situé sur I’Atlantique
(Cyclonic southerly (CS) et Cyclonic southwesterly (CSW)) ou & un minimum isolé
(inférieur & 5500 dam) (Western low (WL)) situé sur le sud de la France et I'Espagne.
On voit aussi que ces situations sont associée a une zone de forts géopotentiels
sur I’'Europe centrale qui tend a ralentir le déplacement du thalweg. La derniére
situation (Cyclonic northwesterly (CNW)) est moins marquée et n’est associée que
relativement peu souvent a des cas de précipitations intenses (15,8 % et méme 3,9
% si on ne considére que les 10 % de précipitations les plus intenses). Globalement,
on voit que ces situations tendent a favoriser un flux de sud-ouest sur la France.

1. La méthode des K-means est présentée en détails dans la partie 3.3.4
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Non convectifs Convectifs
n = 256

Hiver

= 220

Printemps

Eté
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FicUre 1.6 : Composite de température (ligne de niveau) et anomalie de
température (couleur) associé aux précipitations mesurées par le satellite
micro-onde AMSU. Le canal utilisé (correspondant a la pression 200 hPa)
a montré une bonne cohérence avec les anomalies de tourbillon potentiel
(Funatsu et al., 2008). Le rectangle bleu correspond & la zone a partir de
laquelle a été calculé la structure synoptique associée aux précipitations.
Les panneaux de gauche correspondent a la situation synoptique associée
aux événements non-convectifs et ceux de droite a la situation associée aux

événements convectifs. Enfin, de haut en bas les panneaux correspondent
aux saisons (DJF, MAM, JJA, SON) (d’aprés Funatsu et al., 2009).
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Funatsu et al. (2009) ont utilisé des mesures satellites pour établir, par saison, les
situations synoptiques associées aux précipitations (Fig. 1.6). Dans leur étude, les
auteurs ont distingué les cas de précipitations de type convectives et non-convectives.
Globalement, cette distinction montre que, dans le cas non convectif, la structure
synoptique est moins marquée que dans le cas convectif. Toutefois, dans les deux
cas les situations synoptiques sont semblables. En hiver, la situation synoptique est
marquée par une goutte froide centrée sur la mer Méditerranée tandis que durant les
autres saisons on observe une dorsale (qui correspond & un thalweg en pression) sur
I'ouest de la France. Notamment le composite montre une situation particuliérement
marquée en automne pour les événement convectifs. En été, la dorsale est moins
marquée ce qui montre que la situation synoptique ne controéle pas totalement les
événements convectifs de cette période.

Globalement, on constate que les différentes méthodes donnent des résultats
proches avec cependant quelques différences. Par ailleurs, le choix des paramétres
clés permettant de détecter les situations synoptiques propices reste posée, bien
qu’elle ait été discuté par Nuissier et al. (2011), Ricard et al. (2012) par exemple.
De plus il est important d’insister sur le fait que pour générer des cumuls de pluie
importants, il est nécessaire que ces situations synoptiques favorables évoluent peu
dans le temps. Il est également intéressant de noter que ces méthodes peuvent étre
utilisées pour prédire le temps en comparant la situation actuelle avec les situations
typiques identifiées (par exemple voir Nuissier et al. (2011)). Dans le cadre de cette
thése nous nous sommes attachés a déterminer les situations synoptiques associées
aux précipitations intenses observées sur notre région (voir section 5.1). Pour ce faire
nous avons utilisé une méthode de recherche d’analogues.

1.4.2 Flux d’humidité et instabilité de basse couche

Le flux d’humidité est également un élément clé puisqu’il permet d’apporter aux
systémes précipitants a la fois de la vapeur d’eau mais aussi de I’énergie potentielle
convective. Il doit étre situé en basse couche pour pouvoir condenser sur toute la
hauteur de la troposphére. Ce flux peut exister grace a des structures de méso-échelle
(cyclones sur la Méditerranée) mais peut étre aussi renforcé par I'arrivée d’une struc-
ture synoptique favorable. Martius et al. (2006) ont montré que, bien que la situation
synoptique (définie dans son étude par la présence d’intrusion stratosphérique) soit
un élément favorisant les précipitations, c¢’est 'absence ou la présence du flux d’humi-
dité qui permettra de transformer une situation favorable en une pluie dévastatrice.
La proximité de la mer Méditerranée fait que I’Eurorégion Alpes-Méditerranée est
trés réguliérement alimentée par de 'air humide. Il a d’ailleurs été estimé qu’entre
40 et 60% de la vapeur d’eau utilisée dans les événements intenses provient de la
Méditerranée (Duffourg et Ducrocg, 2011) (Fig. 1.7).

En plus d'un flux d’humidité important, la masse d’air a également besoin d’étre
conditionnellement instable. Pour cela 'apport d’humidité par la Méditerranée est
un facteur déterminant tout comme l'apport de chaleur sensible. Il est néanmoins
important qu’une couche de flottabilité négative existe dans la basse atmosphére
de maniére & pouvoir stocker une quantité importante d’énergie (CAPE Convective
Awailable Potential Energy) qui sera ensuite violemment libérée. Pour quantifier
I'énergie d’inhibition de mouvement convectif on utilise en général la CIN (Convec-
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Episodes précédés de Episodes précédés de
conditions anticycloniques conditions cycloniques

Ficure 1.7 : Schémas conceptuels de 'alimentation en humidité des sys-
témes méditerranéens fortement précipitants sur le sud-est de la France pour
les épisodes précédés de conditions anticycloniques ou cycloniques (d’aprés
(Duffourg, 2010))

tive INhibition) définie comme :

2 Tv _Tve
CIN:/ ng—dz (1.1)

oll 27 et 29 sont les altitudes de la base et du sommet de la couche d’inhibition de
la convection et T, et T, sont les températures virtuelles de I'environnement et
d’une particule qui se déplace par rapport a cet environnement. On constate que
la CIN est importante si une couche de I'atmosphére est surmontée d’une couche
plus chaude ce qui empéche la particule de monter. Ainsi, pour qu'une particule
réussisse a vaincre cette zone de flottabilité négative, il est nécessaire d’apporter
a l'environnement de basse couche a la fois de ’humidité et de la chaleur ce qui
rend la masse d’air instable et lui permet de s’élever. Pour autant, I’apport d’air
chaud et humide en basse couche n’est pas toujours nécessaire ou suffisant pour
déclencher des précipitations importantes. En effet, il faut parfois qu’un processus
aide au soulévement de la masse d’air pour vaincre la couche de flottabilité négative.

1.4.3 Meécanismes de soulévement

Les différents mécanismes responsables du soulévement de la masse d’air sont
discutés dans cette section.

Soulévement orographique

Le soulévement orographique résulte de la présence de montagnes sur le trajet
de la masse d’air qui transforme le flux d’air horizontal en flux d’air vertical lors de
I’ascension le long des pentes. En montant I’air se refroidit adiabatiquement jusqu’a
condenser de la vapeur d’eau qu’il contient. Cette condensation libére de I’énergie
qui réchauffe la masse d’air et lui permet d’acquérir de la vitesse verticale. Pour
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qu’une masse d’air soit capable de franchir un relief, il faut que sa stabilité ne soit
pas trop grande et que ’obstacle a franchir ne soit pas trop haut. Pour déterminer
le comportement de la masse d’air, on calcule le nombre de Froude :

U
F=~r (1.2)

ou U est la vitesse de la masse d’air, N est la fréquence de Brunt-Viisila (qui
caractérise la stabilité) et h la hauteur de l'obstacle a franchir. La fréquence de
Brunt-Viisila caractérise la stabilité de la masse d’air. Ainsi, on observe que si le
nombre de Froude est grand, c¢’est-a-dire que la masse d’air est rapide et instable tan-
dis que 'obstacle est de petite taille, alors la masse d’air a de forte chance de passer
au-dessus. En revanche si le nombre de Froude est petit, la masse d’air contournera
la montagne (Smith, 1979). Dans le premier cas de figure, le flux d’air n’est que peu
affecté par I'obstacle par contre, dans le second cas de figure, il sera trés perturbé ce
qui entrainera un comportement extrémement non-linéaire difficile & prévoir par la
suite. De plus, U et N évoluent durant le passage du relief (condensation, blocage
du flux) ce qui rend encore plus problématique la prévision surtout pour des reliefs
trés accidentés comme celui des Alpes. Ce type de soulévement est particuliérement
important dans la région de Nice de par la forme des Alpes & cet endroit et la pente
importante (voir figure 1.2). On va présenter 'effet de ce phénomeéne sur la pluie
dans les chapitres 3 et 5.

Un autre type d’ascendance peut étre induit par la présence de l'orographie.
Cette ascendance est lié aux brises de vallées et de pentes. Ce processus se met en
place en raison du chauffage différentiel le long de la pente de la montagne et par
rapport a la vallée. Lors des journées ou le soleil brille, I'air sur la montagne se
réchauffe et s’éléve ce qui crée une dépression dans la vallée et pousse 'air & monter
le long des pentes et a condenser (voir Gladich et al., 2011).

Pour plus d’informations sur le sujet on peut se rapporter aux résultats de la
campagne MAP (Mesoscale Alpine Precipitation) (Bougeault et al., 2001) qui a
eu lieu du 7 septembre au 15 novembre 1999 et qui s’est attachée a améliorer la
compréhension des précipitations orographiques dans les régions des Alpes (voir par
exemple Rotunno et Houze, 2007).

Soulévement par ascendance de grande et de méso-échelle

Le soulévement peut étre également favorisé par l'existence de structures de
grandes et méso-échelles qui créent une ascendance sur la zone.

A la méso-échelle, un mécanisme typique de soulévement est lié a 'arrivée d’un
front froid sur la région. En schématisant on peut dire que celui ci va avoir tendance
a soulever mécaniquement la masse d’air plus chaude située devant (Fig. 1.8). A plus
grande échelle le mécanisme de soulévement est plus complexe. Pour le comprendre
il faut utiliser le systéme d’équation quasi-géostrophique. Celui-ci s’écrit :

D, -
e —fk N vgg (1.3)
ol % = % + uga% + vg(%, f est le facteur de Coriolis, vy correspond au vent

géostrophique, k est un vecteur unitaire dirigé vers le haut et v, correspond au vent
agéostrophique. Le vent géostrophique suit la relation :
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FIGURE 1.8 : Schéma d’un front froid (d’aprés Thomson Higher Education
2007)

]_ — —
Ug = -k ANVpd (1.4)
f
ot & = gz est le géopotentiel et Vp correspond au gradient & pression constante.
Enfin, I’équation quasi-géostrophique de la thermodynamique s’écrit (d’aprés Holton
(1992) chap. 2) :

D 0

ol 6 est l'écart de température potentielle par rapport a l’atmosphére au repos,
0p=300 K est la température potentielle caractéristique dans I’atmosphére et N2
est la fréquence de Brunt-Viisild et correspond a la stabilité statique au repos.
Cette équation montre qu’en l'absence de chauffage diabatique, une perturbation
de température potentielle est li¢ a la stabilité de la masse d’air et a la vitesse
verticale. De plus, on peut combiner 1’équilibre hydrostatique et 1’équation du vent
géostrophique pour déterminer 1’équilibre du vent thermique :

0, g - = =

5 feok/\VhH (1.6)
ol ﬁh est le gradient horizontal. La relation du vent thermique montre que la va-
riation verticale du vent géostrophique dépend de la variation horizontale de tem-
pérature. En dérivant par rapport a x la projection sur I’axe x de ’équation de la
thermodynamique, on obtient :

0 +%a_é+u ig_l_%a_é_i_v ié_|_@]\[28_w =0
otox  Ox dx Y022 0Ox oy oxdy g  Ox

D, (g0 5 0w B (1.7)
Dt (908$> N ox Qg =0
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> — _ 9 (9vg00 _ 9vg00 St } ;
ol Qg1 = o < e oy — oy m) et otl 'axe x est dans le sens ouest-est et 'axe y dans

le sens sud-nord. On peut de méme dériver par rapport a z la projection sur 'axe y
de I'équation 1.4 :

Pvg  Ougdvy Oty D0 Ovy Tty | O

90: 9z 0r T “ara: 0z oy | Yage: 1 ar O
Dy (O, _ g (000v, 000v,\ Ou._,
Dt \ 0z fOo \ Oy Ox Oz Oy 0z (1.8)
Dg (%g _ _ 28ua
Dt ( 8z> == CQa—/ 0z

oll on a utilisé la relation du vent thermique. Les équations 1.7 et 1.8 révélent que, en
I'absence de mouvements agéostrophiques (u, et w), la relation du vent thermique
ne peut pas étre respectée. Ainsi on comprend que la frontogénése va créer des
mouvements d’ascendances et de subsidences. Il faut maintenant déterminer ou se
trouveront ces zones d’ascendances et de subsidences. Pour cela, on soustrait tout
d’abord les deux équations précédentes :

Ou, ow

f2 Oz - N2% = _2le (].9)

En menant la méme démarche que précédemment, on peut obtenir une équation
similaire qui explicite la dérivée de w en fonction de y :

28_w B 5 OUq _
O oy 0z

Enfin, en dérivant les deux équations précédents par x et y respectivement, on
obtient :

20, (1.10)

0w -
NeViw + fQW =2VQ, (1.11)

ol le vecteur Q:, a pour composantes (Qg1,Q,2). Cette équation nous montre donc
que la vitesse verticale est maximale quand le vecteur Cj est convergent et mini-
male quand il est divergent. Ainsi on peut connaitre les soulévements associés aux
structures de grande échelle (dépression, anticyclone).

On peut voir un exemple idéalisé de l'utilisation du vecteur @ sur la figure
1.9 d’aprés Sanders et Hoskins (1990). Pour cela, on considére tout d’abord que
I’atmospheére est telle que les gradients de 6 sont uniquement dirigés le long de I'axe
y. De plus on représente une situation idéalisée de I'atmosphére caractérisée par une
succession de hautes pressions et de basses pressions autour duquel navigue le flux
géostrophique. Si on considére le centre d’une haute pression, on observe que le vent
géostrophique est dirigé vers le nord a l'arriére de la haute pression et vers le sud
a avant. Donc le gradient du vent géostrophique est négatif et par conséquent le
vecteur Q est dirigé vers I'ouest. La situation est inverse pour une basse pression.
Ainsi, on montre que la vitesse verticale est négative a I'arriére d’une basse pression
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FIGURE 1.9 : Schéma d’une situation synoptique idéalisée avec les isobares
(lignes solides), le flux géostrophique (fleches courbes), les isothermes (ti-

rets) et les vecteurs @) (fleches en gras). H correspond a une haute pression
et L & une basse pression. La zone froide se trouve au nord.

et positive a 'avant. Ceci permet d’expliquer le mécanisme de soulévement grande
échelle que 'on peut observer aux moyennes latitudes ?

Soulévement par convergence de basse couche

FIGURE 1.10 : Intensité du vent (en gris) et direction du vent sur une forme
idéalisée des Alpes (d’aprés des simulations de (Schneidereit et Schar, 2000))

Le soulévement peut aussi étre lié & I’'apparition d’une convergence dans les basses
couches. De nombreux phénoménes peuvent favoriser la convergence de basse couche
comme un réchauffement local, une situation grande échelle avec par exemple une
zone de faible géopotentiel (ou de fort tourbillon potentiel) ou encore une zone de
basse pression a la méso-échelle. La convergence de basse couche peut étre aussi pro-
voquée par les montagnes qui peuvent jouer le role d’entonnoir ou 'air s’engouffre
et se retrouve forcé a s’élever (voir par exemple les simulations de (Schneidereit et
Schar, 2000) (Fig. 1.10) et (Georgis et al., 2003)). Plus subtilement elle peut aussi
étre liée au contournement de la montagne par la masse d’air quand le nombre de
Froude est trop petit (voir partie sur le soulévement orographique). Dans ce cas de
figure des zones de convergence peuvent apparaitre sur le bord des zones orogra-
phiques. Tl faut noter que la convergence de basse couche est le seul mécanisme de

2. Pour comprendre le développement mathématique complet qui a permis d’obtenir ’ensemble
des équations présentées dans cette section et pour plus de détails on peut se référer & Lagouvardos
(1992)
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soulévement local sur la mer. En effet, la forcage lié¢ au cycle diurne y est négligeable
et le forcage lié & la topographie y est évidemment absent.

Soulévement par réchauffement diurne et par brise de mer

Un phénoméne courant de soulévement est lié au réchauffement diurne. L’air au
contact du sol se réchauffe et monte ce qui peut favoriser la convection. A ce propos,
I’activité humaine peut avoir un impact sur la création de zone d’ascendance par
la construction de routes, de villes ou de champs qui se réchauffent beaucoup plus
vite que les zones boisées. Si 'on se trouve & proximité de la mer le réchauffement
diurne peut provoquer la mise en place d’une brise de mer. En effet, le continent
se réchauffant bien plus vite que la mer, il se crée une zone de basse pression qui
aspire 'air depuis la mer et qui permet de mettre en place une circulation. Si la
différence de température entre la terre et la mer est importante, les mouvements
ascendants générés peuvent étre suffisamment important pour déclencher des phé-
nomeénes convectifs.

Soulévement par cold pool

Ce type de soulévement a lieu quand le flux d’air rencontre une cold pool c’est-
a-dire une zone dans les basses couches ot la température est beaucoup plus froide
que celle de la masse d’air advectée au-dessus de cette zone. Il se produit alors une
ascendance mécanique de la masse d’air qui, si elle posséde des propriétés thermo-
dynamiques favorables, va pouvoir créer une cellule convective de pluie. Un point
intéressant est que la cold pool est en général provoquée par un orage déja en place
qui déclenche une descente d’air froid d’altitude (phénoméne de courant de densité).
Le courant de densité correspond a une plongée d’air froid en provenance des hautes
couches de I’atmosphére. Pour qu’un tel phénomeéne se produise, il faut que la vapeur
d’eau, au cours de son ascension, condense puis que ’eau résultante chute dans une
couche d’atmosphére trés séche. Au contact de celle-ci, I’eau contenue dans la masse
d’air se réévapore conduisant & un brusque refroidissement de 'air. Celui-ci plonge
alors par gravité avec une vitesse comparable a celle des mouvements ascendants et
s’étale au sol de part et d’autre de la cellule. Cela crée une zone froide sur laquelle
Iair plus chaud au sol aura tendance a s’élever. Lors d'un orage orographique, ces
zones froides peuvent se créer bien en amont des reliefs et générer par la suite des
orages dans la plaine. C’est d’ailleurs ce qui s’est passé lors de 'événement du Gard
en 2002 comme 1'a montré Ducrocq et al. (2008).

Les principaux mécanismes de soulévement sont résumés sur la figure 1.11.
D’autres mécanismes pourraient étre également a l'origine de soulévements telles
les ondes de gravité comme le suggére certaines simulations de Schumacher (2009).
Finalement certaines études récentes (Bresson et al., 2012, 2009; Panziera et Ger-
mann, 2010) ont montré que, suivant la vitesse, 'humidité ou 'instabilité du flux
d’air, les mécanismes de soulévement cités ci-dessus peuvent agir en synergie ou au
contraire étre en compétition ce qui explique que la position des cellules convec-
tives reste encore difficile a4 prévoir. Ainsi, afin d’améliorer la prévision des cellules
convectives, il est nécessaire de prendre en compte ’ensemble de ces mécanismes
dans les modéles. Si on se rappelle la configuration géographiques de I’Eurorégion
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Soulévement Courant de Cold Pool Flux d’air c.haud
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FIGURE 1.11 : Schéma des principaux mécanismes de soulévement de la
masse d’air

Alpes-Méditerranée (Fig. 1.2), on constate que la zone va étre trés propice aux sou-
lévements orographiques mais aussi a la convergence de basse couche de par la forme
du Sud des Alpes. Enfin, en raison de sa proximité avec la mer et des fortes chaleur
de I’été, des phénomeénes de brise de mer ont toutes les chances de se déclencher régu-
lierement. Ainsi, on constate que la région est extrémement favorable aux processus
de soulévement et par conséquent aux précipitations intenses.

1.4.4 Pluies convectives

On connait & présent tous les ingrédients qui peuvent favoriser le déclenchement
des phénoménes pluvieux, il nous reste a préciser le fonctionnement des cellules
convectives et a indiquer quels sont les processus qui peuvent entrainer le dévelop-
pement des phénoménes les plus intenses. Dans la suite, on va expliquer le fonc-
tionnement d’une cellule de pluie convective puis on identifiera les éléments qui
lui permettent de durer ou au contraire de se dissiper. Il existe plusieurs types de
pluies convectives depuis la cellule isolée jusqu’aux bandes de convection organi-
sées et aux super-cellules. Un moyen de distinguer ces différents types de convection
est de considérer I'intensité du cisaillement vertical du vent horizontal (méme si en
pratique d’autres paramétres doivent étre pris en compte).

Cisaillement faible

Quand le cisaillement vertical est faible, on assiste a I'apparition de cellules
convectives isolées (Fig. 1.12). Ces cellules convectives ont en général une durée de
vie faible (20 & 30 min) (voir analyse des équations du mouvement dans le chapitre
4 et Henry (1993), Johnson et al. (1998)), se déplacent avec le vent et leur inten-
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Ficure 1.12 : Schéma idéalisé d’une cellule convective isolée. Les fléches
rouges montrent les zones d’ascendances et les fleches bleus les courants de
densité. En couleur on voit I'intensité de la pluie (ou de la gréle) suivant le
stade de vie de la cellule convective (d’aprés Thomas Rabenhorst, UMBC)

sité dépend principalement de I’énergie potentielle (CAPE) disponible dans 1’at-
mosphére. Au commencement, elles sont associées au développement vertical d'un
petit cumulus. Au sein de ce cumulus, qui se transforme en cumulonimbus quand
son extension verticale devient importante, des processus microphysiques de coales-
cence font grossir la taille des particules nuageuses qui, quand elles deviennent assez
lourdes, tombent sous l'effet de la gravité. L’air qui contient un nombre croissant
de particules d’eau et de glace acquiére alors une flottabilité négative et amorce sa
descente. De plus, un courant de densité se crée si I'environnement est trés sec (ce
qui est habituellement le cas aux hautes altitudes) et fait plonger la masse d’air.
Comme il n’existe pas de cisaillement vertical, le courant subsident entre alors en
concurrence avec le courant ascendant ce qui tend a supprimer l'instabilité atmo-
sphérique. C’est alors la mort de la cellule convective. Cet exemple, trés idéalisé,
nous permet de comprendre I'importance des zones d’ascendances et de subsidences
distinctes pour créer des orages ayant une durée de vie importante, c’est ce que va
permettre le cisaillement du vent.

En plus de ce phénoméne, des mouvements subsidents s’opposent a I’ascendance
de la masse d’air en raison de la réduction de sa flottabilité. En effet, au fur et a
mesure de I’ascension, la vapeur d’eau contenue dans la masse d’air se condense ou se
solidifie. Les particules solides et liquides générent donc une flottabilité négative qui
s’oppose alors a la flottabilité positive liée a la différence de température potentielle
de la parcelle d’air en celle de I’environnement comme montré par 1’équation :

B=g (‘vae_ Oe 1y %) (1.12)

ol B est la flottabilité, g I'accélération de la gravité, 6, et 0, sont les températures
potentielles virtuelles de la parcelle d’air et de I'environnement et m;, m, et m
sont les masses liquide, solide et totale de la parcelle d’air. Ainsi, & partir d’une
certaine altitude, la masse d’air n’est plus assez légére pour continuer son ascension
et retombe donc vers le sol.
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FiGure 1.13 : Orage multicellulaire idéalisé. A gauche on voit le vent hori-
zontal suivant la verticale. Les fléches courbes bleus correspondent au cou-
rant de densité et les fléches rouges montrent ’ascendance de la masse d’air
(d’aprés Thomson Higher Education 2007)

Cisaillement modéré

Les orages multicellulaires sont associées a un cisaillement vertical modéré ou
fort. Le cisaillement a tout d’abord pour effet d’incliner la cellule orageuse ce qui
dissocie les zones d’ascendances et de subsidences de la cellule et empéche sa dissipa-
tion prématuré. Le cisaillement de vent favorise également ’apparition de nouvelles
cellules convectives dans les basses couches. En effet, quand la cellule est mature, des
courants de densité descendent des hautes couches et forment une zone froide sous
la cellule. Du fait de la différence de température avec I’air ambiant, des tourbillons
horizontaux se créent aux frontiéres de cette zone froide (Fig. 1.14).

Sur l'une des frontiéres, l'effet du
tourbillon lié a la zone froide se conjugue
avec le tourbillon lié au cisaillement
de basses couches ce qui crée de nou-
velles zones d’ascendances convectives.
Sur 'autre frontiére, les tourbillons sont
en compétition et la vitesse créée est
horizontale. Ce mécanisme explique le
développement asymeétrique de ce type Ficure 1.14 : Circulation (en fléches tour-
de cellules convectives. Le déplacement nantes) associce a la cold pool (symbolisé
de ces cellules va étre régie a la fois par les petites pointes) et au cisaillement
par le vent mais aussi par la propaga- du vent, les fleches blanches montrent les
tion lice a la création de nouvelles cel- zones d’ascendances et les fleches noires
lules. Dans certaines configurations le montrent les zones de subsidences (dapres
vent compense le déplacement lié a la ([lotunno et al., 1988))
création de nouvelles cellules ce qui explique que les orages multicellulaires peuvent
rester stationnaires et provoquer des cumuls considérables sur une région donnée.
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Cisaillement intense

Quand le cisaillement est trés important, les cellules convectives ont en général
des difficultés a se développer et peuvent mettre plus d’une heure pour atteindre un
stade de maturité méme dans le cas d’une flottabilité fortement positive. Néanmoins,
une telle configuration est également trés favorable au développement d’orages ex-
trémement intenses que I’on appelle super cellules qui peuvent durer plusieurs heures
et provoquer des pluies trés importantes (Fig. 1.15). Au stade initial atmosphére
est soumise a un cisaillement de vent important qui empéche le développement de
la convection mais permet le stockage d’énergie apportée par I’environnement dans
les basses couches. Le cisaillement génére des tourbillons horizontaux dans ’atmo-
sphére. Plus tard lorsque la cellule convective se développe, elle "aspire" les tour-
billons d’axes horizontaux qui deviennent alors d’axes verticaux. D’un coté de la
cellule (au sud sur la figure 1.15) le tourbillon correspond a une rotation cyclonique
tandis que 'autre coté de la cellule (c’est-a-dire au nord) le tourbillon correspond a
une rotation anticyclonique. Pour comprendre la suite du processus il faut se référer
a 'équation de P'équilibre cyclostrophique en coordonnées cylindriques (r,\,z) (ou
r = 0 correspond au centre du tourbillon) qui s’écrit (d’aprés Holton (1992) chap.
9) :

1 anyn U?\
po Or 1

(1.13)

oll py est la densité de I'atmosphére, Py, est la pression générée par les processus
dynamiques et v, est la vitesse tangente. Cette équation montre que le tourbillon
va créer une dépression en son centre, et ce quelque soit le sens de rotation. Cette
dépression va elle méme amplifier la vitesse verticale ascendante. Au stade suivant
les précipitations générées vont créer une zone de subsidence qui va avoir comme
effet de diviser la cellule en deux et de "tordre" les lignes de tourbillon. Les deux
cellules créées vont donc se déplacer a droite et a gauche du vent moyen.
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FIGURE 1.15 : Super cellule orageuse idéalisée a4 deux stades de sa vie (a)
stade initial et (b) stade de division. En haut a gauche on voit le vent
horizontal en fonction de 'altitude. Les fléches cylindriques indiquent les
mouvements ascendants. Les lignes en gras indiquent les lignes de tourbillon
dont le sens de rotation est indiqué par les fleches circulaires. Les plus et
moins indiquent une rotation cyclonique ou anticyclonique du tourbillon.
Les fleches grises épaisses montrent I'amplification (positive ou négative)
de la vitesse verticale. Enfin, la pluie est en tirets noirs et la ligne avec des
petites pointes correspond a la cold pool générées par les courants de densité
(d’aprés (Klemp, 1987))
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Il faut bien noter que les trois situations évoquées ci-dessus restent idéalisées
et notamment il faut se rappeler que 'on a uniquement considéré un vent qui ne
tournait pas avec l’altitude. En pratique, des situations bien plus complexes peuvent
émerger, ce qui rend bien plus difficile la compréhension de la dynamique des cel-
lules de pluies convectives (pour plus d’informations a ce sujet voir Klemp (1987),
Rotunno et Klemp (1982), Rotunno et al. (1988), Thorpe et al. (1982), Weisman et
Klemp (1986), Weisman et Rotunno (2000), Weisman et al. (1988)). De plus, lors
de ces explications on s’est uniquement attaché a détailler I'effet du cisaillement
du vent mais pour expliquer entiérement le comportement cellules il faudrait éga-
lement considérer d’autres paramétres tels que le flux d’humidité et la CAPE. Afin
d’anticiper le type de cellule convective que 'atmosphére est susceptible de géné-
rer, Weisman et Klemp (1982), Weisman et Klemp (1986) ont montré qu'un bon
indicateur du type de convection, mais pas de son intensité, est le nombre de Ri-
chardson global (Bulk Richardson Number) qui combine & la fois I'aspect dynamique
(cisaillement) et thermodynamique (CAPE) de 'atmosphére :

CAPFE
% (‘/O—ka - ‘/;01)2

ol Vi est la vitesse moyenne prés du sol (typiquement sur les 500 premiers métres)
et Vo_grm est la vitesse moyenne entre 0 et 6 km. Des valeurs comprises entre 10
et 40 favorisent les super cellules tandis que des valeurs plus élevées sont plutot
favorables aux orages multicellulaires.

Ry, =

(1.14)

1.4.5 Systémes de méso-échelle

Les cellules de pluies convectives décrites précédemment peuvent se développer
seules mais elles peuvent faire partie de structures de plus grandes échelles que
I'on appelle les systémes convectifs de méso-échelle (Mesoscale Convective Systems
(MCS)). Comme leur nom l'indique, les MSC ont une échelle typique de l'ordre de
100 km bien plus grande que celle des cellules de pluie individuelles dont la taille
est de l'ordre de quelques dizaines de kilométres (échelle aérologique). Au sein de
ces systémes des processus de méso-échelles se combinent aux processus d’échelles
aérologiques rendant ces phénoménes plus complexes mais aussi plus durables et plus
intenses. Ces systémes convectifs sont constitués des cellules convectives décrites
précédemment ainsi que d’une zone de pluie plus faible et homogéne caractérisant
la partie stratiforme. Dans la région méditerranéenne, on en rencontre deux types :
les lignes de grains et les systémes en V.

1.4.6 Ligne de grains

Une ligne de grains est un systéme de méso-échelle qui s’organisent en une bande
étroite (10 & 20 km) de précipitations. Elle peut mesurer plusieurs centaines de ki-
lométres de long (Fig. 1.16 (a)). A D'arriére de la ligne de grains, on trouve une
large zone de précipitations stratiformes. Une ligne de grains est formée de nom-
breux orages qui se développent quand I'environnement est favorable sur une large
région. Pour que la ligne de grains se forme il faut éviter que les orages ne soient
en compétition. Pour cela, le vent doit étre homogéne sur une zone assez vaste de
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FIGURE 1.16 : Taux de pluie (mm/h) observé par le radar Hydrix dans le
cas (a) d’'une ligne de grain le 21 octobre 2012 & 21 h05 et (b) d’un systéme
en V le 15 juin 2010 a 11 h55 (événement de Draguignan)

maniére a ce que les nouvelles cellules se développent toutes a 'avant de la ligne de
grains. La ligne de grains se dissipe quand ’énergie potentielle atmosphérique n’est
plus suffisamment importante ou quand le vent change de direction ou encore quand
le cisaillement de vent évolue et arréte d’étre favorable au développement des orages
multicellulaires.

1.4.7 Systéme en V

Les systémes en V sont des systémes présentant une forme en V dont la pointe
correspond a I'endroit oul les nouvelles cellules convectives sont générées tandis que
les branches sont constituées de cellules matures (Fig. 1.16 (b)). Il semblerait que
la forme en V soit liée a l'interaction entre la divergence au sommet de la cellule
(lice a la vitesse verticale positive) et le flux grande échelle (Malardel, 2005). Ce
type d’événement a tendance a rester stationnaire et peut donc engendrer des cu-
muls de pluie considérables a la pointe du V. C’est ce type d’événement qui a eu lieu
lors des inondations de Draguignan comme on le voit sur les images du radar Hydrix.

Dans cette partie, nous nous sommes focalisé sur les événements de type convec-
tif. Pour autant, le tableau ne serait pas complet si on ne précisait pas que certaines
précipitations peuvent avoir un fort impact sur la région sans étre convectives. En
effet, il arrive que, sur la région, des précipitations peu intenses de type stratiforme
durent suffisamment longtemps pour qu’elles produisent des cumuls de pluie au sol
qui soient non négligeables.

1.5 La campagne de mesure HyMeX

Comme mentionné dans 'introduction, cette thése s’inscrit particuliérement bien
dans le cadre du programme de recherche internationale HyMeX (HYdrological cycle
in the Mediterranean EXperiment). Ce programme de recherche a débuté officiel-
lement en 2010 et durera jusqu’a 2020. Il a pour ambition de mieux caractériser
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Ficure 1.17 : Les différentes régions cibles de la 1ére campagne de mesure
HyMeX. Les régions d’études sont : Valence (VA), les iles Baléares (BA),
la Catalogne (CA), les Cévennes-Vivarais (CV), la Ligurie-Toscane (LT), la
Corse, I'Italie centrale (CI), le nord est Italie (NEI). Les régions en rouge
sont celles qui accueillent des instruments au sol

et comprendre le cycle hydrologique et les processus associés dans la région mé-
diterranéenne avec une attention particuliére accordée aux événements intenses et
aux effets du changement climatique (pour plus de détails sur les objectifs de ce
programme de recherche voir Drobinski et al., 2008)). Deux campagnes de mesures
intensives ont eu lieu pendant automne 2012 (5 septembre au 6 novembre 2012)
(Ducrocq et al., 2013) et I’hiver 2013 (1 février au 15 mars 2013). Dans le cadre
de cette thése, j'ai eu l'occasion de participer a la premiére campagne de mesure
intensive. Les objectifs de cette premiére campagne de mesures intensives étaient :
e D’échantillonner I'environnement de méso-échelle des précipitations intenses
et en particulier le flux amont au-dessus de la Méditerranée ainsi que son
interaction avec les caractéristiques topographiques de la région.
e De mesurer les échanges air-mer avant et durant les événements de précipita-
tions intenses.
e D’étudier les événements précipitants intenses et les processus microphysiques
associés.
e De déterminer la réponse hydrologique pour différentes gammes d’échelles des
événements précipitants intenses qui ont générés des inondations.
Pour remplir ces objectifs, plus de 200 instruments ont été déployés pendant plus
de deux mois sur l'ouest de la Méditerranée. Parmi les principaux moyens mis en
ceuvre nous pouvons citer trois avions équipés de capteurs, des ballons de couche
limite qui ont été lachés réguliérement de Minorque et des radars et lidars mobiles.
Les mesures sur la mer ont quant a elles été effectuées grace a dix bouée dérivantes,
des gliders ainsi qu’un bateau. Enfin, un réseau de mesure des précipitations trés
dense, appelé H-piconet, a été mis en place en 2010 avec notamment des pluviomeétres
et spectrométres optiques, ’ensemble des instruments ayant une résolution spatiale
de 4km? (pour plus de détails sur les instruments déployés voir annexe de Ducrocq
et al. (2013)). Cette campagne a été menée en automne car cette période présente
la plus forte probabilité d’observer des événements précipitants intenses (voir a ce
propos la section 3.1.2) notamment sur la région Cévennes-Vivarais. La zone exacte
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d’étude de la campagne Hymex est présentée en figure 1.17. Globalement, la région
d’étude de cette thése correspond en grande partie a l'est de la région Cévennes-
Vivarais et un peu a l'ouest de la région Ligurie-Toscane.

Lors de la campagne, j’ai participé au guidage du Falcon 20 au sol et dans I’avion
a plusieurs reprises durant les deux premiéres semaines d’octobre 2012. Les vols ont
eu pour objectifs de caractériser la microphysique et la dynamique des systémes
convectifs précipitants. Dans ce but, ’avion était équipé de sondes microphysiques
et d’un radar nuage Doppler & 95 GHz appelé Rasta (Protat et al., 2009). De plus,
I’avion pouvait larguer des dropsondes afin de renseigner le profil vertical de I’atmo-
sphére en amont du systéme.
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FIGURE 1.18 : Vitesse verticale & 1 km le long du trajet de ’avion et profil
de réflectivité mesurée par le radar Rasta lors du vol du 14 octobre 2012
entre 17 h et 20 h 30 TU sur la région de Marseille-Nice

Sur les figures 1.18 et 1.19 sont présentées les mesures du radar Rasta et du
radar Hydrix pour le vol du 14 octobre 2012 du Falcon. Cet événement qui corres-
pond a I'IOP 13a a généré une tornade au-dessus de la ville de Marseille. Le systéme
convectif se situait alors au nord d’une ligne joignant Marseille et Nice. La premiére
partie du vol s’est déroulée sur la mer et a permis de larguer six dropsondes, puis
le Falcon a traversé une premiére ligne de grains située le long de la cote pour en-
suite se trouver dans la partie stratiforme du systéme. Au cours du vol, la vitesse
verticale montre des zones d’ascendances et de subsidences et les régions traversées
sont souvent caractérisées par des zones de fortes réflectivités. En fin de vol, 'avion
est passé au-dessus de deux cellules convectives déja formées. Les cartes du radar
Hydrix présentées correspondent & la fin du vol alors que le systéme convectif s’était
déplacé sur la mer. On observe une ligne de forte réflectivité avec des valeurs su-
périeures & 56 dBZ qui correspondent a des précipitations d’environ 45 mm/h. On
voit également, grace & la classification des hydrométéores, que de la gréle se forme
dans la ligne convective. Enfin, la vitesse Doppler est montrée pour illustration car
non exploitable directement en raison du repliement de la vitesse.

Finalement, la campagne a été un succes avec 23 périodes d’observations inten-
sives dont 16 ont été associées a des événements précipitants intenses. Les événements
qui ont généré les cumuls les plus importants ont eu lieu en Italie (Fig. 1.21). La zone
du radar Hydrix a également été touchée a plusieurs reprises (voir Fig. 1.20). En
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Ficure 1.19 : Réflectivité, pluie, microphysique et vitesse Doppler vues par
Hydrix pendant le vol du radar Rasta du 14 Octobre 2012

particulier, les cumuls journaliers pluviométriques montrent que de nombreux jours
ont subi des cumuls de pluie supérieurs a 75 mm et que certains cas ont générés
des pluies entre 100 et 150 mm. Le cumul le plus important de cette campagne a eu
lieu en Italie centrale avec des précipitations journaliéres dépassant les 300 mm. Il
faut aussi noter qu’il serait intéressant d’estimer ces cumuls journaliers sur la mer
car durant la campagne de mesure plusieurs événements trés intenses ont eu lieu au
large des cotes francaises avec des maximums qui pourraient étre proches ou méme
supérieurs a ceux trouvés sur le continent (voir par exemple la figure 1.19).
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FIGURE 1.20 : Dates pour lesquelles un événement de pluie a été échan-
tillonné par le radar Hydrix pendant la campagne de mesure HyMeX (en
vert foncé). Les F symbolisent les jours ot un vol du Falcon a eu lieu sur la
zone couverte par le radar. Les croix rouges symbolisent le cumul journalier
de I’événement : 4++— >30 mm, +++— >45 mm et ++-++— >100 mm
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Ficure 1.21 : Cumuls journaliers de pluie mesurés par pluviomeétres entre
le 5 septembre et le 6 Novembre 2012 (d’aprés Ducrocq et al. (2013)). Le
cercle noir correspond a la zone couverte par le radar Hydrix
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1.6 Le changement climatique et les précipitations

Bien que le changement climatique ne soit pas directement traité dans ce travail
de thése, il est apparu intéressant de rappeler les derniéres prévisions de I'impact du
changement climatique sur la région méditerranéenne car ce changement pourrait
étre 'un des principaux défis des prochaines décennies.

La région méditerranéenne a été identifiéce comme 'un des 2 points chauds
du changement climatique (Giorgi, 2006). Les modéles prévoient une diminution
des précipitations totales dans de nombreuses régions méditerranéennes ( Philandras
et al., 2011; Ricard et al., 2009; Sdnchez et al., 2004) associés & une augmentation
des extrémes de pluie en particulier en été et automne (Fowler et al., 2007; Ricard
et al., 2009; Sdnchez et al., 2004). Par ailleurs, les observations montrent d’ores et
déja ces tendances avec une augmentation des précipitations intenses entre 1950 et
2000 sur la région (Alpert et al., 2002; Norrant et Douguédroit, 2006) associées a une
diminution des précipitations totales (Piervitali et al., 1998; Romero et al., 1998)
(1951-1995 et 1964-1993 respectivement). Néanmoins, il faut noter que ces tendances
ont été établies sur un temps relativement court et en utilisant un réseau de mesure
qui a évolué au fils des années. Ainsi elles devront étre confirmées par la suite.
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Chapitre 2

Le radar Hydrix

"ETUDE DES PRECIPITATIONS dans I’Eurorégion Alpes-Méditerranée présentée
dans cette thése repose sur les mesures du radar Hydrix. Dans cette partie, aprés
un bref rappel du principe de la mesure radar, des caractéristiques techniques et du
fonctionnement opérationnel du radar Hydrix, on expliquera en détail ’approche
utilisée afin d’estimer la pluie par le radar. En effet, il est important de comprendre
comment ce parameétre est déterminé afin de pouvoir analyser la base de données
générée. Ensuite, on s’attachera a quantifier I'incertitude des mesures du radar ainsi
que les différents artefacts de mesure que I'on peut rencontrer.
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2.1 Principe de la mesure radar

Un radar est un instrument de télédétection active qui envoie une onde électro-
magnétique vers des cibles (dans notre cas des gouttes de pluie) et regoit en retour



Le radar Hydrix

un signal rétrodiffusé qui permet d’obtenir des informations sur ces cibles. Par ces
informations, on trouve la réflectivité radar définie comme :

n:/Dar(D,)\)N(D)dD (2.1)

ou N(D) est la distribution en taille des particules (Drop Size Distribution DSD),
D est le diamétre de la particule, A la longueur d’onde du radar et o, la section
efficace de rétrodiffusion. Le facteur de réflectivité radar est défini comme :

Z:/DﬁN(D)dD (2.2)

Le facteur de réflectivité (souvent appelé simplement réflectivité) est proportion-
nel & la réflectivité dans le cadre de 'approximation de Rayleigh (c’est-a-dire quand
la taille des gouttes est trés inférieure a la longueur d’onde radar) :

7T5 2
1=K P2 23)

ou K, la constante diélectrique de I'’eau. Néanmoins, pour un radar bande X, I’ap-
proximation de Rayleigh n’est plus valable. C’est pourquoi on définit habituellement
un facteur de réflectivité équivalente Z. qui correspond au facteur de réflectivité
pour un ensemble de particules liquides et sphériques remplissant les conditions de
I’approximation de Rayleigh et produisant un signal de méme puissance :

)\4
Z= /D N(D)on(D, \)dD (2.4)

Le facteur de réflectivité équivalente peut s’exprimer en fonction de la réflecti-
vité :

n= F|Kw‘ Ze (25)

Dans la suite, on simplifiera I'appellation facteur de réflectivité équivalente Z,
en réflectivité et on le notera Z. Il ne reste plus alors qu’a convertir la réflectivité
en taux de pluie R. Classiquement on utilise une relation empirique du type :

7 =aR’ (2.6)

ol a et b sont des constantes déterminées expérimentalement en utilisant un dis-
drométre (qui permet de restituer la distribution en taille des gouttes d’eau et donc
de connaitre la réflectivité) ou en comparant la mesure radar et un pluviométre. La
relation habituellement utilisée est celle de Marshall-Palmer qui propose a = 200 et
b = 1,6. Toutefois, on voit que cette définition peut poser probléme car Z dépend
de la forme de la DSD et non directement du taux de pluie. En particulier, Ulbrich
(1983) a montré que, dans le cas d’une relation de type X = aY?, ott X et Y sont
deux paramétres fonction de Uintégrale de la DSD (comme le sont la pluie et la
réflectivité) et ou la DSD s’écrit sous la forme :

N(D) = Nyexp(—AD)
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(avec D le diamétre des gouttes, N la concentration et Ny et A deux paramétres),
alors la constante a est une fonction proportionnelle a Nél_b). On comprend donc
la limite de 'utilisation d’une relation du type Z = aR® puisqu’elle implique que le
paramétre a va dépendre de la DSD de I’événement qui a été utilisé pour établir les
paramétres a et b et non de la DSD des événements ultérieurement échantillonnés.
De plus, la DSD est sujette a une large variabilité qui dépend du type de phénoméne
meétéorologique (pluie convective, stratiforme). Pour essayer de prendre en compte
cette variabilité, il est possible d’utiliser différents jeux de paramétres a et b suivant
le type de temps ( Van Baelen et al., 2009) ou encore de recalculer en quasi-continu
ces paramétres en comparant pluviométres et radar. La premiére méthode nécessite
de pouvoir classer en temps réel les caractéristiques du phénomeéne météorologique
échantillonné et peut par exemple étre problématique dans le cas d’un orage ayant a
la fois une partie convective et stratiforme. La deuxiéme méthode nécessite d’avoir
un réseau de pluviométre extrémement dense sur la zone radar et pose des pro-
blémes de représentativité (comparaison d’un pluviométre de quelques centimeétres
carrés avec un pixel radar de plusieurs centaines de métres) et demande un certain
temps d’échantillonnage. Une autre solution est envisageable : c’est 1'utilisation de
la polarimétrie.

La polarimétrie consiste a émettre simultanément une onde électromagnétique
polarisée horizontalement et une onde électromagnétique polarisée verticalement.
Cette double polarisation permet d’apporter des informations complémentaires sur
certaines caractéristiques des hydrométéores dans 'atmosphére. Par exemple, on
sait que des gouttes d’eau ont tendance a s’aplatir & partir d'une certaine taille sous
I'effet de leur poids et de la résistance de 'air.

E 1
£
S
=
Cible (goutte) £ 09
-
@
=
J— 2 5
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B N
- \
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s 07] I
. AN
2 \‘”\ =
g 06 :
larisation Polarisatio = 1 2 3 4 N 6
horizontale verticale Diamétre de la goutte (mm)

() (b)

Ficure 2.1 : (a) Principe de la double polarisation du radar. (b) Trois lois
empiriques permettant de relier le rapport entre ’axe vertical et horizontal
de la goutte en fonction du diamétre des gouttes (1) Goddard et al. (1982),
(2) Pruppacher et Beard (1970) et (3) Keenan et al. (1997) (figure issue de
Testud et al. (2000))

La figure 2.1 (a) illustre ce principe. On comprend que I'aplatissement, qui dé-
pend de la taille de la goutte, implique un écho radar plus important dans le plan
horizontal que vertical. Différentes méthodes qui permettent de déterminer le lien
entre aplatissement et diamétre des gouttes d’eau ont été développées (voir Goddard
et al. (1982), Pruppacher et Beard (1970) et figure 2.1 (b)).
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Il reste alors a trouver des variables polarimétriques qui permettent de quantifier
efficacement I'aplatissement des gouttes d’eau. En pratique il existe deux approches :

e La premiére consiste a calculer le rapport entre la réflectivité horizontale et ver-
ticale (ce que 'on appelle la réflectivité différentielle (Zpr = 10log(Zy /Zv))).
Plus les gouttes d’eau sont aplaties et plus elles sont grandes, plus ce rapport
sera important. On peut donc estimer & partir de ce rapport un diamétre de
goutte moyen Dy.

e La deuxiéme approche s’appuie sur le décalage de phase différentielle (®pp =
&y — Py) : quand une onde passe dans un milieu de densité différente (c’est-
a~dire dans une goutte d’eau), sa phase change légérement. Dans le cas ou les
gouttes d’eau ont une orientation préférentielle, il se crée alors un décalage
entre la phase horizontale et la phase verticale. Au fur et & mesure de la
propagation, ce décalage de phase différentielle augmente (si 'onde continue
de rencontrer des gouttes d’eau aplaties) (pour voir cet effet le long du trajet
on peut se référer a la figure 2.3). En calculant la dérivée de ®pp que 'on
appelle la phase différentielle spécifique (Kpp) :

K _ CDDP(TQ) - CI)DP(7“1)
br 2(7”2 — T1>

on peut restituer par segment cette variation de phase et donc estimer 1’orien-
tation et le diamétre moyen des gouttes le long du trajet du faisceau radar.

(2.7)

Ainsi, il a été possible d’établir de nouvelles relations entre la mesure radar et le
taux de pluie qui dépendent de la DSD. Par exemple, on peut citer des relations
de la forme R(Z, Zpgr) (Chandrasekar et al., 1990; Gorgucci et al., 1995), R(Kpp)
(Chandrasekar et al., 1990; Sachidananda et Zrnié, 1987; Seliga et al., 1986) et
R(Zpr, Kpp) (Gorgucci et al., 1997; Jameson, 1991).

La question que l'on se pose alors est de savoir si ces méthodes polarimétriques
sont vraiment meilleures que les méthodes traditionnelles (Z-R) d’estimation de la
pluie.

Pour cela, il faut rappeler que la mesure radar est entachée de trois types d’er-
reurs :

e [’erreur instrumentale qui correspond en particulier & des problémes de cali-
bration de Z

e [’erreur statistique d’observation qui est liée a la position et la vitesse aléatoire
des gouttes d’eau dans le volume échantillonné

e L’erreur lice a la physique de la pluie et en particulier a la variabilité de la
distribution en taille des hydrométéores

Dans le cas de la méthode traditionnelle (Z-R), erreur statistique est modérée. Par
contre, comme on I'a expliqué plus haut, I’erreur liée a la physique est importante.
Dans le cas de la méthode polarimétrique, I'erreur liée a la physique est réduite (car
la méthode polarimétrique est peu sensible a la variabilité de la DSD) tout comme
Ierreur de calibration qui est nulle dans le cas de la méthode basée sur 'utilisation
du Kpp. Par contre, 'erreur statistique est plus importante. En effet, la mesure du
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Kpp dépend de I'erreur sur I'estimation de ®pp(ry) et de ®pp(ry) et peut étre trés
bruitée notamment si r; et r, sont voisins.

C’est basé sur ce constat que s’est développé I’algorithme ZPHI!. Cet algorithme
cherche a combiner les avantages de la méthode traditionnelle (erreur statistique mo-
dérée) et de la méthode polarimétrique (erreur physique faible). Un autre avantage
particulierement intéressant de cet algorithme est qu’il corrige de 'atténuation du
faisceau. En effet, les radars en bande C et surtout en bande X sont fortement affec-
tés par l'atténuation ce qui limite a priori leur intérét puisque sans correction leur
zone de couverture exploitable est réduite considérablement.

Malgré le probleme lié a I'atténuation, les radars en bande X sont de plus en plus
utilisés car ils sont relativement peu couteux et de petite taille. En effet, comme la
taille de 'antenne d’un radar dépend de sa longueur d’onde, un radar en bande S
nécessite une antenne énorme (et cotiteuse) tandis qu’un radar en bande X a une
antenne bien plus petite (environ 1,5 m dans le cas d’Hydrix). Ce dernier point est
particulierement important quand on cherche a installer des radars dans des zones
montagneuses.

2.2 Mesure de la pluie par le radar Hydrix

On va maintenant expliquer comment le radar Hydrix estime les précipitations
au sol. Pour cela, on va détailler le fonctionnement de ’algorithme ZPHI puis on
expliquera comment on peut estimer la pluie au sol en combinant les mesures aux
différentes altitudes explorées par le radar.

2.2.1 Algorithme ZPHI

Comme mentionné auparavant, 'algorithme ZPHI tire parti de la double pola-
risation (horizontale et verticale) du faisceau pour corriger de I’atténuation et pour
prendre en compte la distribution en taille de la pluie. Ainsi, il donne une estimation
de la pluie plus précise que dans le cas d’une relation traditionnelle de type Z-R.

Avant de décrire l'algorithme, nous allons introduire un paramétre N utilisé
pour établir une relation de la DSD plus complexe que celle précédemment établie
(N(D) = Noexp(—AD)) :

44 LTWC
N = — 2.8
0 Tpw DY ( )

oll p, est la densité de I'eau liquide, LW est le contenu en eau liquide et D,,
est le rapport entre le quatriéme et le troisitme moment de la DSD. Ce paramétre
est trés intéressant car, comme on va le voir par la suite, aprés normalisation par
ce parameétre, il est possible d’établir plusieurs relations entre différentes variables
radar (voir équation 2.11).

La premiére étape de 'algorithme consiste a calculer 'atténuation du signal radar
en fonction de la distance. Pour cela, on commence par exprimer les paramétres

1. Le nom de l'algorithme ZPHI vient du fait qu’il restitue le profil de pluie le long du faisceau
en combinant Z : la réflectivité et ®pp : le décalage de phase différentielle
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radars en fonction des atténuations spécifiques horizontales Ay et verticales Ay :

it = Zpp % 10702 o An(s)ds

ZaV = Z\/ * 10_072f0r Ay (s)ds

, (2.9)
(I)DP:5+2/ KDP(S)dS
0

oll Z,p et Z, sont les réflectivités atténuées horizontales et verticales et ol § est le
décalage de phase de rétrodiffusion et fOT Kpp(s)ds qui exprime le changement de
la phase avec la distance au radar r. Comme ’algorithme ZPHI s’applique indépen-
damment sur la réflectivité atténuée horizontale et verticale, on ne considére plus
dans la suite que la réflectivité atténuée horizontale, de plus, par souci de lisibilité,
on n’écrira plus le H (Z,y — Z,).

L’objectif est ensuite d’estimer I'atténuation. Pour cela, la méthode la plus simple

consiste & considérer que l'atténuation s’écrit comme (Marzoug et Amayenc, 1991,
1994) :

A(r) = eZ(r)* (2.10)
oll € et ¢ sont deux constantes. Cette méthode n’est valable que dans le cas
ol atténuation est essentiellement liée & la pluie. On peut donc remplacer 'atté-
nuation dans ’équation 2.9 par cette expression et résoudre I’équation différentielle
pour obtenir 'expression de la réflectivité (Z) en fonction de la réflectivité atténuée
(Z,) (voir lalgorithme kZ dans Marzoug et Amayenc (1991) pour plus de détails).
Malheureusement, cette méthode présente 'inconvénient majeur d’étre instable. En
effet, si le paramétre o n’est pas constant le long du trajet du faisceau radar alors on
va commettre une erreur sur l'estimation de la réflectivité qui va s’amplifier au fur
et & mesure que 'on s’éloigne du radar. De plus, nous savons que, de par la forme
de I’équation 2.10, o dépend forcément de la DSD et donc est trés variable. Il nous
faut donc trouver une autre solution pour exprimer ’atténuation.
Comme on l'a expliqué dans la section 2.1, si on a une relation de la forme
X = aY? et que la DSD est sous une forme exponentielle quelconque alors a est
proportionnel a Nélfb) (ou Ng(lfb)). En conséquence, il est apparu opportun de
chercher a exprimer des relations entre les paramétres radars et ’atténuation sous
cette forme. Et il a été montré (voir Testud et al., 2000) que 1’on peut écrire latté-
nuation A, la phase différentielle spécifique Kpp et le taux de pluie R en fonction
de N; sous la forme :

A=alNgtzb
R = c[Nj]'4A? (2.11)
KDP = (X[NS]I_BAB

oll a, b, a, B, ¢ et d sont des constantes empiriques. La derniére relation est apparue
particuliérement intéressante puisqu’il a été montré que pour les radars bande X et
bande C le paramétre [ est trés proche de 1. Ainsi, on peut écrire :

A(r) =~vKpp(r) (2.12)
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Cependant, on ne peut pas se servir directement de cette équation pour estimer
I’atténuation car I’évaluation de Kpp est souvent entachée d’une importante erreur
de mesure. Marzoug et Amayenc (1994), Testud et al. (2000) ont proposé une autre
forme pour 'atténuation qui combine les équations 2.11 et 2.9 et qui s’écrit :

Zg(r)

A(r) = A(ro )Zb(ro) + A(ro)I(r,10)

(2.13)

ou I(r,7) est une fonction proportionnelle a la réflectivité atténuée intégrée entre
deux distances arbitraires r et ry (distance de référence) :

0
I(r,70) :0,46b/ 7 (s)ds

On remarque que dans ’équation 2.13 A(r) ne dépend pas de a (ou de N{) et donc
pas de la DSD. De plus cette forme a aussi ’énorme avantage de ne pas dépendre
de la calibration du radar puisque I’équation 2.13 ne change pas quand on multiplie
Z, par un facteur.

Il nous reste donc a connaitre la valeur de I'atténuation en ry (¢’est-a-dire A(ro)).
Pour cela, on integre ’équation 2.12 entre deux distances arbitraires r; et 7y et on
utilise I’équation 2.9 :

/n #)ds = / Kpels (2.14)

= (v/2)[®pp(ro) — ®pp(r1)] — (v/2)[6(ro) — d(r1)]

On propose a présent pour simplifier de considérer que les bornes r; et ry sont
telles que d(r)—d(r1) est négligeable devant ®pp(r9) —Ppp(ry). En pratique, comme
on peut choisir librement les bornes ry et rg, il est généralement possible de trouver
un intervalle pour lequel cette hypothése est vérifiée (Testud et al., 2000). I.’équation
2.14 devient donc :

T0 B T0 Zb( )
A = [ A g

1 1

(2.15)

0 Zb( )
=A d
(ro)/,. Zb(ro) + A(rg)0, 46b f:o Zb(s")ds' °

1

Il est & présent possible d’intégrer le membre de droite. Pour cela, on définit une
fonction f(r) telle que :

f(r) = Z%(ro) + A(ro)0, 46b /T0 70(s")ds' (2.16)
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et on remarque que ’équation 2.15 s’écrit simplement en fonction de cette relation :

Y Als)d Lo dfd_(;)d
/ﬁ (s)ds = =573 T
1 .
= —m[loglof(?“)]r? (2.17)

_ 1 Zg(’f’o)
0,26 \ Z8(ro) + A(ro)0,46b [ Zbds

En combinant I’équation précédente et I’équation 2.14, on peut obtenir une ex-
pression de A en rq :

Z5(ro)

A(rg) = 222 (10%17A¢ _ 1 2.18
(TO) I(T’lﬂ“o)( ) ( )
out AD = dpp(rg) — Ppp(ry). Il est donc possible de donner une forme analytique
de A(r) en remplacant A(ry) dans ’équation 2.13 :

Zy(r)

A) = Ty o) + (W005% — 1Y 1(r, 7o)

(1001072 _ 1) (2.19)

Cette équation permet donc d’utiliser ® pp pour contraindre la mesure de 'atténua-
tion (la valeur de v en bande X a été estimée a 3,2.107" par Testud et al. (2000)
en utilisant un modéle de rétrodiffusion). La premiére étape de ’algorithme est
terminée.

La deuxiéme étape consiste a trouver un moyen pour déterminer Nj. En effet, en
connaissant N, on pourra établir un lien entre la réflectivité corrigée de I’atténuation
et le taux de pluie qui tiendra compte de la DSD. Pour déterminer NJ on cherche
a exprimer Z en ry. Pour cela, on calcule la primitive (F) de I'équation 2.13 en
fonction de r :

Za(r) )
(ro) + A(ro)I(r,ro)

20 (2.20)
Zb(ro) + A(rg)0, 460 f:l Zb(s)ds

FIA®) = F (Alr)

=F (A(To)
et on remarque que le numérateur est égal a la dérivée du dénominateur :

A(ro)0,46b2°(r) = d%(Zab(ro) + A(rg)0, 46b / 7(s)ds) (2.21)

Donc, on peut réécrire I’équation 2.20 :
In(Z%(ro) + A(ro)0, 46b f:l Z2(s)ds)

F(A(r)) = Gt (2.22)
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En utilisant ce résultat et en choisissant r; comme la distance a partir de laquelle
le faisceau radar rencontre la premiére pluie et donc commence & étre atténué, on
peut expliciter ’équation 2.9 sous la forme :

7 = 7, 10072f:10 A(s)ds

(zg(r0)+A<r0>o,4eb];‘1 Zg(s)ds)>

0.2 ;.

— 7, %10 Za(ro) (2.23)
I(?"l, 7’0) ) 1/
=Z,(ro) | 1+ A(rg) ——=
(o) (14 A 8
Comme l'atténuation s’exprime comme :
A=a(Np)bzb (2.24)
il est possible de déterminer Nj :
1 A 1/(1-b)
% = (s zs At )
a Zg(r ro)l (1,7
0 0)4(r1, 7o (2.25)

E ](7“1,7"0)

(1 (1 _ 10—0,1b~/A<1>) ) 1/(1-b)

Il faut noter que le paramétre N est lui sensible a la calibration de Z. De
plus on s’apercoit que Nj est considéré comme constant entre r; et ry. En pratique
Testud et al. (2000) a montré que cette hypothése peut étre en général faite pour des
distances inférieures a 50 km. Nous possédons maintenant I’ensemble des paramétres
permettant de restituer la pluie en utilisant une relation de la forme :

R=a(N})tz (2.26)

Les paramétres a et b peuvent étre déterminés empiriquement et ne dépendent
pas de la DSD (seul N§ dépend de la DSD).

En résumé, l'algorithme ZPHI est donc constitué de deux parties : la premiére
permet de déterminer 'atténuation et donc de corriger la valeur de la réflectivité
mesurée par le radar. La deuxiéme étape explicite Nj ce qui permet de restituer la
pluie en tenant compte de la DSD. Ainsi, on obtient bien une relation qui combine
les avantages de la méthode traditionnelle (relation de type Z-R) et de la méthode
polarimétrique puisqu’elle tient compte de la DSD (par I'intermédiaire de N{).

Il faut noter que 'algorithme ZPHI est également capable de corriger de 'effet
du décalage de phase de rétrodiffusion (0) mais nous n’expliciterons pas les calculs
ici. Néanmoins, ces calculs et de nombreux détails complémentaires sur 'algorithme
ZPHI peuvent étre trouvés dans Testud et al. (2000) et Le Bouar et al. (2001).

Evidemment cet algorithme n’est pas parfait dans le sens ou il nécessite de faire
plusieurs hypothéses fortes. La plus important pourrait étre liée a l'invariance lo-
cale du paramétre Nj. Notamment, on voit sur la figure 6 de Testud et al. (2000)
que la valeur de ce parameétre présente des sauts importants dans certaines régions
(& linterface entre les zones stratiformes et convectives par exemple). Une autre
difficulté est liée a I'influence de la calibration sur la restitution du paramétre Nj.
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Enfin, dans le cas d’atténuations trés importantes, le signal rétrodiffusé peut étre
trop faible pour étre corrigé par ’algorithme.

Enfin, I'algorithme ZPHI n’est pas utilisable quand A®pp est inférieur a 6 en
raison de U'incertitude sur la mesure (Le Bouar et al., 2001). Dans ce cas une simple
relation Z-R peut étre utilisée. Cet aspect n’est pas problématique puisque quand
A®pp est faible, cela signifie que les gouttes d’eau sont petites et donc que I'impact
de la DSD est plus faible (voir section 2.2.4) 2. Finalement, l'algorithme ZPHI pré-
senté ci-dessus n’est utilisable que dans la phase liquide mais un nouvel algorithme
ZPHI adapté a la neige est en cours de finalisation.

2.2.2 Estimation de la pluie au sol

L’algorithme ZPHI permet d’estimer la pluie 3D dans le volume d’air échan-
tillonné par le radar. Dans cette partie, on explique comment sont converties ces
données en pluie au sol.

Tout d’abord, la pluie est projetée sur une grille cartésienne puis une interpola-
tion horizontale est réalisée par la méthode de Cressman de maniére a obtenir une
résolution spatiale réguliére de 1 km x 1 km. Finalement, la pluie au sol est supposée
étre égale a la somme pondérée de la pluie en altitude. Ce qui suppose que la pluie
dans la colonne d’air va rapidement tomber au sol.

S (1— )R
R: 'L(l q'L) RZ
2i(l—q) !

ou ¢ est la pondération (ou l'indice de qualité) et ¢ un indice et s’exprime comme :

(2.27)

q=(1-07%) —cp (2.28)

oll ¢, est un coefficient qui diminue la valeur de ¢ quand un masque partiel du
faisceau est supérieur a 20 % et 'annule quand le masque partiel est supérieur a 50 %.
o? correspond a l'erreur de mesure et dépend de altitude, du temps d’intégration
de la pluie (dans le cas d’'Hydrix ce temps est de 2,5 min), de I'algorithme utilisé
pour restituer la pluie (ZPHI ou Z-R) et de la position de la mesure par rapport
a la bande brillante (dans la glace ou la neige l'erreur est bien plus importante).
Le traitement tient aussi compte de la propagation du rayon dans 1’atmosphére (le
rayon peut étre courbé a cause des couches de températures différentes). Il faut bien
voir que cette méthode de restitution de la pluie au sol présente de sérieuses limites :
quand le faisceau est trés haut par rapport au sol, rien ne dit que la pluie en altitude
va arriver au sol (elle peut se réévaporer). De plus, le traitement de la mesure dans
la neige est particuliérement délicat puisqu’il est entaché d’'une importante erreur
de mesure et qu’il est compliqué de convertir la neige en pluie au sol. Pour plus de
détails sur la méthode se référer & Le Bouar et al. (2008).

2.2.3 Calibration

Le radar peut étre calibré par deux approches. La premiére consiste a comparer
Kpp/Z en fonction de Zpg par rapport & un modéle de pluie (Fig. 2.2). Le décalage

2. Récemment le radar Hydrix a changé de mode opératoire et utilise & présent une relation du
type R(Z, Zpr) quand le décalage de phase est inférieur a 6
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sur 'axe y entre la courbe théorique et la courbe empirique permet de connaitre la
correction de calibration a appliquer. La deuxiéme méthode consiste & comparer le
N{ calculé par la méthode ZPHI avec celui calculé par un disdromeétre. Quand cela
est possible les deux méthodes sont utilisées en paralléle pour optimiser la calibration
du radar.

LAQUINA_PPI_1.5_20060925_002000

l0gw(KDP/2Z)
I

—gF_Colibration error = 0.13 dB

-2 =1 0 1 2 3 4 5
ZOR (dB)

Ficure 2.2 : Nuage de points de logo(Kpp/Z) en fonction de Zpr aprés
application de l'algorithme ZPHI. La courbe grise représente la moyenne
des points tandis que la courbe noire représente le modéle de pluie (d’aprés
Le Bouar et al. (2008))

2.2.4 Illustration d’application de l’algorithme ZPHI

Le Bouar et al. (2001) ont comparé I’algorithme ZPHI avec la relation classique
Z-R dans le cas d’'un radar bande C pour des précipitations convectives (Fig. 2.3).
Cette figure montre que la correction de 'atténuation devient importante au-dela
de 50 km. On voit que le décalage de phase différentielle augmente fortement quand
il rencontre des zones de pluie ce qui signifie que les gouttes sont trés aplaties et
donc trés grosses. On voit également que la sous-estimation de la pluie et en parti-
culier des extrémes est considérable quand on ne tient pas compte de I'atténuation
et quand on utilise une simple relation Z-R. Cette différence est nettement moins
problématique dans le cas de précipitations stratiformes (voir figure 3 de Le Bouar
et al. (2001)). Pour autant, cette illustration montre bien que l'algorithme ZPHI
améliore considérablement ’estimation de la pluie par radar dans le cas d’événe-
ments convectifs.

2.3 Mesure de la vitesse Doppler

Il nous reste & présenter le principe de la mesure de la vitesse radiale par radar.
Cette vitesse radiale (v,) sera exploitée pour la méthode de prévision du cycle de
vie des précipitations décrite dans le chapitre 6. Le principe de la mesure de la
vitesse radiale est basé sur 'utilisation de I'effet Doppler. Quand une cible se déplace
avec une vitesse non perpendiculaire au faisceau radar, alors, la fréquence du signal
rétrodiffusé varie. Cependant, le décalage en fréquence est trés faible dans le cas des
gouttes de pluie et donc difficilement mesurable. C’est pourquoi on utilise plutot le
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Ficure 2.3 : Analyse des profils de paramétres mesurés par le radar dans
le cas de précipitations convectives : (a) Réflectivité atténuée (Z,) et corri-
gée (Z.) par ZPHI, (b) Réflectivité différentielle atténuée (Zpg,) et corrigée
(Zpr,), (c¢) décalage de phase différentielle ($pp) mesuré et ajusté au mo-
déle (les étoiles représentent les segments sur lesquels sont appliqués ZPHI
(pour lesquels N est supposé constant) et les chiffres représentent la valeur
du logarithme décimal de Nj par segment), (d) Taux de pluie restitué par
ZPHI et par une relation classique (Z,-R) (d’aprés Le Bouar et al. (2001)).
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décalage de phase (0®) entre 2 impulsions successives. La phase d’une onde s’écrit :

2r

=P+ 21 (7) (2.29)

ol ¢y est la phase a l'origine, r la distance de la cible et A\ la longueur d’onde du
radar. Si la cible bouge le long de la radiale, alors, la différence de phase est :

e = am dr = 4—7rv,« (2.30)

dt A dt A
ol dt est 'interval de temps entre deux impulsions radars. Nous observons cependant
que l'utilisation du décalage de phase peut poser probléme si la vitesse radiale est
importante. En effet, une vitesse trop rapide peut conduire a des décalages de phase
supérieurs & 7. On ne peut donc connaitre avec certitude que des vitesses comprises
entre —ﬁ et —i—ﬁ. La vitesse Vppmae = 4—2t se nomme la vitesse ambigué. Dans le
cas ou la vitesse radiale est plus grande que la vitesse ambigué, alors on obtient un
repliement de la vitesse. Ce repliement consiste a ajouter ou a soustraire un mul-
tiple de 20,4, & la vitesse radiale réelle. Pour augmenter la vitesse ambigué il faut
diminuer le temps entre 2 impulsions radar ou augmenter la fréquence d’impulsion
que I'on appelle PRF (Pulse Repetition Frequency) (étonnamment nous reparlerons
de cette PRF dans le chapitre sur les propriétés d’échelle de la pluie (chapitre 4)).
Il est possible d’exprimer la vitesse ambigué en fonction de la PRF sous la forme :

A
Urmaz = £PRF 7 (2.31)

Pour le radar Hydrix la vitesse ambigué est de 4, 8 m/s ou 24 m/s (suivant le mode
simple ou double PRF utilisé).

2.4 Caractéristiques techniques

Le radar Hydrix est un radar en bande X (~10 GHz), polarimétrique et Doppler.
Il a été développé a lorigine par le CETP (Centre d’Etudes des Environnements
Terrestre et Planétaires) puis par la société Novimet qui en assure aujourd’hui le
fonctionnement. Il est situé depuis 2007 sur le mont Vial (1550 m, 7° 09°09,7’E,
43° 53'39,8”° N) au nord de la ville de Nice (Fig. 2.4). Celui-ci ne posséde pas de
radome afin d’éviter la formation d’une pellicule d’eau qui atténue le signal (Gorgucci
et al., 2013).

La mesure par radar en zone montagneuse est une gageure. Tout d’abord, il est
difficile d’installer des radars en bande S ou, dans une moindre mesure, en bande C en
raison de leur encombrement qui nécessite une infrastructure imposante. L’utilisation
de la bande X permet d’avoir un radar de taille réduite (antenne de 1,5 m) et de poids
faible (~350 kg) qui est nettement plus adapté & I'environnement difficile. La mesure
en zone montagneuse est également un défi technologique puisqu’elle demande de
traiter des problémes tels que les échos fixes (quand le signal radar rencontre le sol)
(voir Georgis et al., 2000) ou le masque des montagnes qui oblige & utiliser des hautes
élévations pour estimer la pluie au sol. Ainsi, il existe de nombreux traitements a
appliquer pour prendre en compte ce probléme. Parmi les solutions mises en ceuvre,
le radar Hydrix traite les échos de sol grace a la polarimétrie. De plus, I'utilisation
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FIGURE 2.4 : Position et couverture du radar Hydrix.

des hautes fréquences est également un avantage puisque cela permet d’améliorer
le contraste entre les cibles météorologiques et les échos de sol en 1/A* (ou1 A est la
longueur d’onde) (voir par exemple la figure 2.5). Enfin, le radar Hydrix utilise une
antenne décentrée qui permet de réduire les lobes secondaires vers le bas et donc
d’améliorer encore le contraste entre les cibles météorologiques et les échos fixes.

FeatendZ2/COLLOMR 1ERES/ FRANER200E, CONPARD00E0305/S_PP1OTE/z_20060805_000000, £r-adi75 Ok zoorr_PPIO7S/ 2corr _20060825_000000. xrad075 OH
S - .

e TP 0325/1c
Lo 2_20060925_000000.5rad075,2 ||y pei=o pre=r 2¢0rr_20060925_000000.xr0d075,2

30 —80 ~70 —50 =50 40 =

Fi1GURE 2.5 : Réflectivité a I’élévation 0,75 ° en utilisant (a) un radar bande
S du réseau de Météo France et (b) le radar Hydrix (bande X). Les zones
noires correspondent aux échos de sol (d’aprés (Testud et al., 2007)).

Dans la suite, sont résumées les principales caractéristiques techniques de 'ins-

trument :

Fréquence : 9375 MHz
Longueur d’onde : 3,2 cm
Oscillateur : Magnétron
Puissance maximale : 35 kW
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Diamétre de antenne : 1,5 m

Gain de 'antenne : 41 dBZ

Largeur du faisceau : 1,5°

Niveau des lobes secondaires : < 30dBZ

Durée des pulses : 500 — 2000 ns

PRF (fréquence d’émission des pulses) : 1000 — 500 Hz
Intervalle de temps entre 2 pulses : 1 — 2ms
Distance ambigué : 150 — 300 km

Vitesse ambigué : £4, 8 ou 24m/s

Sensibilité a 100 km : 0-5,2 dBZ

Polarisation : Verticale et Horizontale

Vitesse de rotation maximale : 3,33 rpm

Zone aveugle : 75 — 300 m

Résolution du Radar : 75 — 300 m

Vitesse de scan du radar : 14 degrés/s (a 'azimut)
Algorithme de traitement : ZPHI

Le cycle d’exploration volumique du radar dure 15min et est décrit dans le
tableau 2.1.

-1 04° |12° 24" [4° |65° |10 | 17" | 30" | 60°
0 min X X X
2,5 min X X X X X
5 min X X X X X
7,5 min X X X X
10 min X X X X X
12,5 min | x X X X b

TaBLE 2.1 : Cycle de mesure du RADAR Hydrix (angle d’élévation en fonc-
tion du temps)

Seuls les sous-cycles de basses élévations & 0, 5 et 10 minutes sont utilisés pour
la mesure hydrologique. Ainsi, la mesure posséde une résolution temporelle de 5
minutes. Evidemment, toutes les élévations ne peuvent pas étre utilisées dans toutes
les directions & cause de zone masquée par le relief (Fig. 2.6). Ceci implique sur la
région d’étude considérée que la pluie est mesurée beaucoup plus haut en moyenne
sur 'est de la région couverte par le radar Hydrix que sur 'ouest et le sud.

2.5 Evaluation de la mesure radar

La base de données constituée par le radar Hydrix s’étend presque sans inter-
ruption de 2009 a aujourd’hui. Elle posséde une résolution temporelle de 5 minutes
et une résolution spatiale de 1km?. Cette base de données semble donc prometteuse
pour étudier les précipitations dans la région des Alpes-Maritimes.

Toutefois, avant de pouvoir utiliser les données du radar Hydrix il est nécessaire
de les valider. Pour cela, plusieurs questions se posent : 'atténuation que 'on sait
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FIGURE 2.6 : Elevation minimale du faisceau radar par rapport au sol (issu
d’une simulation de E. Moreau)

Longitude

forte en bande X, est-elle totalement corrigée avec I'algorithme ZPHI? Observe-t-on
une diminution du signal avec la distance 7 L’élévation du faisceau qui passe parfois
au-dessus de la bande brillante permet elle d’avoir une mesure fiable au sol? Le
relief tourmenté de la région pose-t-il probléme de par les masques partiels ou échos
de sol? Peut-on estimer une erreur de mesure et est-elle sujette & des variations
spatiales et temporelles 7 Une réponse simple a ces questions n’est pas chose aisée.
En effet, le produit de pluie au sol que nous utiliserons a fait I’objet de nombreuses
transformations comme expliqué précédemment : conversion de la réflectivité en taux
de pluie et extrapolation de la colonne de précipitations en pluie au sol. Néanmoins,
il est tout & fait possible d’évaluer le produit final de facon statistique comme nous
le montrons dans la suite.

L’évaluation du produit fourni par le radar Hydrix a déja fait 'objet de com-
paraisons rigoureuses avec d’autres radars (Diss et al., 2009) et des pluviométres
(Moreau et al., 2009). De plus, la société Novimet qui exploite le radar effectue ré-
gulierement des comparaisons avec des pluviométres et disdrométres pour s’assurer
de la qualité des mesures. Nous avons cependant, dans le cadre de cette étude, cher-
ché & obtenir une information spatiale et temporelle de 'erreur et, notamment, a
déterminer précisément les régions et périodes utilisables pour ’analyse de données.
Il est ainsi important de connaitre la distance au-dela de laquelle ’estimation de la
pluie n’est plus assez bonne. Pour évaluer cette qualité du produit radar, nous avons
utilisé les réseaux pluviométriques francais et italien situés jusqu’a 150 km autour
d’Hydrix et fournissant des mesures avec une résolution journaliére (I'emplacement
des pluviométres est représenté en figure 2.7).

La comparaison de la mesure radar avec les pluviométres, bien que courante, peut
étre délicate notamment par le mode opératoire différent entre les deux instruments
et les questions de représentativité. En ce qui concerne le mode opératoire, le radar
échantillonne une colonne d’air et restitue la pluie au sol tandis que le pluviométre
mesure effectivement la pluie qui tombe au sol ce qui montre que, méme s’ils étaient
parfaits, un radar et un pluviomeétre ne donneraient pas les mémes résultats. Concer-
nant la représentativité, le radar mesure la pluie pour des volumes d’au moins 1 km?
tandis que le pluviométre couvre une surface de tout au plus de quelques dizaines
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FIGURE 2.7 : Emplacement des pluviométres et zone couverte par le radar
Hydrix. Les couleurs représentent le cumul journalier moyen (mm/j) entre
2009-2012. Les pluviomeétres proviennent du réseau de Météo France et des
réseaux italiens de I’Arpa Piemonte et I’Arpa Liguria

de centimétres carrés. En conséquence, la comparaison des deux instruments n’est
pas aussi triviale qu’il y parait (voir Jaffrain et al., 2011; Pedersen et al., 2010).
Des méthodes prometteuses montrent un potentiel pour prendre en compte ces dif-
férences d’échelles (voir par exemple Moreau et al. (2009), Verrier et al. (2013)).
Toutefois, pour l'instant, de telles méthodes ne sont pas encore opérationnelles. Il
a donc été nécessaire de se résoudre a comparer directement les pixels radar et les
pluviométres. Nous avons sélectionné le pixel radar le plus proche de chaque plu-
viométre puis nous avons calculé les différents paramétres décrit ci-dessous afin de
tester la qualité de la mesure du radar. Il faut préciser que tous ces paramétres ont
été calculés en utilisant une résolution journaliére.

e L’indice de corrélation permet de déterminer si les mesures radar et les
pluviométriques évoluent de la méme facon pour un point de mesure donné.
Si I'indice est proche de zéro, cela signifie que la pluie estimée par le radar n’a
aucun lien avec la pluie estimée par le pluviométre et que ’on ne peut donc
pas considérer ce point dans I’étude. Au contraire une corrélation forte montre
que le radar et les pluviométres sont en bon accord. L’indice de corrélation est
défini comme :

) iy (P~ P)(Ri — R)
VR (P - P2/SL, (R, - R)?

(2.32)

ott P (R) est la pluie estimée par le pluviométre (radar), P (R) est la pluie
moyenne pour le pluviométre (radar) et n le nombre de pluviométres.

e Le biais normalisé permet de savoir si les pixels radar qui sont corrélés avec
les pluviométres ont tendance a surestimer ou sous estimer la valeur du pixel.
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Il est défini comme :
Xi (P - Ry)
YR

e Enfin, pour la suite de I'analyse il est important d’avoir une idée de 'erreur
de mesure c’est pourquoi on a également calculé 'erreur relative de mesure.

Biais = (2.33)
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FiGURE 2.8 : (a) Indice de corrélation et (b) biais normalisé entre les pluvio-
meétres et le radar Hydrix entre 2009-2012. Le cercle montre la zone couverte
par le radar jusque 150 km

Sur la figure 2.8 (a) nous remarquons que, dans la zone située au sud-est du radar,
la corrélation est trés bonne (supérieure a 0,8 par endroit, le seuil de signification a
99 % étant de 0,08). De plus, I'indice de corrélation est supérieur a 0,4 dans toute la
zone couvrant la Provence, la partie ouest des Alpes et sur la cote. Par contre, sur la
partie est des Alpes et sur I'Ttalie les signaux ne sont plus corrélés significativement
ce qui signifie que ’on a aucun accord entre les mesures par pluviométre et par radar
sur ces régions. Le biais est ensuite calculé (Fig. 2.8 (b)). Evidemment, la valeur du
biais ne posséde un sens que dans les régions ou le radar et les pluviomeétres sont
corrélés. Nous remarquons que les régions proches du radar ne sont pas (ou trés peu)
biaisées ce qui est une bonne nouvelle pour la suite de I'analyse. Par contre, nous
constatons que le biais augmente avec la distance au radar méme dans les zones
qui ont un bon indice de corrélation (c’est-a-dire sur la Provence). Cela signifie
que le radar sous-estime la pluie mesurée par le pluviomeétre. Ces deux figures nous
montrent donc que la mesure radar rencontre deux problémes : le premier concerne
leffet de masque par les Alpes, la pluie au sol estimée par le radar est entachée
d’une erreur importante sur I'est de notre région. En particulier, nous remarquons
que dés que le faisceau radar passe la créte des Alpes, I’estimation de la pluie devient
trés problématique. Cela révéle donc que ce probléme est lié a 'altitude du faisceau
par rapport au sol (voir Fig. 2.9 (a)). Sur Pest de la zone, le faisceau trés haut par
rapport au sol, se trouve trés souvent au-dessus de la bande brillante. Concrétement,
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cela signifie qu’au-dessus de la plaine du P6 on cherche a estimer la pluie au sol a
partir de mesure réalisées dans la glace a plus de 7 km d’altitude (voir figure 2.6) !
Dans ces conditions, il parait logique de n’avoir qu’une corrélation trés faible avec
les mesures pluviométriques réalisées au sol.

La sous-estimation avec la distance sur 'ouest de la zone est probablement da a
Iatténuation du signal le long du trajet du faisceau malgré la correction appliquée
par algorithme ZPHI. Enfin, le biais de mesure est également lié & la largeur du
faisceau ou encore a 'altitude du faisceau qui augmentent tous deux avec la distance
au radar (Fig. 2.9 (b)) .

scanning modk o
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FIGURE 2.9 : (a) Visibilité du radar Hydrix a 2,4°. Le blocage partiel du
faisceau est en pourcentage (échelle bleue) et I’écho de sol simulé en dBZ
moyenné a la résolution 1km? et (b) Altitude et largeur du faisceau en
fonction de la distance au radar pour différentes élévation (0,4; 1,2; 3; 5)
(issu de simulations effectuées par E. Moreau)

Il est nécessaire d’estimer 'erreur relative de mesure (Fig. 2.10). Pour des dis-
tances inférieures a 20 km, elle reste limitée & moins de 50 %. Elle devient importante
(entre 80 et 90 %) a I'ouest du radar pour des distances supérieures a 70 km. Bien
que cette erreur soit importante, il faut rappeler encore une fois que nous comparons
des pluviométres qui ont une surface de collecte de quelques centimétres par rapport
a un volume radar supérieur a 1km? ce qui peut expliquer en partie ces différences.

La deuxiéme étape de I’évaluation consiste a déterminer 1’évolution de 'erreur
de mesure avec la saison. On remarque sur la figure 2.11 que I'indice de corrélation
évolue durant I'année. I1 est notamment trés bon en début d’été (mais pas au mois
d’aoit) avec une corrélation supérieure a 0, 8 voir 0, 9 sur tout 'ouest de notre région
d’étude. En fin d’été et automne, il reste assez élevé (0.7) tandis qu’en hiver et au
printemps il est plus faible avec des valeurs plus proches de 0,5 — 0,6 sur toute la
région. Ce comportement peut étre 1ié & I'intensité des précipitations sur la région.
En effet, on sait qu’en hiver et au printemps les phénoménes précipitants sont moins
intenses qu’en été et automne (voir section 3.1.2). Ainsi, en hiver, le radar pourrait
manquer les pluies de faible intensité ou fournir une mauvaise estimation de la neige
ce qui conduit a une moins bonne corrélation avec les pluviomeétres.

Si on regarde maintenant le biais par mois (Fig. 2.12), on observe trois compor-
tements différents. En hiver, le radar a tendance a surestimer la pluie mesurée par
les pluviomeétres. Au contraire, en automne, il sous-estime fortement la pluie. Enfin,
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FiGURE 2.10 : Erreur relative de mesure en % entre les pluviométres et le
radar Hydrix entre 2009-2012.

en été, le signal n’est pas affecté de biais. En hiver, on trouve des précipitations
de type stratiforme peu intenses mais qui durent longtemps. Il semblerait donc que
le radar surestime légérement mais continuellement la pluie ce qui a un impact sur
les accumulations journaliéres. En automne, il apparait un effet important de la
distance sur le biais, les pluies étant intenses et nombreuses a cette période. Cela
montre clairement que la sous-estimation de la pluie durant cette période est liée a
une atténuation du faisceau. Le biais est peu important en été bien que des pluies
intenses apparaissent durant cette période. Néanmoins, ces précipitations sont beau-
coup moins nombreuses qu’en automne (voir section 3.1.2) ce qui implique que sur
un mois le biais moyen est plus faible.

La derniére étape de cette évaluation consiste donc a tester la dépendance de
Ierreur de mesure avec l'intensité de la pluie. Pour ne quantifier que le biais lié
a l'intensité (et non leffet du biais lié & I'atténuation) nous avons sélectionné les
pluviomeétres qui présentaient un biais entre 0 et 0,4. Pour cela, on a représenté le
nuage de points du cumul de pluie mesuré par les pluviométres en fonction du cumul
mesuré par Hydrix (Fig. 2.13)

On remarque que le radar semble 1égérement sous-estimer les précipitations pour
les fortes intensités (>50 mm/j) et légérement surestimer les précipitations de faible
intensité (<1 mm/j) alors que la mesure n’est pas biaisé pour les intensités inter-
médiaires. Il faut noter que la variabilité autour de la droite y = x est cependant
importante ce qui implique un écart type assez important (voir précédemment le
calcul de lerreur de mesure). Si la sous-estimation des fortes valeurs de pluie peut
étre lié aux probléme de calibration, atténuation, estimation de la pluie au sol, la sur-
estimation des pluies faibles (ou inexistantes) peut étre liée a des problémes d’échos
de ciel clair ou d’estimation de la pluie au sol a partir des mesures d’altitude. Si I’on
analyse mois par mois les données, on s’apercoit que le bais suivant 'intensité reste
faible pour les intensités intermédiaires (>1 mmm/j et <50 mm/j) mais que 1'accord
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FIGURE 2.11 : Indice de corrélation entre le radar et les pluviomeétres par
mois

entre pluviomeétres et radar semble moins bon en automne et hiver par rapport a
Iété.

Il n’a malheureusement pas été possible d’estimer les erreurs de mesure sur la
mer Méditerranée faute de données pluviométriques a haute résolution sur cette
région. Toutefois, nous avons vu précédemment que le principal probléme de mesure
du radar Hydrix est lié au masque des Alpes. Ce probléme n’existe pas quand le
radar vise en direction de la mer Méditerranée. De plus, le faisceau radar sonde une
couche trés proche du sol dans cette région puisque I’élévation du faisceau radar est
de—1 " ce qui laisse penser que l’estimation au sol est de bonne qualité bien qu’il
subsiste une atténuation avec la distance.

Cette partie nous a permis de tirer plusieurs enseignements intéressants pour la
suite. Premiérement, 'est de la zone du radar (sur 'Italie) n’est pas raisonnable-
ment utilisable en général pour réaliser les analyses qui vont suivre. En pratique les
seuls événements de pluie visibles sur I'est de notre région sont les événements de
type convection profonde a fort développement vertical qui apparaissent I'été sur le
bord est des Alpes. Cette évaluation a également permis de voir que sur le reste de
la zone on ne rate pas (ou peu) d’événements précipitants (bon indice de corréla-
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FIGURE 2.12 : Biais normalisé entre le radar et les pluviomeétres par mois

tion) mais qu’a partir d’une certaine distance la qualité des mesures diminue et le
radar sous-estime la pluie. On a également remarqué que, pour les régions proches
du Mont Vial, la pluie estimée par le radar est en bon accord avec les pluviométres
quelle que soit Uintensité (une légére erreur est commise pour les événements trés
intenses ou trés faibles) mais on observe néanmoins une dispersion statistique assez
importante. Cette dispersion statistique implique une erreur relative de mesure sou-
vent supérieure & 50 % sur la zone d’observation. Enfin, on a montré que lerreur de
mesure avait également une variabilité saisonniére dont il faudra tenir compte pour
la suite de ’étude. Il apparait donc que la base de données du radar Hydrix
est de bonne qualité et est exploitable pour une analyse physique malgré
certaines restrictions évoquées dans cette section.
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FIGURE 2.13 : Densité de point (cumul journalier) entre le radar et les plu-
viomeétres entre 2009 et 2012 et par mois. Seuls les pluviométres présentant
un biais entre 0 et 0,4 sont retenus
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2.6 Autres limitations de la mesure par radar

D’autres limitations liées a la mesure radar ont été mises en évidence dans le

cadre de cette these :
e La région d’étude est particuliérement tourmentée ce qui crée des problémes
d’échos fixes. La plupart des échos fixes sont traités grace a la polarimétrie
néanmoins il reste quelques zones non traitées comme le montre la figure 2.14.
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FIGURE 2.14 : (a) Nombre de jours de pluie entre 2009 et 2012 sur la région
et (b) couloirs aériens italiens. Les extrémités des couloirs aériens (tirés de
données fournies par I'avion civile italienne) sont symbolisé par les 2 points
noirs sur la carte (a)

En particulier, on voit que, proche du radar et sur la cote, des zones d’extension
trés réduites présentent un nombre de jours de pluie trés important. Pour
traiter ce probléme dans I’étude on applique un filtrage de toutes les zones
de pluie inférieures a 20 km? (c’est-a-dire inférieures & la taille minimale d’une
cellule de pluie (Orlanski, 1975)).

e La figure 2.14 (a) montre de fines bandes de signal fort situées a environ
100 kilométres du radar sur la région du Po6. Cette distance correspond & une
altitude d’environ 7-8 kilométres (voir figure 2.6). La comparaison avec la carte
des couloirs aériens (Fig. 2.14 (b)) a permis d’en expliquer l'origine. Ces traces
récurrentes résultent d’échos sur les avions qui suivent toujours le méme couloir
avec une altitude constante pour se diriger sur I'aéroport de Génes. Au sud,
sur la mer Méditerranée, une trace similaire existe mais dans cette direction
le faisceau vise principalement & élévation négative. Il semble donc probable
que dans ce cas cette ligne corresponde & un couloir maritime.

e Nous avons déja discuté de la sous-estimation avec la distance de la pluie.
Un moyen de mieux estimer cet effet est de cumuler la pluie sur de longue
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période (Fig. 2.15). Comme sur la mer Méditerranée le faisceau est a basse
élévation, il est possible, sur cette région, de quantifier cette sous-estimation
avec la distance indépendamment des problémes d’altitude du faisceau. Celle-
ci vaut environ 1500 mm & 100 km sur 4 ans de mesures (soit environ 1 mm/j).
Si cet effet peut paraitre considérable sur le long terme, il faut noter qu’il est
indétectable sur des cartes de pluie de cumul sur 5 minutes (ou méme de
cumul journalier). Enfin, il n’est pas exclu que cette diminution soit en partie
physique et que les précipitations moyennes diminuent avec la distance a la
cote ce qui pourrait contribuer & la baisse observée du cumul de pluie sur la
Méditerranée. Dans le cadre de cette thése nous avons donc décidé au final de
nous limiter a des distances inférieures a 100 kilométres quand c’était possible
pour réduire ce probléme.

45.5°N 4000
3500
45°N -
3000
44.5°N
3 . F2500
E 44°N ~ E
K]
_ 2000
43.5°N
1500
43°N -
1000
42.5°N
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5°E 6°E 7°E 8°E 9°E
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FiGURE 2.15 : Cumul de pluie entre 2009 et 2012 sur la région

e Le mode opératoire du radar peut également affecter le signal de pluie.

: WWWWWWW il

2 h 6 h 10 h 14 h

FIGURE 2.16 : Taux de pluie (mm/h) la journée du 8 janvier 2010

Ainsi, les analyses spectrales réalisées pour identifier les gammes d’invariance
d’échelle (voir chapitre 4), ont mis en évidence un pic d’énergie correspondant
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a la période 15 minutes. Aprés vérification il s’est avéré que ce pic était lié a des
périodes de test pour lesquelles la PRF était doublée toutes les 15 minutes. Ce
changement augmente la valeur de la pluie d’une carte radar a 'autre comme
on le voit sur la figure 2.16. Heureusement ces périodes sont peu nombreuses
dans la série temporelle (principalement en début d’année 2010).

e Enfin, des signaux parasites apparaissent de temps en temps sur la zone radar.
Ces signaux sont faciles a traiter puisqu’ils n’affectent en général qu'un ou 2
pixels et sont donc éliminés par la méthode de filtrage mise en place.

Les problémes décrits précédemment ont donc été partiellement traités. Cependant,
il a été nécessaire de garder un ceil critique sur les résultats a la lueur de cette étude
de qualité afin de mener a bien le travail que 'on va maintenant présenter.
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Chapitre 3

Variabilité spatio-temporelle

ANS CE CHAPITRE nous cherchons a identifier la variabilité spatio-temporelle
D a petite et grande échelle des précipitations dans I’Eurorégion Alpes-Méditerranée.
En effet, grace a sa résolution fine et son étendu temporelle importante, la base de
données constituée par le radar Hydrix permet de mettre en évidence des proces-
sus locaux tel l'effet de la topographie sur les précipitations mais aussi d’identifier
des caractéristiques grandes échelles tels le cycle saisonnier ou la variabilité inter-
annuelle des précipitations. Une publication soumise & Atmospheric Research basée
sur les résultats de ce chapitre se trouve en annexe (section A.1.).
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L’Eurorégion Alpes-Méditerranée couvre plus de 110000 km? et compte plus de
17 millions d’habitants. Globalement, elle est soumise & des aléas climatiques im-
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portants et en particulier & des précipitations intenses et des inondations éclairs.
Le comportement de ces précipitations dans la partie centrale de cette Eurorégion,
c’est-a-dire la partie est de la région Provence-Alpes-Cotes d’Azur et la partie ouest
de la Ligurie et du Piémont a été relativement peu étudié en comparaison du reste
de 'Eurorégion. En effet, la partie est o se trouve la région du Lago Maggiore a
été récemment la cible de la campagne MAP (Mesoscale Alpine Program) (voir par
exemple Bougeault et al., 2001; Tabary et Scialom, 2001). Cette campagne a cherché
a mieux comprendre l'origine et le comportement des précipitations orographiques.
Quant a la partie ouest, qui couvre la région Cévennes-Vivarais, elle a été largement
étudiée ces derniéres années (voir Alfieri et al., 2011; Delrieu et al., 2005; Kirstetter
et al., 2010; Marty et al., 2013) et profite notamment d’un tout nouveau réseau de
mesure appelé H-piconet (installé en 2010). Pourtant, la région centrale de L’Eu-
rorégion Alpes-Méditerranée est également sujette a des événements précipitants
particuliérement intenses qui provoquent réguliérement des inondations. Souvent ces
événements pluvieux sont trés localisés dans I'espace et dans le temps. C’est pourquoi
il importe d’étudier avec une fine résolution les caractéristiques spatio-temporelles
de la pluie sur cette région. Globalement, I’Eurorégion Alpes-Méditerranée posséde
deux zones géographiques bien distinctes, le sud de la chaine des Alpes (les Alpes-
Maritimes) et le nord-ouest de la mer Méditerranée :

e Le sud des Alpes est une région qui connait des précipitations importantes
a cause a la fois de 'humidité en provenance de la mer Méditerranée toute
proche et de la topographie trés marquée. La chaine de montagne agit comme
une barriére au flux d’humidité qui s’éléve sur les flancs de la montagne et
condense. En outre, en raison de la présence de nombreux bassins versants,
les précipitations intenses ont tendance a provoquer rapidement des inonda-
tions dans la région. La mesure de la pluie dans cette région des Alpes se fait
principalement grace a un réseau de pluviométres possédant une résolution
spatiale inférieure a 25km? et une résolution temporelle de 1 heure ou 1 jour.
Cependant, la connaissance précise et la compréhension des processus de pluie
sur cette région demandent une résolution bien plus fine a la fois spatialement
et temporellement du fait de la grande hétérogénéité de sa surface.

e Nous connaissons mal le comportement des précipitations sur la mer Médi-
terranée. Dans cette région, la pluie est principalement estimée par satellite
ou par bouée. Les satellites possédent une large couverture spatiale mais avec
une mauvaise résolution spatiale et temporelle (typiquement 0,5° x 0,5° et 6
heures). Les bouées quant a elles permettent de mesurer directement la pluie
sur la mer mais sont ponctuelles. Pourtant, il est important d’avoir une bonne
couverture spatiale et temporelle des pluies sur la mer Méditerranée car les
précipitations modifient la température de la surface de la mer qui elle-méme
influence les échanges entre la mer et ’atmosphére et donc impacte les futures
précipitations. De plus, la validation des modéles nécessite d’avoir une mesure
hydrologique fiable sur la mer.

C’est dans ce contexte que nous avons étudié les propriétés fines échelles des
précipitations de la région. A cet effet, nous avons divisé la région en sous-régions
afin de pouvoir mettre en évidence leurs différences ou similitudes. Une attention
particuliére a été portée aux événements de pluie extrémes ainsi qu’aux cycles jour-
naliers et saisonniers. Nous avons également étudié la variabilité inter-annuelle des
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précipitations ainsi que leur déplacement. Enfin, nous avons comparé les propriétés
mises en évidence avec celles des autres régions francaises par le biais des mesures

du réseau de radars ARAMIS.

3.1 Variabilité temporelle des précipitations

- Pré—Alpes
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Q - Provence
E 44°N
=
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43.5°N
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43°N - p
42.5°N - Méditerranée
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FiGURE 3.1 : Régions étudiées

Comme souligné précédemment, la topographie de la région est complexe. Dans
I’analyse qui suit, la région couverte par le radar a été¢ divisée en six sous-régions
en se basant sur leurs propriétés géophysiques (Fig. 3.1). Parmi ces sous-régions
on compte deux régions de plaines (Provence et P6), les Alpes maritimes (Alpes),
les Pré-Alpes, la cote entre Marseille et Génes et la mer Méditerranée. La région
Alpes correspond globalement aux altitudes supérieures & 1400 m, la région Pré-
Alpes aux altitudes entre 500 et 1400 m et la Provence et le P6 correspondent aux
altitudes inférieures a 500 m. Cette distinction permet notamment d’étudier par la
suite I'impact de 'orographie sur les caractéristiques des précipitations. Enfin, il est
important de bien noter que les résultats de ce chapitre ont été obtenu (sauf mention
contraire) a partir du taux de pluie au sol issu de la mesure du radar Hydrix sur la
période avril 2009 a décembre 2012 et que les mesures sur le P6 sont donnés a titre
indicatif au regard des sérieuses restrictions identifiées dans le chapitre précédent.

3.1.1 Cycle diurne des précipitations

Il est connu que le cycle diurne des précipitations dépend principalement de pa-
ramétres météorologiques locaux tels que la température et I’humidité et des condi-
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tions de surface associées (chaleur latente et sensible). Toutefois, la connaissance de
la variabilité régionale ou saisonniére de ce cycle manque en particulier dans des
régions d’études complexes comme celle de Nice. Ce constat est encore plus vrai sur

la cHte et au-dessus de la mer Méditerranée.
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FicURE 3.2 : Région d’étude et phénomeénes responsables des événements
convectifs et du cycle diurne suivant la région (d’aprés Gladich et al. (2011))

Récemment deux études de Gladich et al. (2011) et Mandapaka et al. (2012a)
se sont intéressées au cycle diurne des précipitations (et des éclairs) sur des régions
proches de notre région d’étude (Suisse et nord-est de I'Italie). Ces deux études
montrent que le cycle diurne est trés variable suivant les régions mais aussi suivant les
périodes de année. Mandapaka et al. (2012a) montrent, par exemple, que l'altitude
otl le cycle diurne est le plus marqué dépend de la région et la saison. Gladich et al.
(2011) expliquent (sans le démontrer) que deux mécanismes sont a l'origine des
événements convectifs sur le nord-est de I'Italie et permettent d’expliquer le cycle
diurne observé dans cette région (Fig. 3.2). Le premier est le processus de brise de
mer qui se met en place en raison du contraste thermique entre la terre et la mer. Ce
phénomeéne exerce un forcage dynamique sur les masses d’air ce qui peut développer
la convection. Le second est lié a I'inclinaison des montagnes qui implique un plus
grand apport d’énergie solaire en altitude qu’en plaine. Ce phénomeéne génére un
processus de brise de vallée et une instabilité atmosphérique propice a la convection
profonde (voir a ce sujet la section 1.4.3). Comme la configuration de la région
étudiée par Gladich et al. (2011) est similaire & celle de notre région, des processus
identiques pourraient ainsi s’y développer.

Nous avons donc représenté le cycle diurne du taux de pluie pour les différentes
sous-régions étudiées en figure 3.3. La cote et la mer Méditerranée ne présentent pas
de cycle diurne contrairement aux régions terrestres. Ces derniéres sont caractérisées
par une augmentation du taux de pluie moyen entre 10 h et 22 h TU. Le pic est
atteint dans I'aprés-midi avec un maximum égal a trois fois la valeur moyenne ob-
servée durant la nuit et le début de la matinée. Nous remarquons que ce maximum
a lieu a différentes périodes pour les différentes régions (Pré-Alpes 15 h, Provence
15 h 30, Alpes 16 h et P6 17 h).

L’évolution saisonniére du cycle diurne est représentée sur les figures 3.4 et 3.5.
On remarque qu’entre octobre et mars il n’existe pas de cycle diurne. Durant cette
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Ficure 3.3 : Cycle diurne du taux de pluie (mm/h/km?) moyenné par
région entre 2009 et 2012
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période, la pluie est maximale sur la cote et la mer Méditerranée. A partir d’avril,
un cycle diurne important se met en place sur la Provence et les Pré-Alpes. Entre
mai et juin, le cycle diurne se propage a toutes les régions terrestres avec un pic
trés marqué sur les Pré-Alpes. En juillet, bien qu’un cycle diurne existe, il est moins
fort que pour les mois précédents sauf pour la région du Po. Avec la fin de I'été le
cycle diurne ainsi que le cumul de pluie redevient trés faible. Globalement, le pic du
taux de pluie moyen a lieu environ trois heures aprés I’élévation solaire maximale.
Néanmoins, il peut étre noté qu’en juin et juillet, heure du pic n’est pas la méme
suivant les régions. Par exemple, en Juillet, le maximum a lieu sur les Pré-Alps deés
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FiGURE 3.5 : Cycle diurne du taux de pluie (mm/h/km?) moyenné par
région et par mois (juillet a décembre)

15 h, 4 15 h 30 et 16 h sur la Provence et les Alpes et méme a 18 h sur le Po.

Les caractéristiques du cycle diurne observées sur notre région peuvent étre mises
en paralléle avec les résultats de Gladich et al. (2011) (Nord-Est de I'Italie) et Man-
dapaka et al. (2012a) (Alpes Centrales). Mandapaka et al. (2012a) ont identifié un
maximum important du cumul de pluie (0.2 mm/h) entre 10 h et 24 h pendant
I’été en accord avec nos résultats. Pendant les autres saisons le cycle est quasiment
plat avec une valeur moyenne d’environ 0.05 mm/h encore une fois similaire & nos
résultats. Finalement, ils ont montré que le cycle diurne dans les Alpes Centrales est
principalement lié au forgage local orographique. Gladich et al. (2011) ont trouvé
une augmentation du cumul de pluie entre 9 h et 24 h en moyenne annuelle (va-
leur maximale de 0.25 mm/h) qui est similaire & nos résultats. Ils ont aussi mis en
évidence deux pics distincts dans la journée (13 h et 21 h) que nous n’avons pas
identifiés dans notre analyse.

Globalement, les résultats de cette section indiquent, qu’en hiver, la pluie n’est
pas influencée par les processus diurnes tandis qu’en été le comportement des pré-
cipitations semble en partie influencé par les phénoménes de brise ou d’instabilité
atmosphérique. On remarque également que ces processus se mettent trés rapide-
ment en place puisque le taux de pluie moyen augmente dés 10 h du matin et que la
valeur maximale a lieu entre 3 et 5 h apreés I’élévation solaire maximale. Les résultats
montrent aussi qu’en avril le cycle diurne est fort sur les pré-Alpes et la Provence
mais faible sur les Alpes. De mai a juillet, le cycle diurne en Provence devient plus
faible tandis qu’il gagne en importance sur les Alpes et le P6. Ce comportement peut
étre en partie lié a l'altitude moyenne des régions. Fn effet, les régions ayant une
altitude moyenne peu élevée (Provence) se réchauffe plus vite dans la saison que les
régions ayant une haute altitude moyenne (Alpes). La diminution du signal diurne
sur la Provence entre le printemps et ’été pourrait étre liée aux conditions anticy-
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cloniques qui s’installent pendant les mois d’été. Ces conditions vont avoir tendance
a inhiber la convection et pourraient expliquer pourquoi le pic est plus faible durant
cette saison en Provence. Néanmoins les autres régions continentales présentent un
pic relativement fort durant I'été. Cette différence de comportement pourrait étre
liée & la topographie marquée de ces régions qui est favorable a I'activité convective
en été.

Les résultats ont aussi permis de montrer qu’en juin et juillet le maximum du
cycle diurne arrive a différentes heures suivants les régions. Ce comportement pour-
rait étre lié a la proximité des zones convectives par rapport a la mer. En effet,
comme mentionné précédemment, en été, un régime de brise de mer se développe
dans 'aprés-midi et se développe de la cote vers les zones a l'intérieur des terres.
Par conséquent, les régions proches de la mer (Provence et Pré-Alpes) présentent un
maximum dans le cycle diurne plus tot dans I'aprés-midi que les régions situées loin
de la mer (Alpes). En ce qui concerne la région du Po, qui est située en partie prés
de la mer et en partie loin de la mer, nous remarquons sur la figure 3.8 que la zone
ou ont lieu les événements de pluie intense (c’est-a-dire les événements convectifs) se
trouve dans la partir nord de cette région et donc loin de la mer. Cela pourrait ex-
pliquer pourquoi le cycle diurne montre un maximum tardivement dans 'aprés-midi
dans cette région.

Sur la cote et la Méditerranée, un pic de pluie secondaire apparait en tout début
de matinée entre aott et novembre. Il faut noter que ce pic n’est pas toujours signi-
ficatif probablement en raison d’autre variabilités qui peuvent masquer le signal. Ce
comportement & premiére vue surprenant a déja été constaté dans différentes régions
du globe comme la Californie (Landin et Bosart, 1989), le Japon (Oki et Musiake,
1994) ou encore I'Ecosse (Svensson et Jakob, 2002). Ce pic pourrait étre lié au re-
froidissement de ’air pendant la nuit sur la mer ou 'océan, ce qui déclencherait une
brise de terre et créerait un soulévement de la masse d’air située & proximité de la
cote. Cette hypothése est renforcée par le fait que le pic apparait seulement pour les
régions cotieres et durant la fin d’été et en automne, c’est-a-dire a la période ou la
Méditerranée est plus chaude que le continent.
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3.1.2 Variabilité saisonniére des précipitations

Dans cette section, nous avons analysé la variabilité saisonniére des précipitations
mesurées par le radar en termes de cumul journalier, d’occurrence et d’événements
précipitants extrémes.

Cumul journalier de précipitations

Le cumul journalier de pluie par mois montre un visage trés contrasté a la fois
temporellement et spatialement (Fig. 3.6 (b)). En moyenne il pleut entre 0 et 7
mm/j sur la région chaque mois. Les contreforts des Alpes et en particulier la zone
sud, proche de la Méditerranée, montrent des valeurs journaliéres de cumul de pluie
trés importantes. Ceci est une premiére indication du réle de la Méditerranée et
des Alpes sur la distribution et 'intensité de la pluie. La figure 3.6 (b) révéle de
plus une migration progressive de la pluie qui se déplace de la Méditerranée vers le
continent puis en sens inverse durant I'année. En effet, la pluie se trouve localisée
sur le sud de la zone radar durant les mois d’automne et d’hiver puis se déplace
progressivement a l'intérieur des terres entre avril et septembre. Le processus a
Porigine de ce déplacement semble étre le méme que celui lié le déclenchement du
cycle diurne puisqu’il a lieu durant la méme période de I’année. On peut notamment
penser au réchauffement continental et au déclenchement de pluies convectives (pour
plus de discussion & ce sujet voir le chapitre 5). Ce déplacement a déja pu étre mis
en évidence par différents auteurs (Frei et Schdr, 1998; Funatsu et al., 2009; Nastos
et al., 2013) et concerne en fait ensemble de la partie nord de la Méditerranée (voir
la figure 2 dans Nastos et al. (2013) par exemple).

Le cumul journalier par mois et par région est représenté sur la figure 3.6 (a).
Pendant l'automne (octobre a décembre) et I'hiver (janvier a mars), les maximums
de pluie se trouvent sur la cote située au sud des Alpes (avec des valeurs moyennes
de 'ordre de 2 mm/j et un maximum en novembre de 4 mm/j). Au printemps (avril
a juin), il pleut principalement sur la Provence et les Pré-Alpes (entre 4 et 5 mm/j).
La saison d’été (juillet a septembre) est quant & elle trés séche avec des valeurs
inférieures & 1 mm/j sauf sur la plaine du Po. Toutes les régions a 'exception des
Alpes montrent un régime bimodal avec des maximums au printemps et en automne.
Sur les Alpes, il pleut trés peu tout au long de 'année et le cycle saisonnier n’est
pas marqué.

Ces résultats sont en bon accord autant en terme de position que de cumul
avec ceux de Frei et Schar (1998) établis & partir de mesures pluviométriques. Les
mesures sur la mer, comme indiqué précédemment, ne peuvent étre comparées qu’a
des observations satellites. Les valeurs de cumul journalier moyen donnés par le
GPCP (Global Precipitation Climatology Project) (Adler et al., 2003) ou par Nastos
et al. (2013) pour la Méditerranée sont de l'ordre de 2 mm/j, une valeur en bon
accord avec les estimations données par le radar Hydrix.

Ces premiers résultats a I’échelle saisonniére illustrent non seulement la variabi-
lité petite échelle de la pluie sur la région mais également les importants contrastes
régionaux. Ainsi, en juin, le cuamul sur la mer Méditerranée devient inférieur 4 1 mm/;
alors que, dans le méme temps, il est supérieur & 4 mm/j quelques dizaines de kilo-
meétres plus au nord sur la Provence. Les résultats montrent aussi que les maximums
de pluie sont principalement observés a I'extréme sud des contreforts des Alpes. Les
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deux raisons principales d’une telle distribution semblent étre la proximité de ces
régions avec une source d’humidité et la forte pente du relief. La forme de ces mon-
tagnes peut aussi influer sur la distribution spatiale de la pluie. Ce dernier point est
suggéré par les travaux de Watson et Lane (2012) qui ont montré numériquement
qu'une chaine de montagne de forme concave crée efficacement une convergence de
Pair et, comme observé dans notre cas, une augmentation du cumul de pluie sur
chaque ligne de créte de part et d’autre de la zone de convergence. Les résultats
ont aussi permis de montrer que le cumul de pluie est largement plus important
en novembre que durant les autres mois. L’explication de ce comportement vient
premiérement du fait, qu’en automne, de nombreuses perturbations atmosphériques
traversent la région au contraire des mois d’été o les conditions sont plutot anticy-
cloniques. Ces perturbations atmosphériques sont ainsi favorables au développement
de pluies importantes. De plus, en été, la mer Méditerranée se réchauffe et acquiére
une énergie qui est libérée en automne quand les températures deviennent plus
faibles sur le continent alors que la mer reste chaude. Le cumul est plus important
en novembre par rapport aux autres mois d’automne probablement car, durant ce
mois, les conditions atmosphériques sont optimales pour le déclenchement de pluies
intenses : la mer Méditerranée est chaude et de nombreux fronts atmosphériques
traversent la région.

Occurrence de pluie

Le nombre de jours de pluie par mois montre également une forte variabilité
saisonniére pour chaque région (Fig. 3.7). Les cartes et les histogrammes par mois
sont obtenues en calculant pour chaque pixel le nombre de jours ou le cumul de pluie
n’est pas nul. On observe, comme pour le cumul journalier de pluie, un déplacement
de la pluie de la mer vers la terre au cours de I'année. Sur la Méditerranée et la
cote, le nombre de jours de pluie est maximal entre décembre et mars (environ 15
jours/mois) et minimal en aout (inférieur a 5 jours/mois) (Fig. 3.7 (a)). En Provence
et sur les Pré-Alpes, ¢’est entre mars et mai que I’occurrence de pluie est la plus forte
(par exemple il y a prés de 20 jours de pluie en moyenne en mai sur les Pré-Alpes)
et la plus faible en aott (5 a 10 jours). Dans les Alpes le nombre de jours de pluie
maximum a lieu en mai (15 & 20 jours) mais on ne détecte aucun minimum clair
pendant 'année. Sur cette région et sur les Pré-Alpes, il y a, de plus, un nombre
significatif d’événements de pluie en été en comparaison avec les autres régions. On
voit sur les histogrammes qu’en moyenne, il pleut pendant ’année entre 5 (aoit) et
20 jours (décembre & mai) par mois.

Il est intéressant de comparer ces résultats avec la figure 3.6. En effet, on voit
que les mois qui subissent les cumuls de pluie les plus important ne correspondent
pas toujours aux mois qui ont le nombre de jours de pluie le plus important. Ce
résultat est particuliérement visible sur les histogrammes (Fig. 3.6 (a) et 3.7 (a)).
Par exemple, le mois de mai est trés pluvieux sur la Cote et la Méditerranée mais
présente un cumul globalement assez faible en comparaison aux mois d’octobre ou
de novembre. Nous pouvons également noter que, sur la mer Méditerranée, bien que
les cumuls de pluie soient extrémement faibles, quelques pluies subsistent durant les
mois d’été.
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Extrémes de pluie

Intéressons nous a présent aux extrémes de pluie sur la région. Nous avons choisi
de distinguer les extrémes en terme d’intensité (taux de pluie) et en terme d’impact
(cumul de pluie journalier) afin de déterminer les régions sujettes aux événements
météorologiques extrémes (MEE) (c’est-a-dire de forte intensité) et les régions su-
jettes aux événements hydrologiques extrémes (HEE) (c’est-a-dire a fort impact).
Pour cela, on a divisé les régions en pixels de 4km?! pour lesquels on a calculé les
valeurs des 99,997 quantiles des PDF (fonction de densité de probabilité) du taux
de pluie et des 99 quantiles des PDF du cumul journalier de pluie. Les valeurs
des quantiles (99 et 99,99) ont été choisies de maniére a garder un nombre significatif
de points supérieurs a cette limite 2.

La figure 3.8 montre la distribution des MEE obtenue. Les régions ayant la pro-
babilité la plus importante d’étre frappées par des MEE sont situées sur le continent
et en particulier sur les contreforts des Alpes. C’est entre les mois d’avril et d’aott
que Pon a le plus de probabilité d’avoir des MEE (avec des taux de pluie parfois su-
périeurs a 160 mm/h). En outre, on constate que quelques MEE plus faibles existent
en Méditerranée dés le mois d’aofit et en automne. Enfin, le taux de pluie associé
aux MEE est trés faible entre les mois de décembre et mars sur toute la région.
Néanmoins, on peut remarquer quelques valeurs fortes en décembre et janvier sur
la partie est du domaine radar. Il faut se rappeler que sur cette région le faisceau
radar est particuliérement élevé alors qu’a ces périodes de 'année la bande brillante
est & basse altitude. Ces fortes valeurs sont donc probablement liées a des difficultés
d’extrapolation de la pluie au sol dans cette région. Nous remarquons aussi que les
valeurs sur la frontiére entre la région du P6 et du nord des Alpes sont particuliére-
ment importantes en été. Encore une fois, en raison de 'altitude du faisceau radar
sur ces régions, il est tout & fait possible que ces valeurs puissent étre surestimées
méme si durant cette période le faisceau radar se trouve en général sous la bande
brillante. Il sera donc intéressant par la suite de comparer ces valeurs avec d’autres
moyens de mesure. En particulier, nous pourrons utiliser les radars bande X qui
existent du coté de la frontiére italienne.

Les événements météorologiques les plus extrémes de 1'Eurorégion Alpes-
Méditerranée sont liés aux cellules convectives. Ainsi, on voit que les régions les
plus touchées par ces événements convectifs intenses sont les contreforts des Alpes.
Les maximas sont trés localisés ce qui tend a montrer 'importance des forcages
locaux (topographie, zones de convergence). A la fin de 1’été et en automne, les
pluies convectives se trouvent principalement sur la mer et la cote en raison des
forts contrastes entre la mer chaude et le continent plus froid. Plusieurs études sur
des régions voisines semblent confirmer nos observations. Par exemple, Funatsu et al.
(2009) et Holt et al. (2001) montrent que la position des zones convectives et des
zones de fortes activités électriques (donc probablement d’extrémes de pluie) se dé-
placent en fonction de la saison d’une maniére identique a ce que ’on observe dans
notre étude.

On constate également que la distribution des MEE est différente de la distri-

1. Les régions ont été divisées en pixels de 4km? (au lieu de 1 km? pour des raisons de temps
de calcul

2. c’est-a-dire pour les MEE : 0.0001*12 (points par heure) * 24 (heures par jour) * 365 (jours)
* 4 (ans) * 4 (pixels) ~ 150 et pour les HEE : 0.01*24*365*4 ~ 1000
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bution du cumul journalier de pluie (voir Fig. 3.6). Enfin, les résultats montrent
que les MEE sont trés localisés ce qui explique la difficulté pour les prévoir dans les
modéles de prévisions ayant des mailles trop grossiéres.

L’étude des HEE permet quant a elle de mettre en évidence les régions régu-
lierement touchées par des cumuls journaliers importants (c’est-a-dire les régions
potentiellement exposées aux inondations) (Fig. 3.9). Les HEE montrent un impor-
tant cycle saisonnier sur les régions cotiéres et la Méditerranée avec un maximum en
janvier (~40 mm/j) et un minimum en aotit (<10 mm/j) tandis que les Pré-Alpes,
les Alpes et la Provence ne présentent pas de cycle saisonnier marqué. Pour les Pré-
Alpes la valeur moyenne correspond a 25 mm/j, pour les Alpes 10 mm/j et pour la
Provence 20 mm/j. Les maximums sont moins localisés que pour les MEE.

Le fait qu’il n’existe pas de cycle saisonnier marqué sur le continent pour les
HEE contrairement a toutes les autres variables analysées (cumul, nombre de jours
de pluie et extrémes de pluie en termes d’intensité) peut s’expliquer par le fait
que durant I’hiver, les précipitations frontales sont de faibles intensités mais durent
longtemps ce qui crée des cumuls importants équivalents a ceux mesurés en été ou
ce sont plutot les précipitations convectives qui prévalent et qui générent des pluies
trés intenses mais relativement courtes.

Une conclusion de I'analyse de ces quatre paramétres (accumulation, occurrence,
MEE et HEE) est que le découpage des régions (Fig. 3.1) permet globalement de faire
apparaitre trois grands groupes : les régions continentales (Provence, Pré-Alpes et
Alpes), les régions maritimes (Cotes et Méditerranée) et la région du P6. On rappelle
par ailleurs que cette derniére est sujette & une grande incertitude. De nombreuses
études sont réalisées uniquement sur la terre mais il apparait que pour avoir une
vision plus compléte de la variabilité des précipitations, il est absolument nécessaire
de développer des réseaux de mesures denses et de fines résolutions sur la mer. Cela
peut étre par exemple effectué en installant des radars météorologiques sur la cote,
sur des plateformes offshore ou sur des iles ou en déployant de nombreuses bouées
météorologiques.

Il est également intéressant d’analyser les relations entre les HEE et les MEE par
mois (Fig. 3.10). Une corrélation quasiment linéaire apparait en automne. Comme
les HEE sont liés a des précipitations ayant un fort impact hydrologique et que les
MEE sont liée & des précipitations ayant une forte intensité instantané, la corrélation
signifie qu’en automne certaines régions (en particulier les régions cotiéres) sont a la
fois sujettes a4 des importants MEE et HEE. Cela explique les inondations fréquentes
durant cette saison dans certaines régions (par exemple les inondations de Nice en
novembre 2011). Au printemps et en été, la corrélation existe mais n’est pas aussi
marquée qu’en automne tandis qu’en hiver, on n’observe pas de relation entre ces
deux variables.
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3.1.3 Variabilité inter-annuelle des précipitations

Aprés avoir exploré les échelles journaliéres et saisonniéres, il est apparu intéres-
sant d’étudier la variabilité des précipitations aux échelles annuelles afin d’identifier
d’éventuelles tendances a long terme. Pour cela, nous avons calculé des diagrammes
de Hovmoller pour chacune des variables définies dans la partie précédente (cu-
mul, occurrence et extrémes de pluie). Dans les sections précédentes nous avions
constaté que 'axe principal de variabilité des précipitations correspond au déplace-
ment mer-terre suivant la saison. Nous nous sommes donc assuré que I'axe spatial
de nos diagrammes de Hovmdller soit perpendiculaire a la cote (c’est-a-dire dans la
direction du nord-est).

Cumul journalier de précipitations

Le Hovmoller du cumul journalier est présenté en figure 3.11 (a). Le cycle an-
nuel montre deux maximums durant l’automne et ’hiver et un minimum en été.
Les maximums sont principalement situés le long de la cote. Sur les quatre ans de
données, I'automne 2010 a été celui pour lequel le cumul de pluie a été le plus im-
portant avec des valeurs supérieures a 4,5 mm/j. La position spatiale des maximums
est plutot constante durant Pannée (bien qu’en janvier 2012 il se situe sur la mer
et non sur la cote) tandis que la position temporelle peut varier de quelques mois
(par exemple le maximum d’hiver a lieu en février 2009 et 2010 puis mars 2011 et
avril 2012). On remarque de plus que I'intensité varie fortement (voir par exemple
l'automne 2009 en fonction de 'automne 2010). Le déplacement des précipitations
vers le continent est seulement significatif en 2009 et 2010. Les étés 2011 et 2012 ont
été trés secs sur le continent (pratiquement pas de pluie en juillet 2012). Il n’existe
pas de tendance claire & la croissance ou décroissance du cumul de pluie sur les 4
années.

Occurrence de pluie

Le Hovmoller du nombre de jours de pluie est présenté en figure 3.11 (b). Le cycle
saisonnier est plutot clair : tout comme le cumul de pluie les maximums apparaissent
en automne et en hiver (avec des pointes a plus de 20 jours) et les minimums en été. A
la fois les minimums et les maximums annuels se trouvent sur la mer Méditerranée.
Durant les 4 ans, il a toujours plu au moins 5 jours par mois. L’année 2011 est
remarquable avec trés peu de jours de pluie et pas de maximum en automne. La
variabilité inter-annuelle est néanmoins plutot faible : la position des maximums
(automne et hiver) est plutot constante tout comme la position du minimum (été).
On peut tout de méme noter que le maximum en automne n’apparait pas tous les
ans.

La comparaison avec le Hovmoller du cumul de pluie montre que ces deux va-
riables ne sont pas toujours corrélées. Par exemple, en avril 2012, on retrouve un
maximum d’occurrences mais un cumul de pluie trés modéré ce qui signifie que les
pluies ont été peu intenses. Une fois encore, on ne détecte pas de tendance pendant
les quatre années d’analyse ce qui prouve la difficulté de dégager des tendances sur
des périodes courtes, celle-ci pouvant étre masquées par une variabilité inter-annuelle
(on rediscutera de ce point dans la partie 4.2.3) .
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Extrémes de pluie

Les MEE montrent un cycle saisonnier trés marqué (Fig. 3.12 (a)). Nous remar-
quons trés clairement le déplacement des MEE de la terre vers la mer entre I’été et
I’automne probablement lié, comme déja discuté, aux précipitations convectives. Un
maximum est observé a la fin du printemps sur le nord de la région et un maximum
secondaire plus faible se trouve sur la mer Méditerranée en automne. Les minimums
de MEE se trouvent sur la Méditerranée au printemps et sur le continent en hiver.
Le maximum situé sur la mer Méditerranée apparait chaque année mais présente une
intensité variable avec notamment un maximum en 2010 (~50 mm/h) & comparer a
la valeur moyenne des autres années (~ 35 mm/h). La variabilité inter-annuelle est
forte : 'intensité du maximum qu’on observe en fin de printemps sur le continent
diminue entre 2009 (>60 mm/h) et 2011 (35 mm/h) puis disparait complétement
en 2012. La tendance observée pendant ces quatre années est a la diminution de
I'intensité du maximum situé sur le continent.

La figure 3.12 (b) montre le Hovmoéller des HEE. Le cycle saisonnier n’est pas
aussi marqué que celui observé pour les MEE. Le minimum a lieu en été (<10 mm/j)
tandis que les maximums apparaissent en général entre 'automne et le début du
printemps et sont situés sur la cote. Un maximum secondaire a tendance a apparaitre
a la fin du printemps sur le nord de la région. Il n’est pas surprenant de trouver
les maximums principaux sur la cdte ou 'on reléve les contrastes thermiques les
plus importants. Pendant les quatre années analysées, la position des maximums est
restée constante mais l'intensité de ces maximums a beaucoup varié. En particulier,
peu de HEE ont eu lieu durant les étés 2011 et 2012. Durant les quatre années,
la période la plus favorable aux HEE a été entre 'automne 2011 et I’hiver 2012.
Cette période correspond d’ailleurs aux inondations de Nice (1-6 novembre). Enfin
on n’observe pas de tendance claire pendant ces quatre années.

L’analyse de la variabilité inter-annuelle a montré que la pluie change beaucoup
plus d’'une année sur 'autre sur le continent que sur la mer pour les quatre para-
métres étudiés. Cela révéle aussi que la variabilité temporelle des précipitations est
plus forte sur le continent que sur la mer qui, grace a son inertie thermique, ne peut
étre affectée que par des tendances a long terme. L’analyse permet également de
constater que les maximums sont situés principalement sur la cote pour le cumul de
pluie et les HEE, sur le continent pour les MEE et sur la mer pour 'occurrence de
pluie. Cela signifie que le contraste terre-mer semble étre un facteur important pour
le cumul de pluie et les HEE. Pour les MEE, c¢’est I'orographie et le réchauffement
saisonnier du continent qui semblent étre prépondérants. Enfin, pour 'occurrence
de pluie, le principal facteur pourrait étre I’apport constant d’humidité par la mer
Méditerranée sous condition d’un vent de sud.
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3.1.4 Autres variabilités temporelles

Dans les sections précédentes, nous avons pu mettre en évidence qu’il existe une
grande variabilité temporelle des précipitations et que deux cycles semblent princi-
palement responsables d’'une partie de cette variabilité : le cycle diurne et le cycle
annuel. Pour autant, il reste tout a fait possible que d’autres périodicités participent
a la variabilité temporelle. Les périodicités pouvant étre explorées, correspondent
aux échelles comprises entre quelques dizaines de minutes et le cycle annuel. Une
solution pour rechercher des signaux périodiques dans une série de données est d’ef-
fectuer une analyse de Fourier de la série. Une telle analyse nécessite cependant
que les oscillations recherchées soient continues. Dans le cas présent il s’est avéré
que la série temporelle ne contient pas d’autres périodicités réguliéres que celles
déja étudiées a savoir le cycle annuel et journalier (voir a ce propos le spectre de
la figure 4.3). Il a donc fallu utiliser d’autres approches capables d’identifier des
oscillations intermittentes. Nous avons donc choisi d’analyser le signal en utilisant
une transformée en ondelettes pour mettre en évidence les éventuelles périodicités
intermittentes qui pourraient participer a la variabilité temporelle des précipitations
dans 'Eurorégion Alpes-Méditerranée.

Ondelettes

Les ondelettes tirent leur nom de leur comportement oscillatoire qui s’atténue
trés vite (dans le temps ou l'espace). Une ondelette doit respecter deux propriétés
en principe? :

/Oo W(t)dt = 0 (3.1)

—00

Cette condition assure que I'ondelette a une forme ondulatoire.

/OO [W(t)]dt =1 (3.2)

o0

Cette condition assure que l'ondelette est & support compact c’est-a-dire qu’elle
décroit vite de part et d’autre de son maximum. Les ondelettes peuvent étre dilatées
ou contractées et translatées a partir de la relation suivante :

baolt) = %wt 0

) (3.3)

ol ¢ est une ondelette "fille" (¥ étant I'ondelette mére), a est le coefficient d’échelle
et b le coefficient de translation. Les coefficients d’ondelettes se calculent par la
convolution (plus une dilatation ou contraction) de l’ondelette avec une fonction
f(t) (qui correspond au signal de pluie dans notre cas) :

a

t—>
a

Cla,b. f(1), W(t)) = / N f(t)%‘lf( )it (3.4)

Les coefficients obtenus dépendent donc a la fois de 1'échelle (a) et de la position
spatiale ou temporelle (b).

3. En principe seulement car certaines d’entre elles ne les respectent pas tout & fait
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Module

Ficure 3.13 : Module des coefficients d’ondelettes en fonction du temps et
de la période pour un signal qui consiste en une sinusoide de période de 30
entre le pas 0 et 500 puis d’une période de 15 entre 500 et 1000 et enfin
d’un bruit blanc

On présente un exemple d’application d’une transformée en ondelette sur la figure
3.13. On a simulé un signal ondulatoire qui change de fréquence aprés 500 pas de
temps puis est suivi d’un bruit blanc. On voit que ’analyse en ondelette permet de
bien caractériser les signaux ondulatoires. Au contraire quand on a du bruit on voit
que I'on a un peu d’énergie a toutes les fréquences.

Une des limites de I’analyse en ondelettes (identique au principe d’incertitude
de la mécanique quantique) tient dans le fait que I’on ne peut localiser qu’avec une
relative précision la fréquence et la position d’une oscillation donnée. Cette relation
s’écrit mathématiquement :

AZAK > 2 (3.5)

o A7 est I'incertitude sur la position dans le domaine spatial (ou temporel) et Ak
est l'incertitude dans I’espace des fréquences spatiales (ou temporelles). Pour les
grandes échelles, cela permet d’obtenir une bonne précision sur la longueur d’onde
mais une mauvaise précision sur la position et inversement aux petites échelles. L’un
des principaux intéréts de la transformée en ondelettes est sa capacité a localiser re-
lativement précisément une oscillation (ou une discontinuité) dans la série temporelle
étudiée. Cette caractéristique est grandement appréciable dans le domaine du cli-
mat ou de la météorologie. Comme les ondelettes ont une certaine largeur et que la
série temporelle est finie, il arrive un moment ou les lobes secondaires de 'ondelette
sont significativement affectés par les effets de bord. Dans ce cas, la mesure devient
bruitée. On signale habituellement cette zone par le cone d’influence. Enfin, il est
important de vérifier si les maximums de coefficient d’ondelette sont significatifs ou
sont simplement liés a du bruit. Pour cela, il existe une unique méthode proposée par
Torrence et Compo (1998). Cette méthode part de ’hypothése (discutable) qu’une
série de données géophysiques peut étre assimilée & un bruit blanc (ou rouge). Il est
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alors possible de calculer le spectre de Fourier d’un signal auto-regressif (AR-2). On
compare ensuite les coefficients d’ondelettes avec ce spectre et on définit un seuil de
signification, typiquement entre 90 et 99%.

Il existe un grand nombre de familles d’ondelettes qui présentent des caracté-
ristiques différentes et possédent donc des domaines d’application différents. Dans
notre cas on cherche & mettre en évidence les comportements ondulatoires dans notre
série temporelle. C’est pourquoi nous avons choisi d’utiliser les ondelettes de Morlet
dont 'ondelette mére s’écrit :

(I)(t) _ 7T71/4(€iet i 6762/2)67t2/2 (36)

oll € est un nombre sans dimension que l'on prend habituellement égal & 5 pour
satisfaire la condition d’oscillation (Eq. 3.1). De par sa forme, on voit que 'ondelette
est adaptée pour détecter des signaux ondulatoires. De plus cette ondelette a l'intérét
d’offrir le meilleur compromis possible entre le temps et la période en terme de
résolution (voir Aguiar-Conraria et Soares, 2011).

Comportement oscillant

NG ySsaaaansssmnmmaaaa.

m&‘:‘:‘:}&}}&_‘.‘:::::,—;—.;fm‘g::::::::::}}}%}}w

Période (jour)

\\Q\\\\\‘ﬁ'
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Ficure 3.14 : Coefficients d’ondelettes calculés a partir de la série tempo-
relle du nombre de jours de pluie. Les zones de fortes énergie sont en rouge
tandis que les zones de faible énergie sont en bleu. La zone hachurée corres-
pond au cone d’influence. Les lignes de contour indiquent si les coefficients
d’ondelette sont significatifs au seuil de 95 %

On présente les coefficients d’ondelette pour la série temporelle du nombre de
jours de pluie en figure 3.14. On remarque que 'oscillation principale détectée corres-
pond au cycle annuel. Toutefois, on détecte également des périodicités intermittentes
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a environ 40 jours et 90 jours. La périodicité a 40 jours a lieu durant la premiére
moitié de 2010, la seconde moitié de 2011 et le début de I'année 2012 et ne semble pas
liée & un quelconque cycle saisonnier. Cette périodicité pourrait en fait étre associée
aux variations de I'influence des cyclones des moyennes latitudes (voir Ghil et al.,
2003). Fukutomi et al. (2012) a par ailleurs montré que cette oscillation fait en réalité
partie d’un train d’ondes qui s’étend du nord-est de I’Atlantique jusqu’a la Russie
et qui affecte fortement les précipitations. La périodicité a 90 jours a lieu pendant
I’automne et ’hiver chaque année et est probablement liée a la durée typique de la
saison pluvieuse dans 'Eurorégion Alpes-Méditerranée.

3.2 Déplacement des précipitations

Nous connaissons mieux a présent la variabilité des précipitations en fonction des
différentes échelles temporelles. Il apparait ici intéressant d’obtenir une information
sur le comportement dynamique de la pluie dans la zone d’étude. Cela afin de mieux
comprendre l'origine géographique des précipitations et de déterminer I'influence de
la mer Méditerranée.

Nous avons donc cherché a calculer le déplacement des précipitations dans la
région. Pour ce faire, nous avons utilis¢ une méthode développée par la société
Novimet qui permet d’obtenir les vecteurs de déplacement sur la zone de pluie. Cette
méthode nécessite de découper la zone en petits carrés de 25 km? puis de chercher
a obtenir les vecteurs de déplacement qui correspondent a la meilleure corrélation
entre deux pas de temps. Il faut noter que cette méthode permet de déterminer
globalement le mouvement du systéme pluvieux, par contre elle ne permet pas de
connaitre le mouvement individuel de chaque cellule de pluie (pour plus de détails
a ce propos voir le chapitre 6).
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FIGURE 3.15 : Valeur médiane par jour de (a) la norme du déplacement des
précipitations (km/h) (en rouge on a lissé cette courbe) et (b) 'angle du
déplacement des précipitations (0 °signifie un déplacement vers le sud et
180 ° vers le nord)
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Nous constatons ainsi sur la figure 3.15 (a) que le déplacement moyen des préci-
pitations sur les trois ans est de ’ordre de 26 km /h en moyenne. La vitesse des préci-
pitations montre un cycle annuel avec un déplacement plus rapide en été (40 km/h)
qu’en fin d’hiver-début de printemps (20 km/h). Ce cycle annuel est par ailleurs
confirmé si 'on fait une analyse en ondelettes du signal. Ce résultat signifie proba-
blement que les cellules en été plutét convectives se déplacent plus rapidement que
les cellules d’hiver plutot stratiformes. Il restera par la suite a expliquer pourquoi on
observe un tel comportement. Si 'on s’intéresse a présent a I'angle du déplacement
(Fig. 3.15 (b)), nous constatons qu’en moyenne le déplacement est dirigé plein nord.
Le fait que les précipitations se dirigent vers le nord implique qu’elles proviennent de
la Méditerranée. Ce qui n’est pas étonnant puisque c’est de la que provient également
I’humidité qui alimente la pluie. Néanmoins, on observe une importante variabilité
autour de la direction vers le nord ce qui montre que 'occurrence de précipitations
peut étre aussi liée a des processus autres que le simple apport d’humidité depuis
la mer (précipitations orographiques, front météorologiques, ...). En outre, il n'y a
pas de variabilité saisonniére apparente de la direction de déplacement des précipi-
tations.
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FIGURE 3.16 : Valeur médiane (lissée) par jour de la norme du déplacement
des précipitations (km/h) en fonction du cumul de pluie

La stationnarité des précipitations est un facteur important & connaitre car il
contribue & augmenter les cumuls sur une région donnée comme 'ont montré de
nombreux cas d’études (Ducrocq et al., 2008). Nous avons donc voulu déterminer si,
statistiquement, il existait une telle relation. Pour cela, nous avons comparé la norme
du déplacement au cumul de pluie (Fig. 3.16). Les précipitations conduisant au plus
fort cumul présentent quasi-systématiquement une vitesse de déplacement plus lente
et inversement. Pour les faibles cumuls, des déplacements entre 20 et 40 km /h sont
observés. Tandis que pour les cumuls les plus importants les déplacements valent
en moyenne entre 0 et 40 km/h. De plus, la vitesse de déplacement a tendance a
augmenter sur les 3 derniéres années. Ce résultat, pouvant étre lié a la variabilité
inter-annuelle, doit étre confirmé ou infirmé dans de prochaines analyses.

Nous avons ensuite essayé de déterminer si le cumul était dépendant de ’angle
du déplacement des précipitations mais nous n’avons pas constaté de lien entre ces
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deux variables. Ce résultat doit étre nuancé par le fait que la grande majorité des
précipitations se déplacant vers le nord, il est difficile de tirer une statistique sur
trois ans de données.

En conclusion on voit que le déplacement des précipitations se fait la plupart du
temps en direction du nord avec une vitesse modérée qui va moduler la quantité de
précipitations que 'on observera au sol. Le role du déplacement des précipitations
sera également traité dans le chapitre sur les processus, section 5.2.2.

3.3 Caractéristiques pluviométriques francaises

Nous avons a présent cherché a comparer les caractéristiques pluviométriques de
notre zone d’étude a celles observées sur 'ensemble du territoire frangais. Pour cela,
nous avons utilisé le réseau radar frangais ARAMIS (Application RAdar a la Météo-
rologie Infra-Synoptique) constitué actuellement de 24 radars (Fig. 3.17) qui présente
I’avantage de couvrir une large zone avec une résolution identique a celle d’Hydrix
(1km? et 5 minutes). Une des principales différences avec le radar Hydrix est que les
radars du réseau ARAMIS n’utilisent pas opérationnellement la polarimétrie pour
restituer la pluie. Ils restituent donc la pluie par la relation de Marshall-Palmer. De
nombreuses autres différences existent comme pour le traitement des échos de sol ou
I’advection du champ de pluie pour corriger du sous-échantillonnage sur 5 minutes
mais toutes les citer dépasserait largement le cadre de cette thése. Toutefois, pour
plus d’informations sur le réseau ARAMIS on peut se référer a Parent du chdtelet
(2003), Tabary (2007), Tabary et al. (2007). Afin de filtrer les artefacts de mesure
constatés lors d’une premiére analyse, les zones de pluie inférieures & 20 km? ont été
assimilées & du bruit et donc retirées. En outre, certains radars (par exemple celui de
Bordeaux) montrent des signaux importants en air clair qui peuvent étre confondus
dans certains cas avec de la pluie. C’est pourquoi nous avons également choisi de ne
pas tenir compte des taux de pluie inférieurs & 1 mm/h (sur 5 minutes). Ce dernier
point est délicat car les pluies stratiformes peuvent présenter des valeurs inférieures
a ce taux de pluie. Cette solution s’est néanmoins avérée efficace pour supprimer
les artefacts de mesure identifiés (d’autres solutions ont été testées mais avec des
résultats moins probants pour établir une climatologie).

Il est & noter que la mosaique de pluie ainsi construite est réguliérement com-
parée a des pluviométres pour réaliser un étalonnage. En particulier un facteur de
correction uniforme sur la zone est appliqué toutes les heures a chaque radar. Pour
avoir une idée qualitative de la validité du cumul estimé par le réseau radar ARA-
MIS, on peut le comparer avec celui obtenu par le réseau de pluviométres (Fig.
3.18). Le cumul donné par le réseau ARAMIS est plutot en bon accord avec le ré-
seau de pluviométres. Les régions séches (cote méditerranéenne et bassin parisien)
tout comme les régions humides (facade atlantique, Vosges) se retrouvent sur les
deux cartes. Néanmoins, la pluie sur certaines régions comme le nord des Alpes est
clairement sous-estimée. Finalement, une comparaison plus précise et quantitative
réalisée par Emmanuel et al. (2012) a montré que le réseau n’est pas encore prét
pour étre utilisé en hydrologie urbaine.
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FiGure 3.17 : Emplacement des principaux radar du réseau ARAMIS
(d’aprés Malardel (2005))

3.3.1 Cumul journalier de précipitations

Le cumul journalier par mois sur la France montre un visage assez contrasté
suivant la période et la région (Fig. 3.19). Il pleut beaucoup en automne sur le sud-
est de la France (octobre et novembre) et sur la facade atlantique (en particulier la
Bretagne et le Pays Basque) et les Vosges (décembre) (en moyenne plus de 5 mm/j).
Les mois d’hiver quant a eux sont plutdt secs avec une moyenne de 2 mm/j et
environ 1 mm/j sur le bassin parisien. Le printemps est relativement humide et
homogeéne avec des valeurs autour de 3 mm/j et quelques maximums locaux dans le
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FiGURE 3.18 : A gauche, hauteur d’eau des précipitations entre 1970 et 2000
estimée par pluviomeétres (d’aprés (Joly, 2011)) et & droite cumul journalier
(mm/j) des pluies estimé par le réseau radar ARAMIS

sud (4 mm/j). Enfin, été est trés sec sur la cote méditerranéenne (moins de 1 mm/j)
et sur I'ouest de la France (2 mm/j). Par contre, le nord-est de la France recoit des
cumuls journaliers non négligeables (3 & 4 mm/j).

En ce qui concerne I'Eurorégion Alpes-Méditerranée, les pluies sont dans la
moyenne francaise (2-3 mm/j). Par contre, elle sont plus faibles en été ou elles
sont comparables a celles de la cote méditerranéenne. En automne, les pluies sur la
région sont au contraire plus fortes que sur le reste du territoire.

3.3.2 Occurrence de pluie

L’occurrence de pluie est présentée en figure 3.20. Avant toute chose, il faut rap-
peler que 'on présente 'occurrence des pluies modérées a intenses puisque ’on n’a
gardé que les taux de pluie supérieurs & 1 mm/h sur 5 minutes. L’occurrence de pluie
est maximale sur la France durant les mois de novembre et décembre. En particulier,
la fagade atlantique (et surtout la Bretagne et le Pays Basque) ainsi que les Vosges
et le Jura présentent des occurrences de pluie supérieures & 7 jours (et jusque 11
jours par endroits) durant cette période. Les mois durant lesquels il pleut le moins
sont, sans surprise, les mois d’été avec moins d’un jour de pluie sur la cote méditer-
ranéenne tandis que sur les autres régions il pleut environ 1 a 2 jours. Les régions
de la partie nord de la France présentent un nombre d’occurrence de pluie assez peu
variable pendant I’année (entre 1 et 3 jours) sauf en novembre et décembre tandis
que les régions du sud présentent une saisonnalité bien plus importante. Enfin, les
reliefs (Massif Central, Vosges, Jura et Cévennes) sont favorables a 'occurrence des
précipitations. Par contre, on remarque que les Alpes ne semblent pas particulié-
rement favorables aux précipitations. Pour autant, cette derniére observation doit
étre nuancée car on sait qu’il n’existe pas de radar assez proche des Alpes actuelle-
ment intégré dans la mosaique ce qui peut expliquer ces faibles valeurs (altitude du
faisceau trés haute, masque des Alpes).

Globalement, il pleut moins sur I’Eurorégion Alpes-Méditerranée que sur le reste
du territoire francais avec un comportement comparable & celui du reste la cote médi-
terranéenne. Par contre, en automne elle subit des précipitations plus réguliérement
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FicURE 3.19 : Cumul journalier de pluie (mm/j) (pour des précipitations
supérieures & lmm/h sur 5 minutes) par mois calculé entre juillet 2006 et
juin 2013

que le reste de la cote méditerranéenne et a un comportement qui se rapproche de
celui des Cévennes et du Jura.
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F1GURE 3.20 : Occurrence de pluie cumulée sur 5 minutes (nombre de jour)
(pour des précipitations supérieures & lmm /h sur 5 minutes) par mois cal-
culée entre juillet 2006 et juin 2013
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3.3.3 Extrémes de pluie

Nous avons, comme pour le radar Hydrix, cherché & identifier les zones sujettes
aux précipitations extrémes du point de vue météorologique et hydrologique. La
premiére étape a été de s’intéresser aux extrémes météorologiques. La figure 3.21
montre & premiére vue des valeurs assez faibles par rapport aux MEE identifiés
par le radar Hydrix (voir figure 3.8). Ce résultat doit étre pris avec précaution
pour les trois raisons suivantes : la premiére est 'atténuation du faisceau (pour les
radars en bande C). En effet, celle-ci est nettement plus forte dans les pluies fortes
(convectives) que dans les pluies stratiformes (voir a ce sujet la section 2.2.4). Et de
plus, contrairement au radar Hydrix, elle n’est pas corrigée. Le second probléme est
lié a la relation de Marshall-Palmer. En effet, nous avons montré dans la partie 2.1
qu’en utilisant une simple relation Z-R la variabilité de la DSD n’est pas prise en
compte. Comme I'impact de la DSD est trés important pour les pluies convectives,
la mesure radar peut étre dans ce cas 1a de moins bonne qualité. Ce probléme a
déja été soulevé par Emmanuel et al. (2012) qui a montré que le réseau radar était
bien meilleur en hiver quand les précipitations sont de type stratiforme. Enfin, le
troisiéme probléme provient du recalibrage de la lame d’eau avec les pluviométres.
En effet, un unique facteur est utilisé sur la zone du pluie ou 'on peut trouver a
la fois des pluies stratiformes et convectives ce qui peut avoir pour effet de lisser le
signal de pluie. Néanmoins, bien que les valeurs de MEE soient faibles, le calcul des
quantiles permet cependant d’apprécier les zones et les périodes qui ont les taux de
pluie instantanés les plus importants.

Le cycle saisonnier est trés marqué : I’hiver est épargné par les événements in-
tenses sur toute la France (partout inférieur & 8 mm/h). Le printemps est une saison
de transition : en avril des événements intenses commencent a apparaitre sur le sud
de la France puis remontent et couvrent l’ensemble du territoire en juin avec des
maximums autour de 15 mm/h. Juillet est le mois ot la probabilité d’événements
intenses est la plus généralisée sur le territoire. Les zones les plus affectées cor-
respondent plutot a la partie est de la France. La région ot 'on a la plus faible
probabilité d’avoir des événements intenses est la cote méditerranéenne. Ce dernier
résultat est surprenant car bien que la période soit séche dans cette région, des orages
violents éclatent en fin d’aprés-midi comme montré par le radar Hydrix dans I’'Eu-
rorégion Alpes-Méditerranée. Il est possible que ces événements soient sous-estimés
en intensité par le réseau radar ou qu’ils soient trés peu nombreux par rapport
aux périodes séches et n’apparaissent pas au quantile 99.9%. En aoft, les valeurs
des MEE diminuent mais la position des maximums reste globalement la méme.
Au contraire, au mois de septembre un changement brutal de régime est observé
puisque c’est sur la cote méditerranéenne que I'on rencontre le plus d’extrémes alors
que le reste du territoire est épargné. Cette situation n’évolue pas jusqu’a la fin du
mois de novembre. Durant ces trois mois, la zone des Cévennes, le sud des Alpes
et 'est de la Corse sont constamment frappés par des précipitations trés intenses
(plus de 20 mm/h et comme discuté plus haut cette valeur est probablement bien
plus importante en réalité). Enfin, en décembre la situation redevient assez calme
sur 'ensemble du territoire.

L’Eurorégion Alpes-Méditerranée montre un comportement globalement iden-
tique au reste de la cote méditerranéenne durant la plus grande partie de ’année.
Par contre, en automne, le comportement en terme d’extrémes est plus proche de

Caractéristiques pluviométriques francaises 93



Variabilité spatio-temporelle

celui mis en évidence sur les Cévennes.

En ce qui concerne les extrémes hydrologiques (Fig. 3.22), durant ’hiver, nous
constatons une forte probabilité d’obtenir des cumuls journaliers importants sur le
sud du pays et en particulier sur le Pays Basque, sur le Languedoc-Roussillon, le sud
des Alpes et la Corse (jusqu’a 100 mm/j & certains endroits). Au nord les valeurs
sont relativement faibles. Au printemps, nous observons toujours des maximums sur
le sud mais peu intenses. En été, les maximums se trouvent plutét sur 'est de la
France (nord de Lyon) mais ne sont pas non plus trés forts. A partir de septembre et
surtout durant les mois d’octobre et novembre, de forts cumuls journaliers touchent
le sud-est de la France avec un maximum bien identifié sur les Cévennes et des
maximums secondaires sur la cote basque, la cote méditerranéenne et la Corse. En
décembre, la situation se calme en général mais il reste quelques fortes probabilités
d’événements intenses sur les reliefs des Cévennes et I'est de la cote méditerranéenne.

Le comportement de I’Eurorégion Alpes-Méditerranée est plus proche des Cé-
vennes ou du Pays Basque que de celui du reste de la cote méditerranéenne. Nous
observons également que c’est une région sensiblement plus affectée par les extrémes
hydrologiques que le reste de la France.
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3.3.4 Caractéristiques pluviométriques de I’Eurorégion Alpes-
Méditerranée

Nous avons vu dans la partie précédente que certaines régions francaises montrent
des comportements en terme de pluviométrie proches de celui observé dans la ré-
gion couverte par le radar Hydrix. Il est alors apparu intéressant de déterminer
précisément quelles étaient ces régions. En effet, certaines régions francaises béné-
ficient d’une couverture instrumentale trés dense ce qui permet d’étudier en détail
les processus associés aux précipitations. Par conséquent, si ’on peut montrer que
I’Eurorégion Alpes-Méditerranée a un comportement pluviométrique proche de celui
de telles régions, cela pourrait permettre de mieux appréhender le comportements
des précipitations mis en évidence dans le cadre de cette thése.

Afin de déterminer les régions ayant un comportement pluviométrique similaire
a celui de ’Eurorégion Alpes-Méditerranée, nous avons utilisé 'algorithme des K —
means. L’algorithme des K-means (K-moyennes) est un algorithme statistique qui,
a partir d’un ensemble d’observation (z1, ..., ), permet de répartir les données en
k groupes. Ces groupes sont constitués de maniére a ce qu’au sein de ces groupes la
distance moyenne entre les points soit minimale :

min(SE_, 57 (x5 — ;)%) (3.7)

oll Z; est la moyenne des n points du groupe i. Il faut noter que le nombre de point
dans un groupe est variable. Ainsi, les quatre paramétres présentés précédemment
(cumul, occurrence, MEE et HEE) ont été utilisés afin de créer k classes ayant des
caractéristiques pluviométriques distinctes. La méthode des K-means demande un
nombre & priori de classes qu’il faut déterminer. Ce nombre de classes définira dans
notre cas le nombre de climats pluviométriques différents que 'on trouve sur le
territoire francais. La méthode la plus simple pour choisir le nombre de classe est
la méthode “du coude” : nous calculons la variance au sein de chaque classe par
rapport a la variance totale. Plus la variance au sein d’une classe est petite plus
cela signifie que l'algorithme a permis de trouver des groupes de points ayant des
caractéristiques proches. Quand on représente la variance en fonction du nombre de
classe, on cherche a déterminer I'endroit ot 'on trouve une cassure importante (c¢’est-
a~dire un “coude”). A partir de cet endroit, la variance ne baisse plus significativement
en ajoutant une nouvelle classe montrant que l'on a identifié le nombre de classe
optimal.

La figure 3.23 (a) représente la variance moyenne par classe. Il s’avére difficile de
détecter un coude dans la série de variance, nous avons alors calculé la dérivée de la
variance moyenne par classe (Fig. 3.23 (b)). On s’apercoit dans ce cas que la dérivée
diminue non réguliérement. On a donc choisi un seuil & 5 % en-dessous duquel on ne
consideére plus le changement de variance assez significatif pour ajouter une classe. Ce
seuil conduit ainsi a conserver six classes. D’autres méthodes plus efficaces peuvent
étre utilisées pour déterminer le nombre optimal de classe & conserver (méthode
de la silhouette, critére de Calinski ...) mais il faut noter que chercher le nombre
de classe dans notre cas n’a qu’un sens limité puisqu’il faudrait finalement avoir
un nombre considérable de classe pour caractériser I’ensemble de la variabilité des
précipitations sur la France. Ainsi pour cette analyse, I'idée n’était pas de déterminer
le nombre de groupe minimal & conserver pour minimiser la perte de variance mais
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Fi1GURE 3.23 : Méthode de la recherche "du coude" : (a) variance moyenne
par classe par rapport a la variance totale (en %) et (b) dérivée de la variance
moyenne par classe

plutot d’avoir une premiére information sur la similitude des régions entre elles en
terme de pluviométrie.

Le résultat de 1'algorithme des K-means appliqué aux quatre paramétres (cumul,
occurrence et extrémes météorologiques et hydrologiques) est présenté en figure 3.24.
Le premier constat est que 'algorithme discrimine trés efficacement les zones (1’al-
gorithme n’ayant aucun a priori sur la classe a laquelle appartienne chaque point).
Les six classes détectées correspondent :

Au bassin parisien, au nord-ouest de la France et au nord des Alpes
Au centre et centre-est de la France (sauf les Vosges et Jura)

Au Pays Basque, aux Cévennes, au sud des Alpes et & ’est de la Corse
Au sud de la France (& 'exception des zones déja citée en 3)

A la facade atlantique sauf la Charente et le Pays Basque

SAER AN O

Au Vosges et au Jura

Comme noté précédemment, les résultats sur le nord des Alpes ne semblent pas
significatifs. Les précipitations dans I’Eurorégion Alpes-Méditerranée correspondent
a la fois a la classe n”3 et & la classe n~°4. La zone n°4 correspond au sud de
la France. La classe n ° 3 correspond quant a elle a des régions qui possédent deux
caractéristiques importantes : elles se situent & proximité de la mer (ou de 'océan)
et correspondent aux contreforts d’une chaine de montagne. Ces conclusions sont
intéressantes dans le sens qu’il apparait trés probable que les processus mis en jeu
dans I’Eurorégion Alpes-Méditerranée le seront également dans ces régions.

Conclusion

Ce chapitre avait pour ambition de renseigner sur le comportement fine échelle
des précipitations dans ’Eurorégion Alpes-Méditerranée. Pour cela nous avons utilisé
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FIGURE 3.24 : Les six classes trouvées par 'algorithme des K-means pour
les parametres de cumul, d’occurrence et d’extrémes météorologiques et hy-
drologiques. On a aussi représentée la zone couverte par le radar Hydrix.

les mesures fines échelles du radar Hydrix entre 2009 et 2012. Nous avons a la fois
considéré les cumuls de pluie, le nombre de jours de pluie et les valeurs extrémes.
En ce qui concerne les extrémes nous avons a la fois étudié le comportement des
extrémes hydrologiques et météorologiques. Afin de mener a bien cette analyse nous
avons choisi de commencer cette étude par la petite échelle temporelle ¢’est-a-dire
le cycle diurne puis dans un deuxiéme temps par les plus plus grandes échelles
(cycle saisonnier et variabilité inter-annuelle). Nous nous sommes aussi intéressés au
déplacement des précipitations afin de caractériser leur orientation et leur vitesse
en fonction de la période de I'année mais aussi en fonction du cumul de pluie.
Enfin, dans une derniére section, nous avons réalisé une étude identique sur les
données du réseau radar ARAMIS de maniére a mettre en évidence les régions
présentant des caractéristiques pluviométriques similaires a celle de I’'Eurorégion
Alpes-Méditerranée.

Ainsi, dans un premier temps, nous avons mis en évidence I'existence d’un cycle
diurne sur le continent entre avril et aott. Les régions des Pré-Alpes et de la Provence
sont affectées par ce cycle dés le mois d’avril tandis que les Alpes sont affectées plus
tardivement dans la saison. Globalement, le cycle diurne est caractérisé par une
augmentation des précipitations entre 10 h et 22 h probablement liée a 'activité
convective sur la zone (& ce propos voir le chapitre 5). Un pic secondaire est égale-
ment détecté en fin de nuit durant les mois d’automne et d’hiver. Celui-ci semble
lié au déclenchement de brise de terre. A plus large échelle, I'étude de la variabilité
saisonniére des précipitations a révélé que la pluie présente une migration durant
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Iannée de la mer vers la terre. Ce comportement est trés probablement lié & la va-
riation saisonniére des processus dynamiques dans ’atmosphére. Nous avons aussi
montré, qu’en moyenne, les extrémes météorologiques apparaissent a partir de la fin
du printemps sur le continent puis se déplacent sur la mer Méditerranée en automne.
Ces événements extrémes sont trés probablement liés aux systémes convectifs. En
ce qui concerne l’échelle inter-annuelle, la pluie montre une variabilité modérée en
terme de cumul journalier et d’événements hydrologiques extrémes mais une im-
portante variabilité en ce qui concerne le nombre de jours de pluie et les extrémes
météorologiques. En particulier les années 2009 et 2010 ont révélé une forte propen-
sion a l'occurrence d’extrémes météorologiques comparé aux années 2011 et 2012.
L’analyse en ondelettes a permis de détecter d’autres variabilités temporelles comme
des oscillations de périodicités 40 jours qui pourrait correspondre a un train d’ondes
s’étendant sur ’Europe et le nord-ouest de la Russie.

I’étude du déplacement nous a permis de montrer que la vitesse de déplacement
médiane des précipitations est de 26 km/h avec un maximum en été de 40 km/h et
un minimum en hiver de 20 km /h. En ce qui concerne lorientation du déplacement,
on a constaté que celui-ci est dirigé plein nord sans variabilité annuelle. Enfin, on a
pu montrer que les cumuls les plus importants correspondait en moyenne au vitesse
de déplacement les plus lentes.

Finalement la comparaison des données du radar Hydrix avec celle du réseau
radar ARAMIS révéle que I’Eurorégion Alpes-Méditerranée posséde des caracté-
ristiques pluviométriques proches de celles des Cévennes ou du Pays Basque. Ces
régions ont la particularité d’étre situées a proximité de la mer ou de l'océan et
de connaitre un relief tourmenté. En termes pluviométriques ces régions sont assez
seches durant I’été mais assez humides en automne par rapport au reste du territoire.
De plus, ces régions sont marquées par des extrémes météorologiques trés importants
quasiment toute ’année. Enfin, en automne, elles ont une forte probabilité d’avoir
des extrémes hydrologiques importants.

L’analyse présentée dans ce chapitre est originale dans le sens ou elle se base sur
des données a trés fine résolution spatiale et temporelle sur une région étendue. De
plus, la base de données utilisées couvrant quatre années, nous avons pu établir une
analyse statistique du comportement des précipitations dans la région. Ce travail a
donc permis de répondre partiellement a plusieurs questions scientifiques énoncées
dans l'introduction de ce manuscrit de thése. En particulier elle a permis de ren-
seigner sur 'influence de la topographie sur les précipitations mais aussi d’apporter
des renseignements sur le comportement des précipitations sur la mer Méditerranée.
Les résultats de cette étude peuvent étre utilisés dans le cadre de validation de mo-
déles a fine résolution temporelle et spatiale ou d’algorithme de descente d’échelle
(downscaling). Les zones identifiées comme sujettes aux extrémes de précipitations
devront bénéficier d’'une plus dense couverture d’instruments de mesures au sol tels
des pluviométres ou des radars mobiles afin de mieux comprendre et donc prévoir
de tels événements.
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Chapitre 4
Propriétés d’échelle

ANS CE DEUXIEME CHAPITRE DE RESULTAT, il est apparu intéressant de com-
D pléter la caractérisation de la pluie initiée dans le chapitre 3 en étudiant la
pluie non plus a une échelle spatiale ou temporelle donnée mais pour 'ensemble des
gammes d’échelle a notre disposition. Pour cela nous avons caractérisé les propriétés
d’échelle de la pluie au moyen d’analyses spectrales (une publication basée sur les
analyses présentées dans cette partie se trouve en annexe (section A.2.)).
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Introduction

Tous les processus météorologiques de 1’échelle synoptique (systémes dépression-
naires) a I’échelle micrométrique (formation des gouttes d’eau) impactent les caracté-
ristiques spatiales et temporelles de la pluie. Ainsi, les précipitations sont engendrées
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Echelle climatologique | Fchelles planétaire | Méso- Microéchelle
et synoptigue échelle
Temps
Longueur 1 mois 1 jour 1 heure 1 minute ls
Ondes Ondes Ondes
stationnaires trés longues de marée
10 000 km
Ondes baroclines
2 000 km
FrontH
Jyclong
200 km o
Jet de basse
couche nocturne
Ligne de grain
Ondes d’inertie
Amas de nuage
20 km Ondes de relief
Orages
Ondes de gravité
internes
Turbulence
en ciel clair
9 km Effets urbains
Tornades
Convection
profonde
Ondes de gravité
200 m
Tourbil-
lons secs
Thermi-
ques
20 Sillages
m
Panaches
Turbulence
Frottement au sol
(rugosité)

FIGURE 4.1 : Résumé des échelles de temps et d’espace pour la plupart des
phénoménes météorologiques identifiés (d’aprés Juvanon du Vachat, 1994;
Orlanski, 1975)

par un large spectre de phénoménes dont les contributions sont difficiles & détermi-
ner et a quantifier. Les premiers modéles qui ont essayé de prendre en compte la
variabilité des précipitations étaient basés sur une approche cellulaire de la dyna-
mique atmosphérique (Austin et Houze, 1972; Hobbs, 1978; Matejka et al., 1980).
Cette approche, que 'on peut comparer aux poupées russes, consiste a décrire la
variabilité des précipitations en considérant des phénomenes météorologiques de pe-
tites tailles (cellule convective) regroupés au sein de systémes précipitants de tailles
plus importantes (convection organisée de méso-échelle), eux mémes faisant par-
tie d’ensembles de tailles encore plus importantes (fronts météorologiques) et ainsi
de suite jusqu’a I’échelle synoptique voire planétaire. Cette approche a ’avantage
de simplifier la compréhension de la circulation atmosphérique et de permettre de
se raccrocher & des phénoménes météorologiques donnés pour interpréter la com-
plexité de 'atmosphére. Cependant, elle ne caractérise que des échelles discrétes et
n’explique pas les liens entre ces échelles. Pourtant, appréhender ces liens entre les
échelles est un grand défi de la physique de 'atmosphére puisqu’il est nécessaire de
mieux comprendre les interactions d’échelles afin d’améliorer la prévision du temps
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et la compréhension des mécanismes atmosphériques. Une bonne illustration, bien
qu’'un peu ancienne, de 'approche cellulaire qui montre la variabilité impression-
nante qu’elle soit temporelle ou spatiale des phénoménes météorologiques provient
des travaux de Orlanski (1975) (Fig. 4.1).

Une approche différente de la théorie cellulaire s’est développée dans les années
80 quand de nombreux auteurs (Deidda, 1999; Fabry, 1996; Fraedrich et Larnder,
1993; Lovejoy et Schertzer, 2008; Mandapaka et al., 2009; Nykanen et Harris, 2003;
Olsson et al., 1993; Over et Gupta, 1996; Tessier et al., 1993; Verrier et al., 2011)
ont montré empiriquement que le comportement complexe de la pluie peut étre ca-
ractérisé par une invariance d’échelle (les études sur les propriétés d’échelles de la
turbulence sont bien plus anciennes (voir Kolmogorov, 1941)). L’invariance d’échelle
(ou autosimilarité) se traduit par le fait que les moments statistiques de la pluie
suivent une loi puissance dont I'exposant reste constant sur une gamme d’échelles.
Cette approche a conduit & un changement complet de paradigme par rapport a la
théorie cellulaire puisqu’elle ne se base plus sur I'analyse d’échelles discrétes mais au
contraire considére ’ensemble des échelles météorologiques ainsi que les liens entre
ces échelles. De plus, plusieurs études (Harris et al., 1996; Nykanen, 2008; Nyka-
nen et Harris, 2003; Over et Gupta, 1994, 1996; Perica et Foufoula-Georgiou, 1996;
Purdy et al., 2001) ont montré que différents exposants caractérisant I'invariance
d’échelle sont influencés par les processus météorologiques sous-jacents (temps sy-
noptique, CAPE ou orographie). Ces constatations tendent a montrer I'influence des
phénoménes atmosphériques sur les propriétés d’invariance d’échelle des précipita-
tions.

Ces deux théories bien que trés différentes semblent étre intrinséquement liées.
Par exemple, on observe des cassures dans le comportement fractal de la pluie a
des échelles typiques qui pourraient correspondre aux échelles de la théorie cellu-
laire (voir par exemple Fabry, 1996; Fraedrich et Larnder, 1993; Olsson et al., 1993).
C’est dans ce cadre que s’ inscrit le travail réalisé dans ce chapitre. En particulier, on
a cherché a étudier statistiquement (a travers I’analyse des propriétés d’échelle) la va-
riabilité temporelle et spatiale des précipitations de I’'Eurorégion Alpes-Méditerranée
et & interpréter cette variabilité en terme de processus météorologiques.

4.1 Invariance d’échelle

Comme expliqué dans l'introduction de ce chapitre, de nombreux auteurs ont
montré les propriétés d’invariance d’échelle dans une multitude de champs géophy-
siques. Dans cette section, nous présentons I'analyse spectrale qui permet de mettre
en évidence le comportement fractal de la pluie et nous expliquons comment associer
les propriétés d’échelles aux processus météorologiques.

4.1.1 Analyse spectrale

L’analyse spectrale, tout comme d’autres outils tels que les variogrammes et 1’au-
tocorrélation (voir Barros et al., 2004; Berne et al., 2004, 2009; Creutin et Obled,
1982; Kirstetter et al., 2010; Lebel et al., 1987; Mandapaka et al., 2012a; Molinié
et al., 2012), permet d’étudier les propriétés du moment de deuxiéme ordre d’un
champ géophysique. Il a été montré que si un processus physique présente une in-
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variance d’échelle dans le temps ou l'espace alors sa densité spectrale de puissance
a la forme d’une loi puissance dans le domaine des fréquences (Eq. 4.1) :

P(f)~ [~ T? (4.1)

ou f est la fréquence et T' la période. La diminution (augmentation) de P(f) avec la
fréquence (période) est liée a augmentation de la variance moyenne avec I’échelle.
L’exposant [ nous renseigne sur la rapidité de cette augmentation de variance. En
d’autres termes, il montre avec quelle rapidité autocorrélation (en se rappelant que
l'autocorrélation est la transformée de Fourier de la densité spectrale de puissance)
décroit avec le décalage (temporel ou spatial). Plus 'autocorrélation diminue rapi-
dement, plus la valeur de 'exposant [ est petite. Pour un bruit blanc I'exposant [
vaut donc 0 tandis qu’'un processus trés organisé (corrélé) posséde un exposant 3
trés grand. Un moyen de bien comprendre ce concept est de considérer un mouve-
ment brownien (par exemple une marche aléatoire). Un mouvement brownien est
trés corrélé au temps t + 1 avec le temps ¢ et de moins en moins corrélé au fur et a
mesure que le décalage augmente. Par conséquent, la variance moyenne au décalage
1 est inférieure a la variance moyenne au décalage n (n>1). De plus, si la diffusi-
vité associée & un mouvement brownien est trés importante, alors I’autocorrélation
diminue fortement avec le décalage et la pente spectrale est faible.

Le comportement en loi puissance de la densité spectrale de puissance a été large-
ment utilisé pour mettre en évidence le comportement d’invariance d’échelle dans des
champs géophysiques tels que les cassures dans les roches (Schmitt et Scholz, 1995),
le vent et la température (Gage et Nastrom, 1986), la réflectivité radar (Tessier
et al., 1993) ou encore la distribution du phytoplancton (de Montera et al., 2011).
La pluie a été également déja largement étudiée aussi bien en ce qui concerne 'as-
pect temporel (Fraedrich et Larnder, 1993) que aspect spatial (Mandapaka et al.,
2009).

Il n’existe pas de théorie qui explique rigoureusement le comportement fractal de
la pluie mais, parce que la pluie est fortement couplée avec le vent, ce comportement
pourrait étre lié a la théorie des champs turbulents (voir Corrsin, 1951; Kolmogorov,
1941, 1962; Obukhov, 1949). Dans le cadre de cette théorie, Kolmogorov a montré
en 1941 que les incréments de vitesse au sein d’un flux isotrope sont autosimilaires
et que leur spectre spatial posséde un exposant § égal a 5/3. Plus tard, Corrsin
et Obukhov ont montré que le spectre de la concentration d’un scalaire passif est
également autosimilaire avec le méme exposant 5/3. Pour une discussion plus détaillé
a propos du lien entre pluie et turbulence voir Lovejoy et Schertzer (2008), Verrier
(2011).

Quand on observe le comportement de la pluie, on se rend rapidement compte
que le temps et l’espace ne sont pas indépendants. Par exemple, une cellule de
pluie advectée rapidement par le vent induit une relation espace-temps. C’est pour
cela que dans la suite on présentera également une analyse spatio-temporelle des
spectres 2D. En effet, analyse 2D met en évidence les relations entre 'espace et le
temps dans le domaine des fréquences, ce qui donne des informations a propos des
caractéristiques spatio-temporelles de la pluie pour un phénoméne météorologique
donné analysé dans ’espace réel.

Dans cette section, on s’est attaché a expliquer que 'exposant du spectre dépend
de la variance moyenne entre les échelles. Dans la section suivante, on explique
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comment il est possible de relier la valeur de ces exposants ainsi que les gammes
d’échelles fractales aux phénomeénes météorologiques.

4.1.2 Propriétés fractales et processus météorologiques

Pour réaliser I'analyse des propriétés d’échelles d’'un champ de pluie il faut en
premier lieu surmonter quelques difficultés inhérentes au comportement de la pluie.
Tout d’abord, la pluie est intermittente. Ce qui implique que le spectre d’une série
temporelle de pluie correspond en fait & la superposition du signal de pluie et de I’al-
ternance pluie/non pluie (que I'on appelle le support). L’effet des deux composantes
ne peut pas étre simplement distinguée (bien que 'on puisse voir facilement effet
du support seul en ramenant toute la pluie a une série de zéros et de un). Ainsi, le
seul moyen d’obtenir les propriétés intrinséques de la pluie est d’analyser le signal
de pluie uniquement pour des périodes de précipitations continues. Si on analyse la
série temporelle ou spatiale de précipitations en incluant les périodes de pluies non
continues, alors le support impacte le spectre comme 'ont montré de Montera et al.
(2009), Verrier et al. (2011). En particulier, ces auteurs expliquent que les périodes
séches incluses dans une série de mesures ont tendance & diminuer la pente spectrale.

On peut penser que ces périodes séches sont gouvernées par des processus phy-
siques comme par exemple les ondes de gravité qui produisent des signatures typiques
de pluie/non pluie ce qui impacte les périodes séches et donc support a différentes
échelles. Ainsi, le support lui-méme est probablement gouverné par les processus
physiques sous-jacents. Dans la suite de I’étude, nous avons utilisé la série de don-
nées compléte sans enlever les périodes séches.

La maniére dont le radar mesure la pluie influence aussi les données. Par exemple,
comme la largeur du faisceau radar augmente avec la distance, la résolution spatiale
est moins bonne loin du radar et des procédures d’interpolation sont nécessaires
pour obtenir un échantillonnage spatial constant (voir la méthode de Cressman
dans la section 2.2.2). L’interpolation aura donc un impact important sur les petites
échelles. La mesure radar pose un autre probléme quand I'iso-0 °~ C se trouve a faible
altitude puisque le radar ne mesure plus de I’eau mais de la glace. La question est
alors : Est-ce-que la pluie et la glace sont bien équivalentes en terme de comporte-
ment autosimilaire? Fabry (1996) a apporté une premiére réponse a cette question
en comparant des spectres de pluie et de neige au Canada. Il a montré que ces
deux paramétres météorologiques ont en effet des comportements fractals différents
mais uniquement a des échelles trés petites (~10 s et ~100 m) en comparaison des
échelles considérées dans ce travail. Finalement de nombreux autres facteurs peuvent
influencer le comportement fractal de la pluie tels que les artefacts instrumentaux
ou le bruit par exemple, et il importe de les prendre en compte sous peine de fausser
I’analyse.

Nykanen (2008), Nykanen et Harris (2003), Purdy et al. (2001) ont montré empi-
riquement que I'exposant spectral § dépend du type de pluie (stratiforme vs convec-
tif). En particulier, les événements de précipitations convectives montrent un ex-
posant [ plus important que les événements de précipitations stratiformes. Ainsi,
cela signifie que les régimes d’invariance d’échelle associés au spectre de la pluie
pourraient étre expliqués par la physique sous-jacente. Pour tester cette hypothése,
il faut étre capable de déterminer les échelles typiques associées aux différents pro-
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cessus de pluie. L'une des possibilités est de se renseigner sur les échelles typiques
des processus a l'origine de la pluie dans la région d’étude comme 'on fait Fabry
(1996), Fraedrich et Larnder (1993), Olsson et al. (1993) (voir figure 4.2).
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FIGURE 4.2 : (a) Schéma des régimes d’invariance d’échelle de la pluie sur
I'Europe continentale (d’aprés Fraedrich et Larnder (1993)), (b) Méthode
de box counting permettant de mettre en évidence les propriétés d’échelle
d’une série de pluie en Suéde pour différents seuils de pluie (T) (d’aprés
Olsson et al. (1993)) (pour une explication du principe de la méthode de box
counting voir Verrier (2011)) et (c) Spectre temporel (et échelles spatiales
associ¢es) d’une série de pluie au Canada (d’aprés Fabry (1996)).

Un aspect remarquable de la figure 4.2 est que, bien que les analyses ont été
effectuées dans trois régions du monde différentes, elles montrent des comporte-
ments fractals trés similaires notamment en ce qui concerne les périodes associées
aux changements de pente. Ce constat est & la base de ’analyse présentée dans ce
chapitre.

Plutot que déterminer les échelles typiques par I'observation comme l'on fait
les études précédentes, on peut estimer les échelles typiques des processus de pluie
par I'analyse de ’équation du mouvement. Si I’on néglige les termes de viscosité, la
projection sur ’axe x de cette équation s’écrit :
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u_ g, 108 (4.2)

oll u,v est le vent horizontal, P la pression, p la masse volumique de 1’atmosphére
et f le facteur de Coriolis.
On peut définir un nombre sans dimension Ro pour estimer le rapport entre

I’accélération du mouvement et la force de Coriolis. Ce nombre s’appelle le nombre
de Rossby :

B du/dt L
’ fv foL

ol L est la dimension horizontale caractéristique et U est la vitesse horizontale carac-
téristique (pour plus de détails voir Holton, 1992). Le nombre de Rossby caractérise
I'influence de la rotation de la Terre sur le mouvement par rapport aux autres méca-
nismes (représentés par I'accélération horizontale). Aux latitudes méditerranéennes,
les valeurs typiques pour la vitesse horizontale et pour le facteur de Coriolis sont
U ~10 m/s et fy ~ 107*s7%. En conséquence, on peut estimer les échelles tempo-
relles et spatiales typiques des processus météorologiques en fonction de la valeur
du nombre de Rossby (voir Atkinson, 1981; Orlanski, 1975). Une valeur importante
du nombre de Rossby (de 'ordre de 10) signifie que la rotation n’a pas d’influence
sur le mouvement. Cette valeur correspond & des durées typiques de 15 minutes et
des dimensions typiques de 10 km ce qui caractérise les cellules orageuses isolées.
Une faible valeur du nombre de Rossby (~ 0, 1) signifie au contraire que la rotation
joue un role trés important sur le mouvement et correspond a 1’échelle synoptique
(dépressions des moyennes latitudes). Les durées associées sont d’environ un jour
et les dimensions spatiales d’environ 1000 km. Enfin, les valeurs intermédiaires du
nombre de Rossby (~ 1) sont associées a la méso-échelle (convection organisée, zone
frontale). Les durées et dimensions typiques correspondantes valent 3 h et 100 km
respectivement. Puisque pour les échelles citées les forces en jeux (Coriolis, pression,
gravité,...) et les processus dynamiques associés ne sont pas les mémes, on peut
supposer que les structures de pluie associées présentent des propriétés statistiques
différentes (en terme d’extrémes, de moyennes et de propriétés d’échelles). Si on fait
maintenant ’hypothése qu’une pente constante (c’est-a-dire un régime fractal) ca-
ractérise un unique processus dynamique, des changements de pente sont attendus
dans le spectre, chaque "cassure" (c¢’est-a-dire chaque zone ou la pente passe d’un
régime a I'autre) donnant grossiérement les échelles typiques des processus de pluie.
En conséquence, il apparait donc possible de connecter les gammes d’invariance
d’échelle en temps et en espace aux processus météorologiques.

Une derniére justification permettant de relier propriétés d’échelles et processus
météorologiques découle de 'analyse des équations de Navier-Stokes qui régissent
I’écoulement atmosphérique. En effet, une propriété remarquable des équations de
Navier-Stokes est qu’elles présentent également une symétrie d’échelle par contrac-
tion ou dilatation. Notamment, si on contracte ou on dilate 'espace par un facteur
A alors les autres grandeurs sont contractées ou dilatées par un facteur dépendant
de \. Pour le temps ¢ on écrit :

(4.3)

t =\
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ou H; est le coefficient d’anisotropie espace-temps dont on reparlera plus tard et
pour la vitesse on écrit :

7= \7

ol H est le coefficient de Hurst. Ainsi, les relations d’échelles sont impliquées direc-
tement par les équations de la dynamique, et les processus météorologiques, dont
le comportement est régi par ces équations, présentent donc trés probablement des
propriétés d’échelles.

4.2 Analyse unidimensionnelle

Comme expliqué précédemment, la premiére partie de ce travail porte sur I'ana-
lyse unidimensionnelle spatiale et temporelle de la pluie. La densité spectrale de
puissance de la pluie a été calculée et comparée avec de précédentes études. Ensuite,
les régimes d’invariance d’échelle identifiés ont été interprétés en terme de processus
météorologique. Dans la suite de I'analyse, les exposants § sont calculés par régres-
sions linéaires des spectres dans des référentiels logarithmiques (a la fois pour la
fréquence et pour la densité spectrale de puissance). Nous utilisons a de nombreuses
reprises dans les parties suivantes le terme cassure car c’est ce terme qui est uti-
lisé dans la communauté des fractales pour parler de changement de pente (scaling
break). Ce terme ne doit pas étre compris au sens littéral mais sert plutot a désigner
la zone de changement de pente qui est évidemment continue.

4.2.1 Analyse temporelle

La densité spectrale de puissance temporelle est obtenue en moyennant chaque
carte radar (résolution 1 x 1 km) sur une grille & la résolution 5km? pour des
raisons de temps de calcul. Puis, pour chaque pixel de la grille, la transformée de
Fourier est calculée. Enfin, la moyenne de tous les spectres est calculée. Il faut noter
que l'aggrégation spatiale augmente la corrélation (organisation) au sein du champ
comme 'a montré Olsson et al. (1999) et, en conséquence, augmente la pente du
spectre. Néanmoins, dans le cas présent I'impact sur la pente est probablement faible.
En effet, Olsson et al. (1999) a montré qu’une aggrégation sur 500 km? d’un champ
de pluie initialement & la résolution de 50 km? augmente la pente spectrale de 30
%.

Le spectre temporel de la pluie calculé entre 2009 et 2011 est présenté en figure
4.3. Le spectre posséde des caractéristiques autosimilaires par partie entre 5 minutes
et 10 jours. Il présente 5 domaines d’invariance d’échelles distincts : entre 20 minutes
et 45 minutes (exposant 1,31), entre 45 minutes et 3 heures (1,02), entre 3 heures
et 1 jour (0,79) et entre 1 jour et 10 jours (0,46). Au-deld de 10 jours, le spectre
présente un plateau spectral (exposant 0,09). Cela signifie que pour des périodes
plus longues que 10 jours, la variance moyenne entre deux points n’augmente plus,
c’est-a-dire qu’il n’y a plus de corrélation entre les événements de pluie. La compa-
raison des exposants spectraux calculés avec ceux de la littérature montre que les
résultats sont concordants (e.g. Fabry, 1996; Fraedrich et Larnder, 1993; Olsson,
1995; Verrier et al., 2011). De plus, les différents régimes d’invariance d’échelles
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FIGURE 4.3 : Densité spectrale de puissance (mm?/h?) en fonction de la
période temporelle dans un repére log-log

identifiés sont en bon accord (excepté pour le régime 20 & 45 minutes qui n’est pas
toujours mentionné).

Pour les échelles inférieures & 15 minutes on peut remarquer un aplatissement du
spectre. Ce comportement est probablement lié & la précision instrumentale comme
I'ont montré Fabry (1996) et de Montera et al. (2009).

Le pic de 15 minutes est quant & lui causé par le mode opératoire du radar. En
effet, le cycle d’échantillonnage est composé de 3 sous-cycles de 5 minutes. Lors de
phases de test, comme expliqué dans la partie 2.5, la troisiéme partie du cycle a
été utilisée avec différents modes opératoires qui modifient légérement 'estimation
du taux de pluie (changement de la PRF). Tl faut noter que cela ne modifie pas les
propriétés fractales pour les autres fréquences.

Les processus météorologiques associés a la pluie dans la région méditerranéenne
changent en fonction des saisons. Afin d’identifier 'effet de ces processus sur le
spectre de pluie nous avons calculé les spectres temporels par mois.

La figure 4.4 montre que les spectres mensuels peuvent étre séparés approximati-
vement en trois classes : les mois d’hiver (janvier a mars), les mois d’été (juin a aoit)
et les mois d’automne (d’octobre & décembre). Les mois printaniers ont un compor-
tement intermédiaire. Sur cette figure il est difficile d’identifier les changements de
pente, c’est pour cela qu’on a représenté en annexe le mois de juin seul en soulignant
les changements de pente (Annexe A.5., figure 17). Entre 20 et 45 minutes chaque
spectre a le méme régime fractal avec une pente d’environ 1,49 4+ 0,05 a I'exception
des mois d’automne qui ont une pente plus faible (1,11 + 0,13). Pour les mois d’été
on observe une cassure a 45 minutes et un second régime fractal qui s’étend entre 45
minutes et 3 heures (pente 1,01 + 0,02). En ce qui concerne les autres mois, aucune
cassure n’est observable. Toutefois, les pentes sont légérement plus faibles que pour
le régime 20-45 minutes (1,35 4+ 0,09 pour 'hiver et 1,06 4+ 0,11 pour 'automne).
Deux autres cassures a 3 heures et a 1 jour sont mises en évidence pour chacun des
spectres (bien qu’elles ne soient pas toutes forcément significatives (par exemple la
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FIGURE 4.4 : Densité spectrale de puissance par mois (mm?/h?) en fonction
de la période temporelle dans un repére log-log. Les spectres de chaque
mois ont été arbitrairement décalés suivant ’axe y de maniére a améliorer
la lisibilité de la figure

cassure 45 min-3h/3h-1j n’est pas significative en hiver mais en analysant mois par
mois on se rend compte qu’elle apparait en fait bien en février et mars mais pas
en janvier)) (pentes correspondantes pour 1’été : 0,7 + 0,07, pour Uhiver : 1,19 +
0,23 et pour 'automne : 0,97 £ 0,18). Au-dela d’une journée, le spectre reste fractal
jusqu’a dix jours pendant I’hiver et 'automne (pente de 0,67 £ 0,3) alors qu’en été
la pente est proche de 0 (0,12 + 0,06). Au-dela de 10 jours la plupart des spectres
montrent le plateau spectral. Ces résultats sont résumés dans la table 4.1.

Pour interpréter les comportements autosimilaires décrits dans le paragraphe
précédent, il faut tout d’abord se rappeler que dans la section 4.1.2 on a montré que
les échelles observées dans cette analyse correspondent aux échelles convectives (en
partie), méso-échelles et échelles synoptiques. Ainsi on remarque une caractéristique
intéressante qui est qu’entre 20 et 45 minutes la pente spectrale est indépendante
du mois sauf en automne. Par ailleurs, les valeurs obtenues sont proches de la valeur
théorique de 5/3, méme si elles sont en général un peu plus faibles. La pente est un
peu inférieure a 5/3 probablement en raison des nombreux zéros dans la série tem-
porelle et des déplacements de pluie rapides (deux points successifs dans le temps a
une méme position ne correspondent pas exactement a la méme cellule de pluie dans
le cas d’un déplacement important, ce qui crée une décorrélation). Ce régime fractal
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Saison 20-45 min 45 min-3 h 3 h-1 jour 1 jour-10 jours
Hiver 1,49 £ 0,05 1,35 £ 0,09 1,19 £+ 0,23 0,67 £ 0,3
Eteé 1,49 4+ 0,05 1,01 £+ 0,02 0,7 + 0,07 0,12 + 0,06
Automne | 1,11 + 0,13 1,06 + 0,11 0,97 £ 0,18 0,67 £ 0,3

TABLE 4.1 : Pente spectrale temporelle pour I'hiver, I’été et 'automne par
gamme d’invariance d’échelle

(20-45 minutes) peut étre associé a U'intervalle de temps minimum correspondant a
un unique événement de précipitations continues. A I'exception des mois d’été ce
régime fractal s’étend jusqu’a 3 heures, malgré une pente légérement inférieure pour
les périodes supérieures a 45 minutes. Une explication pourrait étre que, durant les
mois d’hiver, printemps et automne, la durée typique des événements pluvieux est
comprise entre quelques minutes et trois heures. Il est intéressant de se rappeler que
3 heures est la durée typique des événements de méso-échelles (convection organisée,
front, ...) comme I’a montré Panalyse des équations du mouvement (section 4.1.2).
La pente est légérement plus faible quand les périodes sont supérieures a 45 minutes
probablement en raison de la durée variable des événements de pluie. En effet, alors
que la période temporelle considérée devient plus grande, un plus grand nombre de
zéros sont intégrés dans la série temporelle ce qui impacte la pente spectrale.

En ce qui concerne 1'été, on a montré qu'une cassure apparait autour de 45 mi-
nutes. Dans la section 4.1.2, nous avons constaté que 45 minutes est le temps typique
associé a ’échelle convective et nous savons qu’en été la plupart des événements de
pluie sont convectifs (voir chapitre 3). Ainsi, en-dessous de 45 minutes, le régime
fractal pourrait étre associé & un unique événement de pluie au sein d’une cellule
convective. La cassure a 3 heures montre également que, durant ’été, des événements
de méso-échelles peuvent également avoir lieu.

La cassure a 1 jour apparait la plupart des mois (méme s'il elle n’est pas aussi
claire en automne que durant les autres saisons). Elle peut étre associée au temps
moyen entre les événements de pluie (par exemple le temps entre deux fronts).
Finalement la gamme d’échelle 1-10 jours correspond a la durée de vie des structures
synoptiques (c’est-a-dire les dépressions des moyennes latitudes) (Mcllveen, 1992).
Aux échelles supérieures a 10 jours, on observe un plateau spectral. Cela signifie qu’il
n’existe plus de corrélation entre les systémes précipitants qui voyagent au-dessus
de la région. Une interprétation possible est qu’il n’existe pas de processus organisé
de plus longue durée que les processus d’échelle synoptique. Cette interprétation
est appuyée par les travaux de (Lovejoy et Schertzer, 2010) qui montrent par une
approche semi-empirique que 10 jours est ’échelle attendue pour la transition entre
les événements synoptiques et le plateau spectral dans ’atmospheére.

Pendant 'automne, la pente spectrale aux hautes fréquences est plus faible que
pour les autres saisons. Ce comportement surprenant apparait chaque année prise
individuellement et sera discuté plus en détail dans la prochaine section.

4.2.2 Analyse spatiale

[’extension spatiale (la couverture radar) de la base de données est bien plus
réduite que I'extension temporelle en ce sens qu’elle ne permet de couvrir que des
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événements de dimension méso-échelle au maximum. Pour autant, nous pouvons éga-
lement étudier les propriétés d’invariance d’échelle des précipitations pour toutes les
périodes comprises entre la résolution radar (1km?) et le rayon maximal (100 km).
Avant de calculer le spectre, il faut savoir qu’au sens de Kolmogorov, la densité spec-
trale de puissance spatiale est définie comme le carré du spectre 2D spatial intégré
suivant les angles. Néanmoins, cette définition n’est pas bien adaptée & notre ap-
proche. En effet, les spectres spatiaux intégrés suivant les angles ne peuvent pas étre
définis en terme de corrélation au sein d’un champ donné ce qui rend problématique
I'interprétation du comportement spectral en terme de processus météorologiques.
Par exemple, en utilisant la définition de Kolmogorov, un bruit 2D spatial montre un
exposant spectral de —1 ce qui n’a aucun sens en terme de corrélation. C’est pour
cela que, dans notre analyse, nous avons choisi une autre définition de la densité
spectrale de puissance. Tout d’abord, comme le champ de pluie est fractalement iso-
trope (voir section 4.3), le spectre 1D spatial peut étre calculé pour n’'importe quelle
direction. C’est pourquoi nous avons choisi pour chaque carte radar, de moyenner
deux spectres centrés sur le radar (centrés pour avoir les données de meilleur qualité
proche du radar). Un spectre est calculé a latitude constante et 'autre a longitude
constante. Puis on moyenne ’ensemble des spectres 1D. Il faut encore noter que,
comme le spectre 2D de la pluie est isotrope, il suffit juste de multiplier les spectres
calculés avec notre méthode par 27 f pour qu’ils soient équivalent a ceux calculés en
utilisant la définition de Kolmogorov.

_—
LA

e

3 km 7 km 20 km 70 km

Period (km)

FIGURE 4.5 : Densité spectrale de puissance (mm?/h?) en fonction de la
période spatiale dans un repére log-log

Le spectre obtenu se trouve en figure 4.5. Trois gammes d’échelles fractales sont
mises en évidence entre 3 et 70 km. La premiére entre 3 et 7 km avec un exposant
£ de 2,00. Entre 7 et 20 km I'exposant est d’environ 1,50 et entre 20 et 70 km,
Iexposant est de 1,16. Au-dela de 70 km, la pente du spectre diminue lentement
(B ~ 0,92 entre 70 et 200 km) et ne semble plus fractale (c’est-a-dire que 'on ne
trouve pas de section ot la pente est constante).
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Les pentes équivalentes au sens de Kolmogorov valent 1, 0,5 et 0, 16. Ces valeurs
sont plus faibles que celles prédites par Kolmogorov (5/3) et que celles trouvées
par Tessier et al. (1993) (1,45 entre 75 m et 10 km pour des cartes de réflectivité)
et Verrier et al. (2010) (1,47 entre 1 et 10 km pour des orages de mousson en
Afrique). Ces auteurs ont estimé les pentes spectrales sur des cartes radar remplies de
pluie. Cela explique probablement pourquoi on trouve une pente spectrale plus faible
puisque ’analyse spectrale prend en compte des cartes radar avec une couverture
partielle de pluie.

Sur la figure 4.5, on peut aussi constater qu’en-dessous de 3 km le spectre s’apla-
tit. Cet effet est causé par la résolution radar et montre que 3 km est probablement
la résolution réelle du radar. On peut observer le méme effet sur les spectres spatiaux
de Verrier 2010 par exemple.

January
February
March
April

May

June

July
August
September

Winter

Summer October
November
December

10 100
Period (km)

FIGURE 4.6 : Densité spectrale de puissance par mois (mm?/h?) en fonction
de la période spatiale dans un repére log-log. Les spectres de chaque mois
ont été arbitrairement décalés suivant 'axe y de maniére a améliorer la
lisibilité de la figure

Tout comme pour les spectres temporels, on peut conduire la méme analyse pour
chaque mois séparément (Fig. 4.6). Les mois d’hiver et d’été ont des comportements
extrémement différents. En hiver, les spectres montrent un comportement fractal
entre 3 et 70 km avec une pente d’environ 1,55 4 0,05 tandis qu’en été les spectres
montrent 2 cassures & 7 km et 20 km (pente correspondante : 2.29+0, 11, 1,55+0, 03
et 0,9440,07). Les autres saisons présentent des comportements intermédiaires entre
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Saison 37km | 720km [ 20-70 km
Hiver 1,55 & 0,05
Eté 2,20 £0,11 | 1,55 £0,03 | 0,94 £ 0,07

TABLE 4.2 : Pente spectrale spatiale pour I'hiver et I’été par régime fractal

I’été et ’hiver. Les résultats sont synthétisés dans le tableau 4.2.

La gamme d’échelle ici analysée correspond a I’échelle convective et a la méso-
échelle. Comme pour les spectres temporels, une pente constante est trouvée quel que
soit le mois : entre 7 et 20 km. De plus, pour les mois d’hiver, la pente (~ 1,55) reste
constante entre 3 et 70 km. Par conséquent, en hiver, un unique régime d’invariance
d’échelle caractérise le comportement fractal de la pluie entre 3 et 70 km. Cette
gamme d’échelle fractale pourrait donc correspondre a une structure de pluie plus
large que 70 km (par exemple un systéme frontal). En été la situation est plus
complexe : trois régimes fractals sont observés (3-7 km, 7-20 km et 20-70 km).
Comme le régime 3-7 km apparait uniquement en été, il est probablement lié a la
convection. Cependant, 7 km reste inférieur a la taille typique des systémes convectifs
dans cette région (~20 km) et la pente de ce régime fractal est bien plus grande
que celle du régime fractal correspondant en hiver. Une explication possible est que,
durant P'activité convective, le principal flux est lié a la flottabilité (et n’est plus
le flux d’énergie comme dans la théorie de Kolmogorov) ce qui peut augmenter la
pente spectrale (voir Schertzer et Lovejoy, 1985). Une autre hypothése est que la
turbulence au sein d’une zone d’ascendance est fortement anisotrope tandis que la
valeur 5/3 est associée a ’hypothése d’une atmosphére isotrope. Par conséquent le
région 3-7 km pourrait correspondre & la zone d’ascendance de la cellule convective.

Les précédentes interprétations doivent étre prises avec précaution car les mé-
thodes de filtrage de la donnée radar peuvent aussi affecter le spectre a petite échelle.
En particulier, la résolution spatiale diminue quand on s’éloigne du radar ce qui lisse
le champ de pluie et peut augmenter la pente spectrale aux petites échelles.

En été, une seconde cassure apparait a 20 km. Celle-ci correspond probablement a
la transition entre les régimes inter-événements et intra-événements. Fn effet, 20 km
est la taille typique des cellules convectives dans la région. En hiver, cette cassure
n’existe pas car les zones pluvieuses sont bien plus étendues.

On a également souligné un peu plus tot que le spectre ne présente pas de régime
fractal clair au-dessus de 70 km : ce qui est probablement lié a la baisse de la qualité
de la mesure radar avec la distance.

La plupart des auteurs (e.g. Menabde et al., 1997; Nykanen, 2008; Nykanen et
Harris, 2003) qui ont étudié le comportement fractal de la pluie dans le domaine
spatial n’ont pas détecté de cassure a 7 et 20 km (Gires et al. (2011) ont mentionné
la cassure a 20 km). Cela résulte du fait que ces études se sont restreintes a I'analyse
d’un seul systéme de pluie et non a une succession de systémes précipitants comme
on I'a fait dans ce travail.

Dans la précédente section, nous avons montré que le spectre temporel avait
un comportement particulier en automne aux hautes fréquences. Pourtant, dans le
domaine spatial les spectres d’automne sont trés similaires a ceux observés en hiver.
Une explication est a présent proposée. Nous avons montré dans la section 3.1.2 qu’en
été les précipitations apparaissent plutot sur le continent. Au contraire en automne
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les précipitations apparaissent principalement sur la cote et sur la mer Méditerranée
et sont rapidement advectées parce qu’il n’existe pas de barriére terrestre. Donc une
explication pourrait étre que le déplacement des cellules est trop important devant le
temps d’échantillonnage et, qu’en conséquence, deux points successifs dans le temps
sur un pixel donné n’appartiennent a la méme cellule de pluie ce qui diminue la
corrélation et donc la pente spectrale. Afin de confirmer ou non cette hypothése il
sera nécessaire d’effectuer de nouvelles analyses.

4.2.3 Synthése de ’analyse unidimensionnelle

Echelle convective ~ Méso-échelle Echelle synoptique Echelle climatique
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FIGURE 4.7 : Schéma de spectres spatiaux et temporels de la pluie avec
les pentes et cassures. On a indiqué les échelles météorologiques associées
ainsi que des processus possibles. Les lignes en pointillé correspondent a
des spectres adaptés de Fraedrich et Larnder (1993), Verrier et al. (2011).
Il faut noter que les pentes spatiales sont estimées en moyennant sur les
angles les spectres 2D

Les principales caractéristiques mises en évidence dans les deux précédentes sec-
tions sont résumées sur la figure 4.7. Sur celle-ci nous avons aussi ajouté des mor-
ceaux de spectres issus d’autres études pour les trés basses et trés hautes fréquences
afin de présenter le spectre le plus complet possible de la pluie. En particulier, on
a ajouté la partie basse fréquence du spectre de Fraedrich et Larnder (1993) qui
montre que pour les périodes plus longues que 3 ans, la pente du spectre augmente
monotonement. Nous avions pourtant montré que pour les périodes supérieures a
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10 jours toute corrélation disparait entre nos données. Il peut alors apparaitre sur-
prenant de voir a nouveau de la corrélation a des échelles beaucoup plus grandes.
Celle-ci pourrait étre en fait associée a une tendance climatique, c¢’est-a-dire & une
variabilité trés long terme qui ne serait détectable que pour les échelles supérieures a
3 ans. Le plateau spectral entre 10 jours et 3 ans pourrait correspondre a une région
intermédiaire ou la variance entre deux points n’augmente plus avec la distance tem-
porelle (c’est-a-dire des systémes météorologiques qui passent au-dessus de la région
a 10 jours d’intervalle ne montrent plus de corrélation entre eux) et ou la tendance
climatique est cachée par un bruit météorologique. Il est par ailleurs intéressant de
noter que cette période de 10 jours est souvent avancée comme une limite pour la
prévision déterministe météorologique (on parle plutét de quelques semaines dans
le cas d’une prévision ensembliste). Nous avons aussi montré que le plateau spectral
apparait pour des périodes bien inférieures en été (environ un jour) : cela pourrait
expliquer pourquoi la prévision météorologique est moins précise en été qu’en hiver
dans la région. Nous pouvons d’ailleurs relier ce dernier point aux conclusions de la
partie 5 ou nous avons montré que l'on ne trouve pas de situation synoptique (et
donc basse fréquence) associée a la pluie en général en été. Néanmoins, il faut nuan-
cer le propos car il est évidemment possible de prévoir le temps au-deld d’un jour en
été (par exemple des conditions anticycloniques peuvent étre prédites pour des du-
rées bien plus longues), 'analyse spectrale permettant simplement de montrer qu’il
n’existe, en général, pas d’événement pluvieux plus long qu'un jour a cette période
de I'année. Enfin, il faut rappeler que la prévision météorologique dans une région
donnée nécessite d’observer ’atmosphére a une échelle spatiale bien plus grande
(synoptique) et en utilisant d’autres variables météorologiques que la pluie.

Finalement, les interprétations précédentes sont proposées sans justifications dé-
finitives et doivent étre considérées avec précaution. En particulier, dans le cadre
de cette thése, nous avons simplement étudié les propriétés de la variance (second
ordre). Il faudrait donc confirmer ces comportements aux autres moments statis-
tiques et notamment vérifier que le seuil de décorrélation apparait bien a 10 jours
pour I’ensemble des moments. De plus, des analyses complémentaires doivent étre
menées sur d’autres parameétres météorologique et en utilisant d’autres méthodes
pour affiner les conclusions présentées.

4.3 Analyse bidimensionnelle

Comme montré précédemment, I’analyse spectrale unidimensionnelle est un outil
précieux pour étudier le comportement fractal de la pluie. Pour autant, elle ne
permet pas d’explorer les relations entre les échelles temporelles et spatiales. En effet,
I’espace et le temps ne sont pas indépendants au sein des phénoménes de pluie. Par
exemple, une cellule convective advectée par le vent induit une relation espace-temps.
C’est pourquoi il est apparu intéressant de mener une analyse bidimensionnelle du
champ de pluie.

4.3.1 Spectres spatio-temporels

Peu d’études ont utilisé des spectres multidimensionnels pour documenter le
comportement autosimilaire de la pluie. Nous pouvons tout de méme citer quelques

116 Analyse bidimensionnelle



Propriétés d’échelle

exceptions comme Crane (1990) qui a estimé isotropie spatiale de la pluie sur
quelques événements. Tessier et al. (1993) ont étudié les relations espace-temps
(z —t) de la pluie, Marsan et al. (1996) ont calculé des spectres 2D (x —t et y — t)
afin de tester leur modéle espace-temps. Enfin de Michele et Bernardara (2005) ont
proposé une forme généralisée de la fonction de densité spectrale pour prendre en
compte 'anisotropie espace-temps et ont réalisé des ajustements de cette fonction
sur quatre événements de pluie.
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~

Ficure 4.8 : Carte de contour du logarithme de la densité spectrale de
puissance (z—y) entre Juin 2009 et Décembre 2011. L’intervalle entre chaque
ligne est d’un facteur 10

Dans ce travail nous nous sommes attachés a mettre en évidence les relations en
terme de propriétés statistiques qui existent entre ’espace et le temps. Nous avons
utilisé la longitude pour la dimension spatiale mais on aurait tout aussi bien pu
utiliser la latitude car notre champ présente une isotropie fractale pour la dimension
spatiale (voir Fig. 4.8). En pratique, nous avons calculé la transformée de Fourier 2D
sur une fenétre de 120 km et un jour. En conséquence, on combine principalement
I’échelle convective et la méso-échelle pour les fréquences spatiales et la méso-échelle
et ’échelle synoptique pour les fréquences temporelles. Ensuite, on a moyenné chaque
mois sur I’ensemble de la base de données.

Les figures 4.9 et 4.10 représentent les lignes de contour du logarithme de la den-
sité spectrale de puissance par mois. Il est important de remarquer que les spectres
de ces figures ne sont pas tout a fait équivalents aux spectres 1D puisque les fré-
quences sont représentées linéairement. A cause de ces axes linéaires, les petites
périodicités sont avantagées : c’est-a-dire que 1’on observe principalement les pé-
riodes de 2 a 30 km spatialement et de 5 minutes a 1 heure temporellement. Ces
figures montrent une structure elliptique et une variabilité importante durant 1’an-
née. En hiver, on observe une isotropie fractale et en été on observe une stratification
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selon les fréquences temporelles. Comme on I’a montré pour ’analyse unidimension-
nelle, en hiver, la pente spectrale en espace est de 1,55 et la pente spectrale en
temps est de 1,5. Le spectre 2D apparait donc isotrope. En été, la pente spectrale
temporelle est la méme mais la pente spectrale spatiale est plus grande (~1,83).
Donc le spectre est plus anisotrope. L’idée principale derriére cette représentation
est que le spectre 2D permet d’obtenir simplement des informations sur les proprié-
tés spatio-temporelles de la pluie, la forme du spectre 2D dépendant des processus
météorologiques impliqués.

Ces figures montrent également que les axes des ellipses ne sont pas alignés avec
les axes des fréquences en particulier durant les mois d’été. Comme la transformée
de Fourier provoque une rotation directe de /2, la rotation de Pellipse dans I’espace
des fréquences correspond a une rotation 4+t et —z dans 'espace réel. Ceci signifie
donc que cette rotation est liée a un déplacement moyen vers ’est des cellules de
pluie comme on I’a montré dans la section 3.2.

4.3.2 Anisotropie fractale espace-temps
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FiGURE 4.11 : Rapport des pentes en fonction du mois pour les gammes
d’échelle 7-20km /20-45min et 20-70km /45min-3h

La derniére partie de cette analyse concerne 'anisotropie fractale espace-temps.
La connaissance des relations fractales entre 'espace et le temps est d'un grand
intérét pour mieux comprendre le comportement intrinséque de la pluie et son évo-
lution. Le rapport des pentes spectrales 3, /3; est calculé pour chaque mois sur deux
régimes fractals précédemment identifiés : 7-20 km en fonction de 20 & 45 min et 20-
70 km en fonction de 45 min a 3 h. La figure 4.11 montre I’évolution temporelle par
mois du rapport des pentes spectrales. Celui-ci est proche de 1 (sauf en automne).
Le fait que ce rapport soit constant pendant ’année confirme indirectement que les
gammes d’échelles fractales considérées dans cette analyse correspondent aux mémes
processus météorologiques. De plus, le fait que le rapport des pentes spectrales vaut
1 suggére une similitude dans les propriétés de second ordre de la pluie.
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Pecknold et al. (2001) a montré que le coefficient d’anisotropie fractale H; peut
étre calculé a partir des pentes spectrales par la relation :

Be —1

B —1
oll B, est calculé en effectuant une intégration suivant I'angle du spectre spatial
bidimensionnel. H; est trouvé égale & 2 (+0.08 en été et £0.09 en hiver) sauf pour les
mois d’automne. D’autres estimations de ce coefficient utilisant différentes méthodes
donnent des valeurs plus faibles (de Montera et al., 2010; Deidda, 2000; Marsan
et al., 1996) (H; ~ —0,1, H, ~ —0,12 et H; ~ 0,37). Certaines méthodes de
downscaling basées sur des cascades multifractales utilisent des schémas tels que
quand la longueur est divisée par d,,, le temps est divisé par ¢, = ‘%;Hi et H, =
1/3 est la valeur habituellement utilisée (Biaou, 2004; Gires et al., 2012). Ainsi, la
valeur trouvée dans cette étude est plus grande que celles estimées ou utilisées. Par
conséquent, elle devra étre confirmée par d’autres études.

]-_Ht:

Conclusion

Dans ce chapitre de la thése, nous nous sommes attachés & explorer les propriétés
d’invariance d’échelle de la pluie mesurées par le radar Hydrix. Pour cela, nous avons
utilisé 1'analyse spectrale qui nous a permis de mettre en évidence les propriétés
fractales du champ de pluie entre 5 minutes et 10 jours temporellement et entre
3 km et 70 km spatialement. Plusieurs régimes fractals distincts sont observés : 15-
45 min, 45 min-3 h, 3 h-1 jour et 1-10 jours temporellement et 3-7 km, 7-20 km et 20-
70 km spatialement. Afin de caractériser plus précisément ces gammes d’invariance
d’échelle, nous avons effectué une analyse spectrale similaire mois par mois. Ainsi,
nous avons pu montrer que les comportements fractals différent suivant le mois de
I’année, ce qui nous a amené a nous interroger sur le lien entre les processus de
pluie (qui changent également suivant la période de 'année) et le comportement
fractal des précipitations. Grace a ’analyse des équations du mouvement, il a été
possible de déterminer les échelles typiques (convective, méso-échelle et synoptique)
que l'on rencontre dans ’atmosphére. Nous avons alors montré que ces échelles
typiques pouvaient étre identifiées dans le spectre, aussi bien temporellement que
spatialement, sous la forme de cassures. Ces observations et analyses nous ont permis
de proposer une interprétation des comportements spectraux en terme de processus
météorologiques (par exemple convection isolée ou zone frontale). Les conclusions
sont résumées en figure 4.7.

Aprés cette étude unidimensionnelle, nous avons cherché a comprendre les rela-
tions fractales espace-temps. Pour cela, nous avons effectué une analyse spectrale
bidimensionnelle qui a révélé ’étonnante variabilité des relations espace-temps du-
rant ’année. Enfin, le calcul de 'anisotropie fractale entre l'espace et le temps a
permis de constater que sur deux gammes d’échelle distinctes, le rapport des pentes
spectrales en espace et en temps est proche de 1. Cette observation permet de penser
qu’une certaine symétrie existe, au moins pour le moment de second ordre, entre
I'espace et le temps. De plus, elle permet de s’assurer que les régimes fractals mis en
évidence dans la premiére partie sont bien cohérents. Finalement, le coefficient d’ani-
sotropie calculé vaut 2. Cette valeur étonnamment élevée par rapport a la littérature
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et par rapport a la théorie devra étre vérifiée et interprétée.

L’approche utilisée ici est innovante par rapport aux précédentes études : peu
d’études ont cherché a combiner les spectres temporels et spatiaux de la pluie. De
plus, grace a 'analyse des équations du mouvement, nous avons pu proposer une
justification aux changements de pente des spectres de la pluie. Enfin, le fait d’avoir
calculé mois par mois les spectres est nouveau et permet de distinguer plus faci-
lement les différents processus de pluie. Cette approche permet d’avancer sur les
questions scientifiques que I'on a mis en avant dans le premier chapitre de cette
thése. En particulier, cette étude nous a fourni des pistes permettant de mieux com-
prendre le lien entre la physique et les propriétés fractales de la pluie, mais aussi sur
I'impact de I'intermittence de la pluie sur le comportement spectral. La compréhen-
sion de la variabilité spatio-temporelle de la pluie est particuliérement importante
pour les hydrologues et les météorologues a la fois pour analyser les processus de
pluie mais aussi pour développer des méthodes de descentes d’échelles (downscaling)
qui permettent d’améliorer la résolution de jeux de données basses résolutions et les
simulations de modéles numériques (voir Biaou (2004), Olsson (1998), Rebora et al.
(2006)). Par exemple, une méthode telle que RainFARM (Rebora et al., 2004) qui
utilise I'information spectrale a grande échelle pour inférer le comportement de la
pluie a petite échelle pourrait tirer profit de 1'utilisation des régimes fractals mis
en évidence. Un point important de I’étude est que le rapport des pentes spectrales
est égal a 1 sauf en automne. Méme si cette propriété doit bien sir étre confirmée
par d’autres études et en utilisant d’autres méthodes ou d’autres ordres de moments
statistiques, elle semble révéler une relation simple entre le temps et ’espace en
terme de comportement autosimilaire de la pluie. Un exemple d’application d’une
telle propriété concerne les modéles numériques. Par exemple, cette propriété semble
suggérer que des paramétrisations pourraient s’appliquer identiquement en espace et
en temps (on pense a certaines relations microphysiques basées sur un temps carac-
téristique qui pourraient symétriquement utiliser une distance caractéristique). Le
fait que ce rapport soit égal a 1 peut aussi avoir des conséquences sur la compréhen-
sion des relations spatiales et temporelles a travers les échelles. Par exemple, on sait
que la convection organisée est en fait composée de multiples cellules convectives
(voir & ce propos la section 1.4.5). Chacune de ces cellules convectives posséde une
petite durée de vie et une dimension réduite tandis que le systéme de convection or-
ganisé perdure bien plus longtemps et posséde une taille bien plus importante. Cela
prouve donc qu’il y a une relation entre I’espace et le temps au sein des processus
météorologiques qui pourrait étre liée aux propriétés identifiées dans cette étude.

A Davenir, on considérera des échelles spatiales et temporelles plus importantes
pour analyser plus en détail les processus synoptiques. Dans ce travail en cours
de réalisation nous utilisons les données du réseau radar ARAMIS. L’analyse des
propriétés d’échelles pourra également bénéficier du formalisme multifractal dont
certains parameétres tels la codimension apparaissent pertinents pour mettre en évi-
dence les processus météorologiques sous-jacents.
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Chapitre 5

Processus

PRES AVOIR CARACTERISE LE COMPORTEMENT DES PRECIPITATIONS dans I’Eu-
A rorégion Alpes-Méditerranée dans les deux chapitres précédents par deux ap-
proches complémentaires, nous avons cherché, dans ce chapitre, a identifier les condi-
tions dynamiques et thermodynamiques responsables de ce comportement. Pour cela
nous avons considéré a la fois I'influence de la grande échelle et de 1’échelle locale.
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Introduction

Les processus météorologiques associés aux précipitations ont été largement dé-
cris dans le chapitre 1. Par conséquent, nous ne rappellerons dans cette introduc-
tion et dans ce chapitre que les quelques notions nécessaires a la compréhension
des résultats obtenus. La premiére partie de ce chapitre porte sur la détermination
de I’environnement de grande échelle favorable aux précipitations sur I’Eurorégion
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Alpes-Méditerranée. Pour cela, nous avons utilisé les réanalyses (ERA-Interim) du
Centre Européen (ECMWF). Dans un deuxiéme temps, les paramétres locaux fa-
vorables aux précipitations sont étudiées. Nous montrons comment les paramétres
locaux /régionaux affectent les précipitations suivant Ialtitude, la saison et la région
géographique. Dans un troisiéme temps, nous analysons I'influence de la topographie
sur le comportement des précipitations.

5.1 Situation synoptique

Comme montré dans le chapitre 1, la situation synoptique a une influence consi-
dérable sur le comportement des précipitations a 1’échelle locale. Nous avons donc
cherché & déterminer, dans cette partie, les situations synoptiques favorables aux
précipitations de ’Eurorégion Alpes-Méditerranée. Pour réaliser cette analyse sta-
tistique sur un grand nombre de cas, il était nécessaire de trouver un paramétre
permettant de bien décrire la structure synoptique de I'atmosphére. Nous avons,
dans ce but, choisi d’utiliser le tourbillon potentiel & 250 hPa. Le tourbillon poten-
tiel présente en effet plusieurs caractéristiques intéressantes pour notre étude : la
premiére réside dans le fait que le tourbillon potentiel est une variable permettant
tout a la fois de caractériser 'aspect dynamique et ’aspect thermodynamique de
I’atmosphére. En effet, le tourbillon potentiel s’écrit en coordonnées isentropiques :

PV = (G + P-go0) 5.)

oll (p est la composante verticale du tourbillon relatif sur une surface isentrope,
f est le facteur de Coriolis, P est la pression et # est la température potentielle.
La valeur du tourbillon potentiel est conservée en cas de mouvement inviscides et
adiabatiques. Le facteur de gauche ((y + f) correspond a la partie dynamique et le
facteur de droite correspond a la partie thermodynamique (—gg—]i). Dans le cadre de
I’approximation quasi-géostrophique, il est possible de définir un tourbillon potentiel
quasi-géostrophique qui s’écrit :

)

1=+ f+on (250) (52)
ot (, est le tourbillon relatif géostrophique, f = fo + Sy (approximation plan 3), ®
est le géopotentiel et 0 = —%% avec 0y la température potentielle correspon-
dant a la température moyenne de I’atmospheére Tj. (, et f correspondent a la partie
dynamique du tourbillon potentiel quasi-géostrophique tandis que le 3°™¢ terme de
droite correspond & la partie thermodynamique. Il faut noter que le tourbillon est
proportionnel a une forme linéarisée du tourbillon potentiel PV défini précédem-
ment (Holton, 1992). Les équations quasi-géostrophiques permettent également de
montrer que ’on peut écrire le tourbillon relatif sous la forme :

= R (5.3)

Jo
Cette relation s’appelle le principe d’inversibilité et montre que le tourbillon
relatif (et donc le tourbillon potentiel quasi-géostrophique) est lié au géopotentiel.
Comme le laplacien correspond a un maximum quand la fonction est minimum, alors
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cela signifie qu'un maximum de tourbillon relatif (et donc un maximum de g et PV)
va étre associé & un maximum de géopotentiel (en se rappelant que le géopotentiel est
toujours positif). Enfin, par définition, une zone de basse pression est associée & un
maximum de géopotentiel a une pression donnée, donc un fort tourbillon potentiel
sera associé a une zone de basse pression. Cette zone de basse pression et donc cette
anomalie positive de tourbillon potentiel engendre une circulation géostrophique
autour de son axe et une vitesse verticale positive a 'avant comme montré dans
la partie 1.4.3. Ainsi, la connaissance du champ de tourbillon potentiel permet de
diagnostiquer la circulation atmosphérique de grande échelle. De nombreuses études
ont par ailleurs montré I'influence du tourbillon a la grande échelle sur 'occurrence
et l'intensité des précipitations dans la zone méditerranéenne (Funatsu et al., 2008;
Martius et al., 2006; Massacand et al., 1998). En outre, le tourbillon potentiel est
un bon traceur des intrusions stratosphériques qui sont une des causes identifiées
des fortes précipitations (Hoinka et Davies, 2007; Massacand et al., 1998).

Pour connaitre le tourbillon potentiel & grande échelle, nous avons utilisé les
réanalyses du Centre Européen (Dee et al., 2011; Simmons et al., 2007). Ces ré-
analyses permettent d’obtenir directement un nombre considérable de paramétres
météorologiques a la résolution spatiale 0,25 ° x 0,25 “ et temporelle de 6 heures.

Apres avoir montré que le tourbillon potentiel permet de décrire efficacement la
situation synoptique, il est a présent nécessaire de déterminer les situations synop-
tiques favorables aux précipitations. Comme on I’a vu dans le chapitre 1, différentes
méthodes peuvent étre utilisées. L’approche la plus simple consiste a calculer un
composite des situations synoptiques associées aux précipitations. Cette méthode
présente le risque de méler plusieurs situations synoptiques distinctes. Il semble
donc préférable d’utiliser des méthodes objectives de groupement des situations sy-
noptiques de pluie. C’est dans ce but que nous avons développé une approche dérivée
de la méthode des analogues.

5.1.1 Mise en place de la méthode des analogues

La méthode des analogues est avant tout une méthode de prévision méme s’il elle
ne sera pas utilisée dans cet optique ici. Elle consiste en premier lieu a rechercher
dans le passé une situation présentant des caractéristiques similaires (c’est-a-dire
un analogue) a celle que I'on observe actuellement. I.’idée étant que si deux si-
tuations sont trés similaires, alors il est probable qu’elles évolueront de la méme
maniére. Malheureusement ’analogue parfait n’existe pas. En effet, I’atmosphére
est tellement complexe qu’il est peu probable qu’il se produise deux fois exactement
la méme situation météorologique. De plus, les moyens d’observation évoluent au
fil du temps ce qui implique que méme si dans 1'histoire de I'observation météoro-
logique, il se produisait exactement la méme situation météorologique, il est trés
peu probable que nous le remarquions tant les moyens de mesure et les résolutions
utilisées changent rapidement. Cette méthode n’est d’ailleurs plus utilisée pour la
prévision météorologique car elle est bien moins précise que les modéles de prévision
numérique. Par contre, on 'utilise toujours pour la prévision saisonniére. Elle per-
met par exemple de montrer que dans 60% des cas un été pluvieux est suivi d’un
automne pluvieux ou encore que si 'on passe Noél au balcon, on risque de passer
Paques au tison. Dans notre cas nous n’allons pas chercher a prévoir I’évolution du
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temps avec la méthode des analogues mais plutot a identifier les situations synop-
tiques analogues qui seront systématiquement associées a des événements de pluie.
Ainsi, nous pourrons déterminer les situations synoptiques typiques favorables aux
précipitations sur la région. La méthode consiste donc & :

1. Déterminer les situations synoptiques analogues en terme de tourbillon poten-
tiel sur la période 2009-2012

2. Agréger la pluie mesurée par le radar Hydrix pour la période 2009-2012 de
maniére & obtenir une résolution identique a celle du tourbillon potentiel (6
heures et 0,25 °x 0,25°)

3. Rechercher les analogues qui sont systématiquement associés a des cumuls de
précipitations importants

Recherche des analogues

En premier lieu, pour déterminer les analogues en terme de tourbillon potentiel,
il est nécessaire de quantifier 'analogie entre deux situations synoptiques données.
Pour cela, différentes méthodes existent comme le calcul de la distance euclidienne
ou de la corrélation. Nous avons choisi d’utiliser la corrélation car elle est plus fa-
cile a interpréter que la distance euclidienne. La méthode consiste donc a calculer
pour chaque année et chaque pixel de la carte de tourbillon potentiel un indice de
corrélation (au sens de Spearman). De plus, nous nous sommes restreint au cal-
cul des indices de corrélation dans un intervalle de deux mois autour de la date
considérée. C’est-a-dire que si I'on cherche les analogues du 1 janvier 2010, on va
tester tous les jours compris entre le 1 novembre et le 1 mars des années 2009-
2012. L’intervalle de recherche est de deux mois car méme en faisant I’hypothése
que deux situations synoptiques identiques puissent étre séparées de plus de quatre
mois, leur effet en terme de précipitations sera trés probablement différent car les
conditions météorologiques changent avec la saison (un front n’aura pas le méme
effet en décembre et au milieu de I’été). Finalement, nous ne gardons que les vingt
premiers analogues car ’expérience montre qu’au dela, les analogues ne sont plus
trés semblables a la carte de tourbillon potentiel de départ. La méthode permet
donc d’obtenir une base de données constituées de familles d’analogues comprenant
chacune vingt membres ainsi que les indices de corrélation pour ces vingts membres.
Il faut noter que certaines situations synoptiques peuvent se retrouver dans plu-
sieurs familles d’analogues différentes. Sur la figure 5.1 est présentée un exemple
d’une carte de tourbillon potentiel et de ses analogues calculés. Nous constatons par
exemple que la méthode permet bien de trouver des situations synoptiques similaires
avec cependant certaines différences en intensité et en position.

Lien précipitations-analogues

Ensuite, il est nécessaire d’identifier les situations synoptiques ayant provoqué
ou du moins favorisé I'apparition de précipitations. Pour ce faire, nous avons tout
d’abord calculé la somme (ou score) S des cumuls de pluies pondérés par les indices
de corrélations pour chaque famille d’analogue :
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F1GURE 5.1 : Carte de tourbillon potentiel & 250 hPa (Km?s 'kg™!) du 20
avril 2009 a4 18 h (en haut & gauche) et ses onze premiers analogues. Au
dessus de chaque carte on a précisé I'indice de corrélation

ol n est le nombre d’analogues, v l'indice de corrélation et R le cumul de pluie sur
six heures. Ce score a permis d’établir un classement objectif des familles d’ana-
logues favorables a la pluie. Comme certaines situations synoptiques se retrouvent
dans plusieurs familles d’analogues, la méthode présente un risque de sélectionner
plusieurs fois les mémes situations trés favorables & la pluie. Par conséquent, au
fur et & mesure de ’analyse, nous avons retiré les situations synoptiques et leurs
analogues ayant déja été sélectionnés. Enfin, nous nous sommes attachés a vérifier
que chaque famille d’analogues sélectionnée présentait au moins 50 % d’occurrence
de précipitations supérieures & 1 mm/j pour éviter qu'une situation exceptionnelle
puisse a elle seule faire ressortir une famille.

5.1.2 Situation synoptique typique

Les six premiers composites classés par ordre de score décroissant sont représentés
en figure 5.2. Les six situations sont sans surprise accompagnées d’un important
maximum de tourbillon potentiel (au moins supérieur a 4 PVU). De plus, la région
couverte par le radar se trouve pour les cinq premiéres situations sur le bord est de
I’anomalie de tourbillon potentiel. Cette configuration est associée, comme montré
dans la partie 1.4.3, & une circulation agéostrophique et en particulier a une vitesse
verticale positive a I’avant, selon son déplacement. Par ailleurs, le tourbillon potentiel
détermine la forme du géopotentiel & 500 hPa. Ce qui signifie que ces anomalies dans
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FicURE 5.2 : Composites des cartes de tourbillon potentiel (PVU) pour
les situations synoptiques associées aux précipitations intenses sur 1I’Euro-
région Alpes-Méditerranée. Nous avons également ajouté le composite du
géopotentiel & 500 hPa (en tiret violet tous les 500m?/s?) et le composite
du cumul de pluie journalier en vert issu de la mosaique radar (bien noter
néanmoins que nous avons uniquement utilisé les données du radar Hydrix
dans la méthode des analogues).
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les hautes couches de 'atmosphére impactent également fortement le comportement
de la moyenne atmosphére. Cependant, prés du sol, le flux ne suit pas toujours la
circulation des hautes et moyennes couches (le flux n’est pas montré sur ces figures
pour des raisons de lisibilité mais il est discuté dans la suite).

L’analyse plus détaillée des différentes situations montre que la premiére situation
correspond & une anomalie isolée de tourbillon potentiel c¢’est-a-dire a une goutte
froide (cutoff). Celle-ci est centrée sur le sud-ouest de la France et le nord-est de
I’Espagne. Elle est trés marquée avec des valeurs supérieures & 7 PVU en son centre
et également trés localisée ce qui crée des gradients particuliérement importants sur
les régions alentours. De plus, la région d’Hydrix est soumise a un flux venant du sud
qui apporte de I'humidité nourrissant les précipitations. Les situations synoptiques
suivantes (B, D) correspondent a des langues d’anomalie de tourbillon potentiel qui
s’étirent du nord de I’Europe jusqu’aux cotes africaines. Les zones de maximums
de tourbillon potentiel sont d’intensités modérées. Le flux est favorable a I'apport
d’humidité dans la situation B et défavorable dans la situation D. La situation C
correspond & une trés vaste zone d’anomalie positive de tourbillon. Cette anomalie
est associée a un flux provenant de la Méditerranée et apportant de I'humidité
sur la zone d’Hydrix. La cinquiéme situation (E) correspond & un maximum trés
prononcé de tourbillon potentiel situé sur le nord-ouest de I’Europe. Le flux est dirigé
parallélement a la cote. La derniére situation (F) est trés différente. En effet, elle
montre un maximum de tourbillon potentiel sur 'est de la France et I’Allemagne.
Cette configuration n’est pas favorable au soulévement de la masse d’air sur la
zone d’Hydrix. Néanmoins, ’anomalie se situe trés prés de la zone d’étude et par
conséquent elle a tendance a diminuer la stabilité de ’air en dessous par advection
différentielle ce qui favorise le développement de cellules convectives.

Il n’est pas toujours évident de comparer nos résultats aux précédentes études
car la plupart utilisent d’autres variables & d’autres altitudes, pour différentes pé-
riodes de temps, pour caractériser différentes régions et avec des méthodes également
différentes. Néanmoins, dans ces études comme pour la notre, nous retrouvons ré-
guliérement certaines structures synoptiques comme les thalwegs sur I’ Atlantique et
des gouttes froides sur 'Espagne (Funatsu et al., 2009; Joly et al., 2007; Martinez
et al., 2008; Martius et al., 2006; Plaut et Simonnet, 2001; Plaut et al., 2001; Ricard
et al., 2012; Vrac et Yiou, 2010). Par contre, nous n’avons pas identifié de situation
synoptique correspondant a des cyclones méditerranéens contrairement a d’autres
études (par exemple Funatsu et al., 2009).

La figure 5.3 montre la période de ’année correspondent aux situations synop-
tiques identifiées précédemment. Ces situations synoptiques sont réparties homogeé-
nement entre début octobre et fin juin. Il est intéressant de noter qu’aucune situation
synoptique typique n’a lieu en été. Ce résultat montre que ce sont principalement
les conditions locales qui sont a l'origine des précipitations en été (voir a ce propos
la section 5.2).

La derniére étape de cette analyse consiste a déterminer le lien entre le pour-
centage d’occurrence des précipitations et le cumul de pluie sur six heures pour les
six situations synoptiques mises en évidence (Fig. 5.4). Les comportements sont trés
contrastés : les situations A et B sont trés favorables a la pluie (80 et 85 % d’occur-
rence) et également aux cumuls importants. Au contraire les situations D et E sont
moins favorables a 'occurrence de pluie et aux cumuls importants. Cette différence
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FiGUure 5.3 : Date des situations synoptiques associées a la pluie sur la
région. L’axe vertical correspond au cumul de pluie sur 6 h sur la zone
d’Hydrix pour une situation synoptique donnée

peut s’expliquer comme indiqué précédemment par la direction du flux de basse
couche favorable pour les situations A et B et défavorable pour les situations D et
E. Les situations C et F sont singuliéres puisque la premiére semble assez peu favo-
rable a Poccurrence de pluie (55 %) mais trés favorable aux cumuls importants (en
moyenne 80 mm/6 heures a chaque fois qu’il pleut) et la deuxiéme est extrémement
favorable a l'occurrence de pluie sur la région (90 %) mais donne des cumuls moyens
relativement modestes (environ 30 mm/6 heures). Le comportement de la situation
F s’explique par le fait qu’elle correspond & un maximum de tourbillon potentiel sur
la zone d’étude ce qui implique une déstabilisation systématique de la masse d’air et
des précipitations fréquentes. Néanmoins, les cumuls restent assez faibles car cette
situation ne permet pas d’advecter de ’humidité en provenance de la mer Méditer-
ranée. Les cumuls importants associés a la situation C s’expliquent probablement
par le fait que cette situation correspond a une vaste zone d’anomalie de tourbillon
potentiel ¢’est-a-dire a une dépression. En effet, la plupart des autres situations cor-
respondent a des thalwegs étroits c’est-a-dire & des zones frontales. Ces derniéres ont
tendance a se déplacer relativement rapidement contrairement & une dépression qui
peut rester en place plusieurs jours. Ainsi, les cumuls importants pour la situation
C semblent étre associés a une stationnarité des conditions favorables a la pluie sur
une longue période. Cela pourrait également expliquer que cette situation n’est pas
systématiquement associée a de la pluie (55 % du temps) car au contraire d’un front
qui va quasiment toujours produire des précipitations sur la région, une dépression
va simplement apporter des conditions favorables.
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FIGURE 5.4 : Rapport entre le pourcentage d’occurrence de la pluie pour
une situation synoptique donnée et le cumul de pluie moyen sur 6 heures
(sachant qu’il pleut)

5.2 Caractéristiques de méso-échelle

Dans la partie précédente, nous avons pu identifier les situations synoptiques as-
sociées aux précipitations importantes sur ’Eurorégion Alpes-Méditerranée. Il reste
a présent a identifier les processus d’échelle plus locale qui gouvernent 'occurrence
et le comportement des précipitations sur la région. Pour cela, nous identifions dans
une premiére partie les variables atmosphériques favorables aux précipitations puis,
dans une deuxiéme partie, nous cherchons & caractériser le lien éventuel entre la
topographie et les précipitations.

5.2.1 Paramétres météorologiques

Les paramétres météorologiques exploités dans cette étude sont issus d’une si-
mulation fine échelle (fournie par Sophie Bastin) du modéle Weather Research and
Forecasting (WRF) du National Center for Atmospheric Research (NCAR) (Ska-
marock et al., 2008). Ce modéle couvre I'Europe et le bassin méditerranéen avec
une résolution spatiale horizontale de 20 km et une résolution temporelle de trois
heures. Il posséde également 28 niveaux verticaux définis en coordonnées o (c¢’est-a-
dire définis a pression hydrostatique constante). Cette simulation a été réalisée dans
le cadre des projets HyMeX et MED-CORDEX sur une gamme temporelle allant de
janvier 1989 a novembre 2011. Les conditions initiales ainsi que les conditions aux
frontiéres sont déterminées grace aux réanalyses ERA-Interim du Centre Européen
(ECMWFE) (Dee et al., 2011; Simmons et al., 2007). Pour plus de renseignements
sur cette simulation on peut se référer a Stéfanon et al. (2013).

L’analyse a consisté a corréler les précipitations sur la région couverte par Hy-
drix avec différentes variables du modéle. Les nombreuses études de cas conduites
dans des régions proches de la notre ont permis d’identifier plusieurs variables clés
associées au comportement local des précipitations : la pression (P), le tourbillon
potentiel (PV), 'humidité spécifique (q), la divergence et convergence du flux d’hu-
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midité (div(vq) et conv(vq)), le vent (Nord N, Est E, Sud S et Ouest O), la diver-
gence et convergence du vent (div(v) et conv(v)), I'énergie potentielle convective
disponible (CAPE), le nombre de Richardson global (Ri) et le cisaillement ver-
tical entre 0 et 6 km (cis). La corrélation a été calculée au moyen du coefficient
de corrélation de Spearman pour tenir compte des corrélations non linéaires. De
plus, nous avons pris la valeur absolue pour toutes les variables ayant des valeurs
strictement négatives (conv(v), div(v), S, O) ceci afin de faciliter 'interprétation.
Enfin, la signification du coefficient de corrélation a été déterminée par un test de
permutation. La corrélation est significative a 99% si elle est supérieure a 0,1 pour
une série de 500 points ce qui est le nombre minimum de points utilisés dans la
suite. Il faut finalement noter qu'une corrélation significative entre la pluie est un
paramétre météorologique ne veut pas forcément dire qu’il correspond au processus
a lorigine de la pluie mais plutét que, quand sa valeur est importante, la pluie a
tendance a étre importante. Ainsi cette analyse est une premiére étape permettant
de dégager les paramétres météorologiques favorables & la pluie. Une étude de cas
permettra par la suite d’identifier précisément 'influence des différents parameétres.

Influence de I’altitude

1
q | -
N | _ I

0 L

04

0.2

E - L

conv(v) - o 0.0

Variable

div(v) 4 L

P _ 02

PV 1 -

comivay - i
-04

div(vq) - +

5000 10000
Altitude (m)

Ficure 5.5 : Corrélation suivant la verticale entre la pluie et les différentes
variables testées. Quand la couleur est rouge cela signifie qu’un maximum de
pluie est lié & un maximum d’une variable, quand elle est bleue cela signifie
qu’un maximum de pluie est lié & un minimum d’une variable

La premiére étape de cette analyse consiste & déterminer la corrélation des dif-
férents paramétres météorologiques avec la pluie en fonction de l'altitude (Fig. 5.5).
Il faut noter que la corrélation aux trés basses altitudes ne concerne que les mesures
sur la mer du fait du relief sur le continent !.

1. En effet, le modéle donne les variables suivant l'altitude, & ’altitude 0 nous n’avons donc que
des mesures sur la mer
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e La divergence du flux d’humidité spécifique est modérément corrélée a la pluie
dans les basses couches sauf trés prés du sol (c’est-a-~dire sur la mer Méditerra-
née) et anti-corrélée dans les trés hautes couches de 'atmosphére. Comme les
précédentes études ont montré que la divergence du flux d’humidité n’est pas
habituellement favorable aux précipitations, nous avons supposé que la cor-
rélation positive dans les basses couches devait étre probablement liée & une
autre variable. Nous avons, en effet, pu montrer qu’une corrélation trés signi-
ficative apparaissait avec la variable d’humidité spécifique (voir la figure 19 en
annexe, section A.5.). Cela signifie donc que, dans le calcul de la divergence
du flux d’humidité (V(qv) = vV(q) + ¢V (7)), cest le deuxiéme terme lié a
I’humidité spécifique qui domine. Cela permet donc d’expliquer la corrélation
positive mise en évidence. C’est la méme raison qui explique 'anticorrélation
observée dans les hautes couches. Nous rediscuterons plus en détail ce dernier
point dans le paragraphe consacré au role de ’humidité spécifique.

e La convergence du flux d’humidité montre une corrélation positive dans les
basses couches. Ce résultat n’est pas surprenant puisque I'apport d’humidité
est 'une des conditions du déclenchement des précipitations comme souligné
dans les précédentes sections et dans de précédentes études (Boudevillain et al.,
2009; Ducrocq et al., 2008; Nuissier et al., 2008).

e Le tourbillon potentiel présente une légere anticorrélation dans les trés basses
couches (c¢’est-a-dire sur la mer Méditerranée) puis une corrélation légérement
positive vers 5000 m et relativement forte dans la haute atmosphére. La corré-
lation positive dans les hautes couches montre qu’il était opportun de prendre
le tourbillon potentiel a 250 hPa pour décrire la situation synoptique comme
nous l'avons fait dans la partie précédente. Si la corrélation dans les hautes
couches était attendue (voir Funatsu et al., 2009; Martius et al., 2006), la cor-
rélation dans les moyennes couches est plus inattendue. Le double maximum
de corrélation pourrait s’expliquer par la présence d’une langue de fort tour-
billon potentiel en provenance de la haute atmosphére qui s’étire obliquement
sur la région et affecte principalement les couches de moyenne altitude. Néan-
moins, si nous testons la corrélation & 14000 m avec les altitudes inférieures,
nous voyons que la corrélation décroit réguliérement avec la distance a la haute
atmosphére (0.32 & 7000 m et 0.17 & 4000 m) montrant que cette interpréta-
tion n’est pas correcte. Il semble donc que le maximum de tourbillon potentiel
dans les basses couches soit un processus indépendant des intrusions strato-
sphériques. Cette interprétation apparait confirmée par la section verticale
présentée en figure 5.6 ou l'on observe des maximums de tourbillon poten-
tiel dans les basses et moyennes couches (jusqu’a 6000 m) indépendants des
intrusions dans les hautes altitudes. De plus, ces fortes valeurs de tourbillon
potentiel dans les basses et moyennes couches semblent liées & des précipita-
tions importantes. Il existe également entre 7000 m et 10000 m une zone de
minimum de tourbillon potentiel qui pourrait correspondre au minimum de
corrélation observé en figure 5.5. D’autres analyses effectuées dans la section
sur le cycle diurne de la corrélation nous permettrons de mieux comprendre le
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comportement du tourbillon potentiel.
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FIGURE 5.6 : Section verticale du tourbillon potentiel en décembre 2009 et
cumul de pluie (en vert)

e La pression montre clairement un effet déterminant sur la pluie : en effet, un
minimum de pression est trés corrélé avec un maximum de précipitations et
ce sur toute la colonne d’air. Cet effet n’est pas surprenant et montre que le
barométre est un trés bon instrument pour prévoir la pluie. Le fait que 1'anti-
corrélation soit quasiment constante sur la verticale montre que 'occurrence
d’une basse pression influence toute la hauteur de la troposphére et donc que
la pression est plutdot gouvernée par la grande échelle. 11 faut noter que l'on
aurait obtenu une corrélation identique en analysant le géopotentiel.

e La divergence du vent joue un réle positif sur 'occurrence de précipitations a
moyenne altitude (~7500 m). Cet effet positif pourrait étre li¢ au soulévement
de la masse d’air. En effet, la divergence du vent crée une dépression locale qui
va favoriser les mécanismes d’ascendances favorables a la pluie. Cet effet est
confirmé par le calcul de la corrélation entre la pression et la divergence (voir
la figure 18 en annexe, section A.5.)). La circulation agéostrophique grande
échelle peut étre a l'origine de cette divergence mais aussi des effets plus lo-
caux tels les mouvements convectifs.

e La convergence du vent a un effet significatif sur la pluie uniquement dans les
trés basses couches. Cela montre que la convergence est favorable a la pluie
sur la mer Méditerranée alors qu’elle ne parait pas déterminante sur le conti-
nent. Sur celui-ci, il semble qu’il faille y associer un apport d’humidité pour
déclencher les précipitations comme ’a montré ’analyse de la convergence du
flux d’humidité.

e Le vent zonal a, & premiére vue, un impact modéré sur 'intensité des préci-
pitations. Cependant, dans les basses couches un vent fort dirigé vers I'ouest
peut étre un facteur favorable aux précipitations. L’analyse par saison de la
corrélation (Fig. 5.8) nous donnera plus d’information sur le role de ce para-
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meétre.

e La vitesse méridienne est corrélée aux précipitations quand elle est dirigée
vers le nord. En particulier, la corrélation est fortement positive sur toute la
troposphére avec un maximum autour de 4000 m. Ce résultat était attendu
puisque P'on a déja constaté a plusieurs reprises (par exemple pour les si-
tuations synoptiques typiques) que le flux du sud alimente en humidité les
systémes précipitants. Ce paramétre pourrait donc clairement étre 'un des
facteurs déterminants pour expliquer la pluie sur la région comme déja noté
par Ricard et al. (2012) dans la région des Cévennes.

e Le lien entre humidité et précipitations est évident. Par contre, il peut appa-
raitre étonnant d’observer une anticorrélation dans les hautes couches. Pour
comprendre ce processus, nous avons tout d’abord testé I'existence d’une cor-
rélation entre un maximum d’humidité dans les basses couches et un minimum
dans les hautes couches. Néanmoins, I'indice de corrélation entre ’humidité a
3000 m (maximum de corrélation) et 14000 m (maximum d’anticorrélation)
S’aveére étre positif (0.35) et ne permet donc pas d’expliquer I'anticorrélation
observée. L’altitude a laquelle se trouve cette anticorrélation laisse a penser que
le processus d’asséchement se situe dans la basse stratosphére et non pas dans
la troposphére. Dans un deuxiéme temps, nous avons donc cherché a savoir si
cet asséchement stratosphérique n’était pas lié a la présence d’une intrusion
de tourbillon potentiel dans la troposphére (Fig. 5.7). La figure montre que
lorsque le tourbillon potentiel est maximal (intrusion), 'humidité spécifique
est minimale. De plus, il est intéressant de noter que ce maximum d’anticor-
rélation apparait plutot vers 11000-12000 m. Par conséquent, notre hypothése
de lien entre l'intrusion et ’asséchement stratosphérique semble vérifiée. Un
dernier point & propos de ’humidité spécifique est qu’elle ne montre pas de
corrélation dans les trés basses couches. Cela semble confirmer que, sur la mer
Méditerranée, I’humidité étant continuellement disponible, elle n’est pas un
facteur permettant expliquer 'occurrence et I'intensité des précipitations sur
cette zone.

02"
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Ficure 5.7 : Corrélation entre le tourbillon potentiel et ’humidité spécifique
a 14000 m
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FIGURE 5.8
variables météorologiques et des précipitations. Les zones blanches corres-
pondent aux altitudes pour lesquelles il n’est pas possible de calculer une

corrélation statistiquement significative
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Corrélation suivant 'altitude et par saison des différentes

Aprés avoir étudié la corrélation entre la pluie et les paramétres dynamiques et
thermodynamiques a différentes altitudes, il est intéressant de renseigner la varia-
bilité saisonniére de cette corrélation (Fig. 5.8). En effet, nous avons montré dans
les précédents chapitres que la pluie était trés variable suivant la saison dans I’Eu-
rorégion Alpes-Méditerranée et il est donc intéressant d’identifier les paramétres

météorologiques qui sont associés

évidence sont les suivantes :

tte variabilité. Les caractéristiques mises en

e La divergence du flux d’humidité présente un role modéré durant I'année et
une corrélation positive maximale entre 4000 et 5000 m.

e La convergence du flux d’humidité spécifique joue un role important au moins
jusqu’a 8000 m et méme au dela au printemps et en automne. Son influence
est moins forte en été.

e L’effet du tourbillon potentiel est relativement important sur les précipitations
pendant 'année bien qu’étant assez faible en été indiquant que les forcages lo-
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caux sont plus importants que les forcages synoptiques a cette période. Une
explication complémentaire est qu’il y a moins d’intrusions stratosphériques de
tourbillon potentiel en été (Fig. 5.9). Comme dans la partie précédente, les ré-
sultats montrent deux maximums distincts de corrélation positive sur I'altitude
de la troposphére (a environ 5000 et 12000 m). Nous remarquons également
que les deux maximums s’élévent avec [’été puis redescendent ensuite. Il nous
manque encore des informations sur le cycle diurne de la corrélation (présenté
dans la section 5.2.1) pour pouvoir apporter une explication compléte a ce
phénoméne.
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FicURrE 5.9 : Tourbillon potentiel moyen (PVU) a I'altitude 12000 m en bleu
et sa moyenne glissant en rouge

e La pression joue un role trés important sur I’'occurrence et 'intensité des pré-
cipitations. Nous voyons que son action est forte en hiver et au printemps et
déterminante en automne. Par contre, en été, tout comme le tourbillon po-
tentiel, elle montre une anticorrélation moins importante (elle n’est plus du
tout corrélée aux précipitations en juillet et aotit). Cet effet pourrait étre liée
a I'action de 'anticyclone des Agores qui déplace les centres dépressionnaires
vers les trés hautes latitudes en été.

e La divergence du vent est corrélée positivement aux précipitations au prin-
temps, automne et hiver. En été la corrélation est moins marquée. De plus,
'altitude du maximum de corrélation (7500 m) ne varie pas suivant la saison.

e La convergence du vent a un trés léger effet au printemps et en automne
a haute altitude (probablement au-dessus de la tropopause) et a trés basse
altitude. A haute altitude, la corrélation pourrait étre liée aux intrusions stra-
tosphériques, néanmoins, nous n’avons pas trouvé de corrélation significative
avec le tourbillon potentiel.

e Le vent zonal présente une influence assez variable suivant la période de ’an-
née. Le vent dirigé vers 'est a un effet a peine positif sur les précipitations au
printemps et en hiver, inexistant en été et relativement important en automne.
La corrélation est apparente sur toute la couche de ’atmosphére en automne.
Le comportement du vent dirigé vers 'ouest est également trés complexe.
Au printemps et en automne il est favorable aux précipitations sur toute la
couche de I'atmosphére jusqu’a 10000 m, en hiver il est favorable dans les
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basses couches et défavorable au-dessus de la tropopause. En été, il n’est pas
significatif.

Le vent d’est est, comme le vent d’ouest, favorable aux précipitations, cela
signifie que deux processus différents sont responsables de ces comportements.
[’observation de I'animation des précipitations sur la zone d’Hydrix, nous aide
a proposer une explication & ces processus. En ce qui concerne le vent dirigé
vers ’est, il semble qu’il soit associé a des fronts en provenance de I’Atlantique
qui présentent une orientation oblique (voir la figure 5.2). Dans le cas ou ¢’est
le vent zonal négatif qui avantage les précipitations, le processus associé pour-
rait étre la présence d’'un cyclone méditerranéen.

e Le vent méridien est un élément clé quelle que soit la saison et quelle que soit
laltitude. C’est également la seule variable (avec I'humidité spécifique) qui
présente un lien fort avec les précipitations en été. Cela montre que durant
cette saison, méme s’il n’existe pas de situation synoptique favorable (voir sec-
tion 5.1 et les commentaires plus haut sur la pression), un flux d’humidité (qv)
important da a des effets locaux (brise de mer par exemple) peut étre suffisant
pour générer des précipitations (voir par exemple Riesco Martin et al., 2013).

e Enfin, si nous analysons 'humidité spécifique, il apparait clair qu’elle est trés
favorable aux précipitations dans les basses couches et défavorable dans les
hautes couches. Dans la section précédente, nous avons montré que l’assé-
chement dans les hautes couches résulte en fait d’une intrusion de tourbillon
potentiel sur la région. Cet argument est appuyé par le fait qu’en été cette anti-
corrélation disparait quasiment complétement puisque la tropopause se trouve
a plus haute altitude (d’ailleurs on retrouve bien une anticorrélation en été
quand on regarde les plus hautes couches du modéle). Enfin, la sécheresse de
I’atmosphére dans les hautes couches peut avoir un effet indirect sur les pré-
cipitations. En effet, comme on I’a vu dans le premier chapitre de cette thése,
un air sec peut favoriser I’évaporation dans l'air environnant des précipita-
tions issues des ascendances convectives. Un courant de densité puis une cold
pool peuvent alors se développer ce qui contribue & 'entretien de la convection.

Les analyses de corrélation aux différentes altitudes ont permis de montrer que les
altitudes clés associées aux précipitations se trouvent au sol, entre 2000 et 5000 m et
dans une moindre mesure vers 11000 m. Dans la partie suivante, nous analysons la
variabilité horizontale de la corrélation a ’altitude 3500 m afin d’identifier les régions
ol les paramétres météorologiques ont 'impact le plus important sur la pluie.

Variabilité spatiale

L’Eurorégion Alpes-Méditerranée est caractérisée par de forts contrastes géo-
graphiques (terre-mer ou plaine-montagne) qui, comme on I’a vu précédemment,
influencent les précipitations. Ainsi, dans cette partie nous avons cherché a détermi-
ner les processus associés a la variabilité spatiale de la pluie. La variation horizontale
de la corrélation entre les variables et la pluie a 3500 m est présentée en figure 5.10.
Il faut rappeler que la partie nord-est du domaine est mal échantillonnée par le
radar et, par conséquent, les résultats dans cette zone doivent étre considérés avec
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Ficure 5.10 : Corrélation sur les trois ans de données entre les variables a
3500 m et la pluie

précaution. Les principaux résultats sont les suivants :

e La corrélation associée a la divergence du flux d’humidité ne présente pas de
préférence spatiale marquée au contraire de la convergence du flux d’humidité
qui est importante sur le continent et faible sur la mer Méditerranée. Ce com-
portement s’explique facilement puisque I'apport d’humidité est déterminant
uniquement sur le continent.

e Le tourbillon potentiel montre une corrélation négligeable a 3500 m.

e La pression présente une corrélation négative sur toute la zone sans surprise.

e La divergence du vent joue un role assez faible sans préférence clairement mar-
quée.

e La convergence du vent joue un role uniquement sur la mer. Ce comportement
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n’est pas étonnant car c’est sur la mer I'un des principaux mécanismes de sou-
lévement. D’un autre coté cela montre que sur le continent le mécanisme de
convergence du vent n’est pas un facteur permettant de déclencher des préci-
pitations.

Le vent zonal dirigé vers I’est montre un roéle peu significatif sur les précipita-
tions sans région préférentielle. Au contraire, le vent dirigé vers I’ouest montre
un effet modéré sur les précipitations mais pour une zone centrale de la région.
Il est difficile de donner une explication a cette corrélation méme si on peut
penser & un lien avec les systémes frontaux ou les cyclones méditerranéens
comme indiqué dans la partie précédente. Le fait que les zones de fortes cor-
rélations soient si localisées peut s’expliquer éventuellement par le fait que la
région est favorable aux soulévements orographiques. Si 'on regarde ’évolu-
tion de cette corrélation mois par mois on observe qu’elle varie fortement sans
cycle saisonnier identifiable. Pour mieux comprendre le role du vent zonal, il
sera par conséquent important de faire I’analyse sur une plus longue durée et
de regarder le lien éventuel avec le relief afin d’obtenir plus d’informations a
ce propos.

Quand le vent est dirigé vers le nord, il y a une trés forte probabilité de voir
des précipitations partout sur I’Eurorégion Alpes-Méditerranée.

L’humidité spécifique est trés clairement favorable aux précipitations sur le
continent alors qu’elle n’est que peu significative sur la mer.

La CAPE montre également une forte corrélation avec les précipitations sur le
continent et en particulier sur la zone nord ou les Alpes sont les plus élevées. Ce
paramétre a déja identifié comme étant associé au précipitations intenses dans
de nombreux événements pluvieux intenses sur des régions voisines (Ducrocq
et al., 2008; Nuissier et al., 2008). Il est intéressant de noter que intensité
des précipitations sur la mer et la cote ne dépend pas de I'importance de la
CAPE. Ce comportement peut signifier que sur ces régions, l'air est trés proche
de la saturation et ne nécessite pas forcément la présence d’'une CAPE pour
produire des précipitations importantes.

Le nombre de Richardson présente des caractéristiques équivalentes a celle de
la CAPE. Nous avons d’ailleurs constaté lors de cette étude qu’il n’apporte
aucune information supplémentaire a celle donnée par la CAPE pour 'analyse
statistique. Il reste néanmoins un outil trés intéressant pour les études de cas
et pour déterminer le type de convection (Weisman et Klemp, 1982; Weisman
et Klemp, 1986).

Enfin, le cisaillement présente une caractéristique trés particuliére. L’analyse
montre un role favorable aux précipitations sur la cote. Le fait que I'influence
du cisaillement soit principalement localisée le long de la cote est trés inté-
ressant car il suggére un role possible des brises de mer et de terre sur le
développement des précipitations.
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Ficure 5.11 : Corrélation sur les trois ans de données entre les variables a
3500 m et la pluie par saison

Le principal cycle mis en évidence dans le chapitre sur la variabilité spatio-
temporelle des précipitations est le cycle saisonnier. Dans la section 5.2.1, nous
avions analysé ’évolution saisonniére des corrélations selon la verticale. Dans cette
partie, nous avons analysé 1’évolution saisonniére des corrélations horizontalement
pour les variables présentant un cycle saisonnier remarquable (Fig. 5.11).

e Le tourbillon potentiel montre un roéle légérement positif sur la mer au prin-
temps mais surtout un roéle favorable sur I’ensemble de la zone en hiver avec
un maximum localisé sur la cote et la mer. Par contre en été son impact n’est
pas significatif. Le role du tourbillon potentiel sur les précipitations a déja
été expliqué et il apparait surprenant que son effet soit plus important sur la
mer que sur le continent au printemps. Dans la partie précédente, nous avons
montré que I’anomalie positive de tourbillon potentiel dans les basses couches
est liée & un processus venant des plus basses couches et non & une intrusion
stratosphérique. Ainsi, la mer doit impacter le tourbillon potentiel dans les
basses couches probablement en jouant sur le terme lié au gradient vertical de
température potentielle au travers des flux de chaleur sensible.

e La convergence du vent est clairement un élément déterminant pour expliquer
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les précipitations sur la mer Méditerranée sauf en été ou elle ne joue plus du
tout de role. Nous pouvons nous poser la question de ’origine d’un changement
si brutal de comportement. La raison est probablement liée aux conditions an-
ticycloniques qui inhibe durant cette saison tout mouvement ascendant sur la
région. Et comme la mer n’est pas soumise au cycle diurne de température,
il n’y a pas d’autres mécanismes de soulévement qui permettent de favoriser
une ascendance de Dair.

e Le vent du nord apparait significativement défavorable aux précipitations en
hiver. Nous avons montré qu’en hiver le flux d’humidité vers le nord est 'une
des principales causes des précipitations. Ainsi, durant cette période un vent
dirigé vers le sud est trés défavorable aux précipitations. A d’autres périodes
de I'année, d’autres mécanismes sont en jeu ce qui rend la dépendance au vent
moins importante.

e La CAPE présente un cycle saisonnier trés intéressant avec une corrélation
positive sur le continent au printemps et en été. A partir de automne, la cor-
rélation positive se situe sur la mer Méditerranée. Ce mécanisme est probable-
ment lié au fait que I’énergie convective disponible partout dans I’atmosphére,
est principalement libérée sur la région la plus instable.

e [inalement le cisaillement montre une influence importante sur le continent et
sur la cote. Il est intéressant d’observer que les parameétres locaux a l'origine
des précipitations continentales changent suivant la saison : au printemps et en
été c’est la CAPE qui est le principal processus local associé aux précipitations
tandis qu’en automne et en hiver c’est plutét le cisaillement du vent qui est
important.

Cycle diurne

La derniére partie de cette analyse concerne le cycle diurne. En effet dans le
chapitre précédent, nous avons constaté que le cycle diurne des précipitations est
responsable d’une variabilité importante du taux de pluie sur le continent. Il était
donc intéressant de connaitre l'origine de cette variabilité. Sur la figure 5.12 est
représenté la corrélation des précipitations avec la CAPE et le cisaillement. Le cycle
diurne est trés clair avec, pour la CAPE et dés 9 h du matin une augmentation de
la corrélation avec la pluie. La corrélation maximale apparait entre 12 h et 18 h sur
les Alpes puis diminue pour devenir négligeable vers minuit. Nous avons choisi de
présenter les résultats durant I'été, toutefois, le printemps montre un comportement
similaire bien que le maximum de corrélation se situe plutot sur le sud des Alpes
et la Provence. En ce qui concerne le cisaillement du vent, la corrélation est plus
modérée bien que significative. Le maximum de corrélation se produit entre minuit
et six heures du matin. Cette corrélation se situe principalement sur la cote. Le reste
de la journée ne présente pas de signal clair.

Quasiment ’ensemble des variables montrent aussi un cycle diurne qui varie
a la fois avec l'altitude, la saison et la position spatiale. L’analyse et la synthése
de I'ensemble de ces résultats feront ’objet d’une étude plus détaillée dans le futur.
Néanmoins, nous avons choisi de présenter les résultats obtenus pour une variable en
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particulier : le tourbillon potentiel. En effet, & plusieurs reprises nous avons montré
que cette variable présentait un comportement complexe et nous avons maintenant
assez d’éléments pour expliquer sa corrélation avec la pluie. La figure 5.13 montre
qu’il existe trois altitudes ou le tourbillon potentiel montre une influence favorable
ou défavorable aux précipitations comme déja souligné dans les précédentes sections.
Cette figure montre également que cette corrélation présente un cycle diurne. Au sol,
le tourbillon potentiel est corrélé négativement avec la pluie en hiver et au printemps
avec une anticorrélation maximale entre 17 h et 7 h du matin. De plus, ce maximum
se trouve sur la mer (la corrélation est nulle sur le continent & basse altitude) (Fig.
21 en annexe, section A.5.). Le fait d’observer ces anticorrélations la nuit et sur la
mer pendant les saisons froides laisse a penser que c’est le gradient vertical de tem-
pérature négatif ou nul qui provoque des minimums locaux de tourbillon potentiel.
En effet, la nuit durant ces saisons, la mer ne subit pas de refroidissement diurne au
contraire du continent. Un tel gradient impliquerait que I’atmosphére dans les basses
couches est légérement instable ce qui pourrait expliquer la corrélation observée.
Le maximum a 12000 m correspond aux intrusions stratosphériques. Ces intru-
sions sont liées a la dynamique atmosphérique. Le cycle diurne de la corrélation &
12000 m est lié a 'absorption du rayonnement solaire par la couche d’ozone (Delmas
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et al., 2005). Cet apport de chaleur augmente le gradient de température potentielle
entre la troposphére et la stratosphére ce qui augmente la valeur du tourbillon po-
tentiel et donc le coefficient de corrélation.

A 5000 m, la corrélation positive résulte d’un processus plus complexe. La créa-
tion de tourbillon potentiel peut étre liée & un réchauffement local de I'atmosphére.
Une des causes de réchauffement dans la troposphére provient de ’ascension dia-
batique de masses d’air humide qui libérent de la chaleur dans ’atmosphére. Des
mécanismes tels que l'instabilité atmosphérique ou le soulévement a 'avant d’une
zone frontale sont a 'origine de tels mouvements verticaux. Le cycle diurne de corré-
lation n’existe pas en hiver, la corrélation avec la pluie étant importante a n’importe
quel moment de la journée durant cette période de 'année. Cela suggére que ce sont
les soulévements frontaux qui créent ce réchauffement dans la haute troposphére.
Durant le reste de 'année, le cycle diurne de la corrélation suggére que les mouve-
ments convectifs liés a 'instabilité doivent, au moins en partie, étre a ’origine du
réchauffement en altitude.

Pour comprendre comment un tel réchauffement dans la moyenne ou haute at-
mosphére peut étre a 'origine de valeurs de tourbillon potentiel positives dans la
moyenne troposphére, il faut comprendre le mécanisme de création de ce tourbillon
potentiel. En premier lieu, un processus de réchauffement va avoir pour effet de res-
serrer les isentropes (iso-6) sous la zone de réchauffement et inversement au dessus.
Cela va avoir pour effet d’augmenter les gradients de température potentielle en des-
sous et de les diminuer au-dessus. De plus, le réchauffement va créer une anomalie
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de pression positive au-dessus de la zone de réchauffement et une diminution de la
pression sous la zone de réchauffement. Ces anomalies vont donc créer un tourbillon
anticyclonique au-dessus et cyclonique en dessous. Par conséquent, le tourbillon po-
tentiel correspondant a la combinaison entre le tourbillon et le gradient vertical de
température potentiel, un réchauffement va augmenter le tourbillon potentiel sous
I’anomalie de chaleur et le diminuer au-dessus. Ainsi, les processus diabatiques asso-
ciés aux pluies convectives et stratiformes pourraient permettre d’expliquer le cycle
diurne de la corrélation entre ’anomalie positive de tourbillon potentiel et la pluie
vers 5000 m.

5.2.2 Influence de la topographie

L’orographie joue un role considérable sur le déclenchement et I'intensification
des précipitations en perturbant considérablement le flux atmosphérique. De plus les
caractéristiques locales de la topographie modulent la distribution de la pluie. Enfin,
I’altitude du relief, la pente ou l'orientation des versants peuvent influencer les préci-
pitations ce qui rend la situation météorologique particuliérement complexe dans les
régions montagneuses. Notre base de données a trés fine résolution a donc été utilisée
dans cette section pour mieux identifier I'influence des structures orographiques de
petite échelle sur les précipitations.

Pour analyser la relation entre le relief et le cumul journalier de pluie, des courbes
de densité entre ces deux variables pour chaque mois ont été réalisées (Fig. 5.14).
La corrélation est univoque en été jusqu’a 2000 m, le cumul journalier de précipita-
tions augmentant en moyenne de 0,5 millimétre par km. En hiver et au printemps
une relation existe entre le cumul de pluie et 'altitude du relief jusqu’a 1000 m
(+1 mm/j/km) mais n’est pas aussi marquée qu’en été. En automne on ne trouve
pas de relation claire entre ces deux variables. Frei et Schéir (1998) a montré une
augmentation du cumul journalier avec un plus important ("+2 mm/j/km) sur une
partie des Alpes situées un peu plus a 'est.

La corrélation forte entre la pluie et 'altitude du relief pour les mois d’été tend
a confirmer le role du processus de soulévement par le relief. Pendant cette saison,
a cause des conditions anticycloniques, c¢’est le seul mécanisme qui peut générer
durablement de la pluie. Pendant les autres saisons, la figure 5.14 suggére que le
relief n’est pas le seul facteur de production de pluie.

Nous avons ensuite analysé 'influence de la pente sur les précipitations. Pour
déterminer 'influence de la pente, on a considéré deux paramétres : la direction
de la pente par rapport au sens de déplacement des précipitations (Fig. 5.15) et
le pourcentage de la pente (Fig. 5.17). La figure 5.15 met en évidence un lien si-
gnificatif entre la direction de déplacement et l'orientation de 'orographie (I’angle
180 ° correspond a un déplacement perpendiculaire a I’axe du relief). Etonnamment
le maximum de cumul ne correspond pas a un flux qui se dirige directement vers le
relief mais plutot avec un angle d’environ 110 ° (¢’est-a-dire qu’il y a un angle d’en-
viron 70 ° entre la pente et le déplacement). De plus cet effet n’est pas symétrique
par rapport a la direction perpendiculaire au relief. C’est-a-dire que 1’on n’a pas un
pic a 250 °.

Pour préciser ce lien, nous avons réalisé une analyse par mois (Fig. 5.16). Le
résultat est inattendu puisque ce comportement est trés variable selon le mois. En
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automne, hiver et printemps la direction privilégié est centrée autour de 180 °, tandis
qu’en été la direction privilégiée est de 100 ° . Il faut également noter que cette direc-
tion de 100 ° existe quelle que soit 'altitude du relief et pour toutes les années prises
indépendamment. De plus, les points de mesure associés a cette direction semblent
étre répartis aléatoirement dans la région. Si le comportement entre septembre et
mai semble assez simple & interpréter (effet du soulévement orographique), le com-
portement d’été est nettement moins intuitif avec les éléments en notre possession.
Plusieurs questions se posent a ce sujet : pourquoi ce processus a-t-il lieu uniquement
en été (on se doute évidemment que le caractére convectif des précipitations doit in-
fluencer ce processus mais comment 7) ? Pourquoi trouve t-on cette dissymétrie dans
le maximum de cumul ? La réponse a ces deux questions ne sera pas fournie dans le
cadre de cette thése. Mais il sera intéressant de se pencher sur la question dans le
futur. Un moyen pour analyser ce probléme passera par la simulation a trés haute
résolution de I'atmosphére au-dessus de la région. Notamment, on pourra regarder
la direction du flux a différents niveaux par rapport a la pente du relief. En effet,
dans cette étude, nous n’avons pas analysé la direction du flux mais le déplacement
des précipitations qui n’est pas toujours le méme que le flux (voir section 1.4.4).

Le deuxiéme paramétre analysé est le pourcentage de la pente (Fig. 5.17). Sans
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tations qui se dirigent perpendiculairement & ’axe du relief)

surprise, il existe un lien trés clair entre le pourcentage de la pente et le cumul.
En particulier, 'augmentation du cumul est significative jusqu’a une pente de 10%
(environ 0,15 mm pour 1%). Au-dela il ne semble plus y avoir de lien entre les
deux variables. Cela signifie que c’est plutot la présence du relief qui est un élément
important au déclenchement des précipitations plutét que I'importance de la pente.
Il semble (méme si cela ne concerne que peu de points) qu’au-dela de 20 % de pente
une corrélation négative entre les variables apparait. Une interprétation pourrait
étre que quand le gradient de pente est trop élevé, le flux n’arrive pas a passer au-
dessus de la montagne mais doit la contourner (voir les discussions sur le nombre de
Froude dans la section 1.4.3).

5.3 Comportement de la pluie sur I’Eurorégion Alpes-
Meéditerranée

L’analyse statistique du lien entre la pluie et les variables météorologiques ou
topographiques a permis de déterminer les conditions dynamiques et thermody-
namiques favorables aux précipitations dans la région. Dans cette derniére partie,
nous cherchons & déterminer comment ces processus peuvent expliquer les diffé-
rentes caractéristiques de la pluie mises en évidence dans les chapitres concernant
la caractérisation de la pluie dans 'Eurorégion Alpes-Méditerranée.

5.3.1 Cycle diurne

Nous avions montré, dans le chapitre précédent, quun cycle diurne des préci-
pitations existe sur le continent durant les mois d’été. Les analyses des processus
semblent montrer que c¢’est la CAPE qui est responsable de ce comportement. En
effet, les corrélations ont montré un lien clair dés 9 h du matin durant les mois de
printemps et d’été. En ce qui concerne le pic secondaire de pluie tot le matin, il
est vraisemblablement lié & I'existence d’une brise de terre pendant la nuit comme
montré par la corrélation positive entre le cisaillement du vent et les précipitations
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pendant la nuit.

5.3.2 Migration des précipitations

Une variabilité trés importante mise en évidence dans le chapitre précédent cor-
respond a la migration des extrémes météorologiques (MEE) de la mer vers la terre
entre le printemps et 1’été et de la terre vers la mer entre I’été et ’hiver. Cette ana-
lyse a permis de montrer que le responsable de cette migration semble lié & la CAPE.
En effet, celle-ci favorise les précipitations proche de la cote au printemps puis sur
le nord de la zone en été et enfin sur la mer en automne et en hiver. Ce déplacement
correspond bien a la migration des MEE mise en évidence précédemment.

5.3.3 Variabilité inter-annuelle

L’analyse des précipitations avait permis de montrer une variabilité inter-annuelle
en terme de cumul de pluie ou d’extrémes de pluie. Pour comprendre cette variabi-
lité, il faut étudier le comportement des différentes variables atmosphériques dont
nous avons pu montrer qu’elles présentent une corrélation significative avec les pré-
cipitations et déterminer les périodes ot elles ont montré une configuration favorable
ou non aux précipitations. Il a donc été nécessaire de trouver un moyen pour déter-
miner si une variable a été plus ou moins favorable aux précipitations durant une
période donnée. Pour cela nous avons tout d’abord sélectionné les variables qui ont
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montré un impact significatif (positif ou négatif) sur les précipitations : le tourbillon
potentiel & haute et moyenne atmosphére (PVt, PVm), 'humidité dans les basses
couches (gb), la vitesse méridienne dans les basses couches (vb), I’énergie convec-
tive disponible (CAPE) et le cisaillement de vent (cis). On a aussi sélectionné la
pression dans les basses couches (Pb) mais on aurait pu la prendre a n’importe
quelle altitude car elle a une influence sur toute la couche de la troposphére comme
montré dans les précédentes sections. Puis nous avons déterminé a chaque pas de
temps (c’est-a-dire toutes les 3 heures) U'influence de ces variables sur la pluie. Nous
avons considéré que 'influence était positive quand il pleuvait et que la valeur de la
variable était supérieure a son quantile 75%. Au contraire, nous avons considéré que
Iinfluence était négative quand il ne pleuvait pas et que la valeur de cette variable
était inférieure & son quantile 25%. Si I'on ne se trouvait dans aucune de ces deux
situations, on estimait que la variable avait une influence nulle sur I’épisode pluvieux
ou sec. A chaque pas de temps, un score a été calculé en ajoutant 1 quand la variable
avait une influence positive, -1 dans le cas d'une influence négative et 0 si 'influence
était nulle. Ainsi, on a pu déterminer quand la pluie ou I'absence de pluie avait été
influencée par la présence ou 'absence d’une variable.

Les résultats se trouvent en figure 5.18. Les scores des variables prédictives ainsi
que la pluie ont été cumulées et centrées par mois. Ainsi, on peut observer les
mois ayant été déficitaires ou excédentaires en pluie et associer ces anomalies de
précipitations aux anomalies de chaque variable. Globalement, on observe que trois
variables gouvernent fortement la variabilité inter-annuelle des précipitations : le
tourbillon potentiel a haute et moyenne altitude, la pression et le vent méridien. En
effet des périodes séches comme celles de mai & novembre 2009 ou 'année 2011 sont
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associées a des scores minimums de ces variables. Au contraire, 'année 2010 trés
pluvieuse est associée a des scores trés positifs de pression, de tourbillon potentiel
et de vent méridien. Comme ces variables sont toutes les trois liées a la grande
échelle, cela nous améne a penser que c’est principalement la situation synoptique
qui gouverne la variabilité inter-annuelle des précipitations. Il faut bien noter que ce
résultat ne signifie pas que les autres variables n’impactent pas la pluie mais plutot
qu’elles ne gouvernent pas la variabilité inter-annuelle de la pluie.

Il est ensuite apparu intéressant d’identifier parmi les situations synoptiques
mises en évidence par la méthode des analogues celles qui avaient pu influencer
fortement le cumul mensuel de pluie. La figure 5.19 représentent la date a laquelle
les situations synoptiques associées aux précipitations importantes sur I’Eurorégion
Alpes-Méditerranée ont eu lieu. Nous avions précédemment montré (Fig. 5.4) que
certaines des situations synoptiques étaient favorables aux cumuls importants (C), a
I'occurrence de pluie (F) ou aux deux (A, B). Cependant, il ressort de cette analyse
que ce n’est que ce n’est pas tant le type de situations synoptiques qui permet
d’expliquer la variabilité inter-annuelle des cumuls que le nombre d’occurrence de
situations synoptiques favorables chaque mois.

Il n’est pas possible de réaliser une analyse similaire sur les extrémes de pluie
car ils sont trés localisés spatialement et ne peuvent pas étre directement comparés
avec les paramétres du modéle qui représentent des structures moins fines que celles
vues par le radar. On peut tout de méme constater que ce sont les variables locales
qui sont a l'origine des pluies trés intenses. En effet, les extrémes de précipitations
ont lieu en été ou 'on a montré, par la méthode des analogues, que la situation
synoptique ne gouvernait pas la pluie.
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(Fig. 3.11))

5.3.4 Oscillations grandes échelles

Une autre variabilité temporelle analysée précédemment correspond a l’occur-
rence de périodicités intermittentes et de grande échelle des précipitations pour des
périodes de 40 et 90 jours. Nous avions notamment suggéré que le cycle a 40 jours
dépendait d’un train d’onde couvrant I'ensemble de I’Europe et I'ouest de la Rus-
sie. Afin de tester cette hypothése, nous avons réalisé une analyse en ondelettes
des données de pression sur la zone (Fig. 5.20 (a)). On constate I'existence de mul-
tiples oscillations dans les données de pression. Néanmoins, il est difficile d’associer
ces oscillations avec celles des précipitations. Afin de déterminer quand les signaux
oscillent en phase, nous avons normalisé et multiplié les deux signaux et appliqué
I'algorithme de transformée en ondelettes (Fig. 5.20 (b)). Ainsi les signaux com-
muns sont amplifiés. Les oscillations a 40 et 90 jours ainsi que le cycle annuel sont
communs aux deux séries temporelles. Cela nous donne plus de certitude sur I'in-
terprétation de ce processus. Toutefois, il faudra analyser dans le futur les données
sur une plus grande zone afin de vérifier la récurrence de la signature de ce train
d’ondes de pression.

Conclusion

Dans cette partie, nous nous sommes attachés a déterminer les processus grandes
et fines échelles associés aux précipitations sur I’'Eurorégion Alpes-Méditerranée.
Pour cela nous avons utilisé, dans un premier temps, les paramétres grandes échelles
des réanalyses du Centre Européen. En particulier, nous avons utilisé le tourbillon
potentiel & 250 hPa comme variable prédictive des précipitations sur la région. De
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FIGURE 5.20 : Développement en ondelettes du signal (a) de pression et (b)
de la combinaison de la pression et de la pluie. Les axes correspondent a la
date (x) et a la période en jour (y)
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plus, pour caractériser les situations synoptiques favorables aux précipitations, nous
avons utilisé la méthode des analogues. Les résultats ont permis de montrer que la
pluie est systématiquement associées a des fortes valeurs de tourbillon potentiel, la
plupart du temps localisées sur 1'ouest de la zone d’étude. Finalement, nous avons
mis en évidence I'absence de situations synoptiques typiques durant les mois d’été
ce qui tend & montrer que les conditions locales sont principalement a 'origine des
événements précipitants durant cette période de 'année.

A plus fine échelle, nous avons utilisé le modéle WRF afin de déterminer statis-
tiquement comment certains paramétres météorologiques, connus pour étre associés
aux précipitations intenses sur la région, modulent le comportement des précipita-
tions. Pour cela, nous avons calculé les corrélations entre ces différentes variables et la
pluie en fonction de ’altitude, de la position spatiale et du temps. Cette étude a per-
mis de montrer que l'influence des variables dépend de D'altitude avec, par exemple
I’humidité qui montre une corrélation positive en basse couche et négative dans les
hautes couches. L’évolution saisonniére de cette corrélation suivant ’altitude a mis
en évidence une variabilité importante. Nous avons ainsi montré que le vent zonal
vers I'ouest est favorable aux précipitations au printemps et en automne dans les
basses couches mais n’a aucune influence en été. Dans la partie suivante, nous avons
montré qu’une importante variabilité spatiale existe avec un contraste terre-mer trés
net. Par exemple, la convergence du vent est trés favorable aux précipitations sur la
mer tandis que son effet est négligeable sur la terre. Au contraire, '’humidité spéci-
fique présente une forte corrélation avec la pluie sur le continent mais pas sur la mer.
L’étude de la variabilité saisonniére des motifs spatiaux identifiés a permis de mon-
trer un déplacement des zones de corrélation favorables. En particulier, la CAPE
présente une influence trés importante sur le continent durant le printemps et 1’été et
sur la mer en automne et hiver. Finalement, nous avons analysé 'influence du cycle
diurne sur la corrélation entre les variables météorologiques et la pluie. Les cycles
les plus marquants sont liés a I’énergie potentielle disponible et au cisaillement. Il
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faut bien noter ici que, bien que 'analyse de corrélation nous donne des informa-
tions intéressantes sur l'influence des différents paramétres météorologiques sur la
pluie, seul une analyse de processus nous permettra de définitivement expliquer les
mécanismes météorologiques mis en jeu dans I’'Eurorégion Alpes-Méditerranée.

Nous avons également cherché a déterminer I'impact de 'orographie sur les pré-
cipitations. Nous avons pu montrer, dans un premier temps, que le cumul journalier
de pluie augmente linéairement en fonction de 'altitude en été. Durant les autres
saisons, bien qu’une relation existe entre la pluie et I'altitude, elle n’est pas aussi
nette qu’en été. L’angle entre la pente du relief et le déplacement des précipitations
influence les précipitations. En particulier, nous avons montré qu’entre ’automne et
le printemps, les précipitations sont maximales dans le cas ou elles se déplacent en
direction de la pente maximale. En été, un comportement plus surprenant montre
que les précipitations sont les plus fortes quand elles se déplacent avec un angle de
70-80 ° par rapport au gradient de pente maximal.

Dans la derniére section, nous avons cherché a expliquer les différentes caracté-
ristiques pluviométriques mises en évidence dans I’Eurorégion Alpes-Méditerranée.
Nous avons montré que le cycle diurne des précipitations est lié & la fois au cycle
diurne de 1'énergie convective disponible et du cisaillement vertical du vent. La mi-
gration saisonniére des précipitations est quant a elle liée a la CAPE. Nous avons
également cherché a déterminer les processus responsables de la variabilité inter-
annuelle qu’on avait observé dans la section 3.1.3. Pour cela nous avons testé les
variables ayant montré une corrélation significative avec les précipitations dans les
sections précédentes. Les résultats ont montré que ce sont les variables grande échelle
telle la pression qui sont principalement a l'origine de la variabilité inter-annuelle
sur ’Eurorégion Alpes-Méditerranée. Enfin nous avions détecté des oscillations de
grandes périodicités dans le signal de pluie qui pouvaient étre associées a un train
d’ondes positionné sur I’Europe et 'ouest de Russie. L’analyse en ondelettes du si-
gnal de pression a permis de confirmer cette hypothése en montrant des oscillations
similaires.

Cette partie a permis de répondre en partie a plusieurs questions scientifiques
que nous avions posé dans 'introduction de cette thése. Notamment, nous avons mis
en évidence les situations synoptiques associées a la pluie en utilisant le tourbillon
potentiel ce qui nous a permis de considérer a la fois 'aspect dynamique et thermo-
dynamique de 'atmosphére. Nous avons utilisé une approche innovante basée sur la
méthodes des analogues pour détecter les situations synoptiques associées aux pré-
cipitations. L’un des avantages de cette méthode est qu’elle ne demande pas d’avoir
un nombre a priori de groupes comme les méthodes basées sur les K-means. De plus
I'utilisation d’un score permet de classer objectivement les groupes. Par contre pour
obtenir des résultats plus robustes il sera important dans le futur de "appliquer sur
une série temporelle plus longue. Il est également possible de modifier la facon dont
nous calculons le score de maniére & privilégier les situations synoptiques associées
aux événements les plus extrémes ou celles qui donnent systématiquement de la pluie.
L’analyse des corrélations locales entre les différentes variables météorologiques et
la pluie a permis de révéler statistiquement les processus associés aux précipitations
sur la zone. Néanmoins, il reste a analyser certains résultats et en partie ceux qui
dépendent du cycle diurne. De plus, comme pour la situation synoptique, ’analyse
de corrélation sera plus robuste au fur et & mesure que la base de données deviendra
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plus longue bien que les résultats présentés soient déja significatifs. Enfin, nous avons
pu mettre en évidence le lien entre la topographie et les précipitations en fonction du
mois. Le fait que cette relation évolue en fonction du mois montre que les processus
associés changent durant I’année.

Dans les perspectives de cette partie, il sera intéressant d’utiliser les données
du réseau radar ARAMIS pour analyser les processus sur une plus large région et
notamment étudier 'impact du climat (méditerranéen, atlantique, ...) sur ceux-ci.
Une autre perspective est d’utiliser d’autres variables qui pourraient avoir un effet
statistique sur les précipitations (par exemple la fréquence de Brunt-Viisila). En-
fin, il faudra mieux comprendre l'effet de la topographie sur les précipitations et
notamment expliquer le lien entre ’angle du déplacement et le pourcentage de la
pente du relief. Il faut noter que dans cette partie, nous avons pu étudier ’ensemble
des processus de soulévement a 1'origine des précipitations qu’on avait listé dans le
chapitre 1 a I'exception du soulévement li¢ & la présence de cold pool. Pour caracté-
riser ce phénoméne, une étude sur la variabilité trés fine échelle de la température
de surface pourra étre menée.
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Chapitre 6

Prévision du cycle de vie des
précipitations

PRES AVOIR CARACTERISE les précipitations puis identifié les processus favo-
A rables a la pluie dans 'Eurorégion Alpes-Méditerranée, nous nous sommes at-
tachés a développer une méthode permettant de prévoir le cycle de vie de ces pré-
cipitations. Nous proposons une nouvelle approche s’appuyant sur la mesure radar
Doppler et permettant d’anticiper le développement et le déplacement des précipi-
tations.

Introduction

Les toutes premiéres méthodes de prévision du cycle de vie des précipitations
ont été mises en ceuvre au début des années 60 en paralléle avec le développement
des radars météorologiques. Ces méthodes sont basées sur le calcul d’un vecteur de
déplacement déterminé de maniére a obtenir une corrélation spatiale maximale entre
deux images radar successives !. Ce vecteur déplacement permet ensuite d’extrapoler
I'écho radar (voir Hilst et Russo, 1960; Noel et Fleisher, 1960). Cette famille de
méthode (dite d’area tracking) a par la suite été raffinée pour pouvoir déterminer
des mouvements différentiels sur la zone radar (voir par exemple TREC (Rinehart et
Garvey, 1978; Tuttle et Brant Foote, 1990), COTREC (Li et al., 1995), Growth and
Decay Tracker (Wolfson et al., 1999), CELLTRACK (Kyznarovd et Novdk, 2009),
TRACER (Hongping et al., 2008), S-PROG (Seed, 2003)).

D’autres travaux se sont développés un peu plus tard avec une approche différente
qui consiste a détecter les cellules de pluie individuelles puis extrapoler leurs dépla-
cements mais aussi leurs amplifications ou décroissances (méthode de cell tracking).
La méthode de cell tracking s’appuie habituellement sur le seuillage du champ de ré-
flectivité pour identifier les cellules puis sur I'utilisation d’une fonction de cotat (avec
des critéres tels que la minimisation du déplacement d’une cellule ou du changement
de sa taille ou encore la maximisation de sa durée de vie) (par exemple SCIT (John-
son et al., 1998), TRACE3D (Handwerker, 2002), MRT (Cozx et Hingorani, 1996),
MAPLE (Germann et Zawadzki, 2002), DBSCAN (Matthews et Trostel, 2010)).
Certaines méthodes dites de superposition (si deux zones de réflectivité fortes se
superposent sur deux images consécutives alors elles sont supposées appartenir a la

1. Cette méthode est tout a fait identique & celle utilisée dans la section 3.2
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méme cellule de pluie) sont également utilisées (voir CbTRAM (Zinner et al., 2008),
OV (Morel et al., 1997)).

D’autres méthodes tentent de combiner les deux approches (par exemple TITAN
(Dizon et Wiener, 1993), TRT (Hering et al., 2004), CbTRAM (Zinner et al., 2008),
RadTram (Kober et Tafferner, 2009) ETITAN (Han et al., 2009), CARDS (Patrick
et McCarthy, 2008), CELLTRACK (Kyznarovd et Novdk, 2009)).

Enfin, certaines procédures innovantes cherchent & combiner plusieurs types de
données (réflectivité, éclairs ...) en utilisant des algorithmes de type logique floue
(arbre de décision) ou en prenant en compte la vitesse Doppler pour raffiner les
résultats obtenus par les algorithmes décrits précédemment (ANC (Mueller et al.,
2003) et (Rigo et al., 2010)) 2.

Les méthodes de cell tracking et d’area tracking ont leurs avantages et inconvé-
nients. Les méthodes d’area tracking tendent & donner des informations plus précises
sur la vitesse et la direction de larges zones de réflectivité et ce pour toutes les échelles
mais ne sont pas capables d’identifier des cellules individuelles. Les méthodes de cell
tracking permettent de suivre des cellules de pluie individuelles ce qui est particulié-
rement intéressant quand ces cellules individuelles ne se déplacent pas dans le méme
sens que le reste du systéme précipitant (typiquement le cas d’une super cellule ora-
geuse) mais ne mettent en évidence que les mouvements de petites échelles et non
le déplacement global sur la zone radar. De plus, les méthodes de cell tracking sont
plus complexes que les méthodes d’area tracking car elles nécessitent d’étre capables
de gérer les cas de dissipation, naissance, division et fusion des cellules individuelles
de pluie.

Plus récemment, grace a ’amélioration de la puissance de calcul numérique il a
été possible d’utiliser des modéles numériques a trés fine échelle pour tenter d’amé-
liorer la prévision (COSMO2 Panziera et al. (2011) et Mandapaka et al. (2012b)).
Toutefois, les modéles numériques ne deviennent meilleurs que les approches de type
extrapolation uniquement pour des prévisions aux échéances supérieures a 3-4h (Lin
et al., 2005; Panziera et al., 2011; Vasié et al., 2007). C’est pourquoi certaines ap-
proches tentent de combiner les méthodes d’extrapolations classiques avec 1'utilisa-
tion de modéles fines échelles pour optimiser la prévision (Nimrod (Golding, 1998),
Gandolf (Pierce et al., 2000)). Enfin, des dizaines d’autres approches existent basées
par exemple sur I'utilisation de réseau de neurones (French, 1992) ou sur I'utilisation
de la méthode des analogues (NORA (Panziera et al., 2011)).

Les radars au sol sont les instruments habituellement utilisés pour mettre en
ceuvre les algorithmes de prévision du cycle de vie des précipitations. En effet, le
radar permet de couvrir une vaste zone du territoire avec une résolution spatiale et
temporelle trés fine tout a fait adaptée a I'observation et a la prévision des cellules
de pluie. De plus, le développement du Doppler a permis d’obtenir des informations
sur le vent qui permettent de mieux connaitre ’évolution des cellules orageuses. Ce-
pendant, il est également possible d’utiliser des instruments embarqués sur satellites
pour faire de la prévision du cycle de vie des précipitations sur des phénoménes
de trés grande ampleur tels que les systémes convectifs tropicaux de méso-échelle
(TOOCAN (canal infrarouge Meteosat) Fiolleau et Roca (2009)).

2. Certaines approches citées dans ce paragraphe n’ont jusqu’a maintenant été appliquées qu’au
tracking mais elles sont évidemment toutes applicables & la prévision du cycle de vie des précipi-
tations.
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Dans la littérature, la prévision du cycle de vie des cellules de pluie, souvent
appelée prévision immédiate (nowcasting), est définie comme la prévision de 1'évo-
lution des cellules de pluie pour des échéances allant de quelques dizaines de minutes
a quelques heures (< 6 h). Finalement, I'intérét de la prévision a court terme est
évident dans le cas de risque d’orages violents ou d’inondations soudaines puisqu’elle
permet d’alerter les populations de dangers imminents. On peut penser aux randon-
neurs en montagne ou aux techniciens qui travaillent dans les égouts et peuvent étre
surpris par une brusque montée des eaux.

C’est dans ce contexte que le dernier chapitre de cette thése présente une mé-
thode de prévision du cycle de vie des précipitations. Le besoin de développement
d’une telle méthode provient des observations réalisées dans le cadre de cette thése
et en particulier des conclusions du chapitre sur les processus. En effet, ce chapitre
a permis de montrer que les précipitations sont impactées par des variables grande
échelle mais également par des variables locales. Il a notamment été mis en évi-
dence que la CAPE et le cisaillement vertical impactent fortement les précipitations
dans I’Eurorégion Alpes-Méditerranée. C’est pourquoi il est apparu intéressant de
développer une méthode de prévision prenant en compte ces paramétres. De plus,
la nécessité de mettre en ceuvre opérationnellemment cet algorithme par le radar
Hydrix seul a ajouté des contraintes supplémentaires.

Dans la premiére partie, nous présenterons le principe de la méthode proposée
puis nous testerons celle-ci sur une simulation & trés fine résolution d’un événement
convectif ayant eu lieu au sud des Cévennes en octobre 2008.

6.1 Justification et principe de la méthode

La méthode de prévision immédiate présentée dans cette thése a été imaginée
par Yvon Lemaitre et se base sur I'utilisation de ’équation de la vitesse verticale et
de la capacité Doppler d’un radar météorologique. La vitesse verticale est un bon
traceur des cellules convectives de pluie. En effet, une cellule convective correspond
a une convergence en basse couche qui crée un maximum de vitesse verticale et une
divergence au sommet de la cellule. L’idée est donc que pour prévoir I’évolution
d’une cellule de pluie, il faut connaitre I’évolution temporelle de la vitesse verticale.
Deux aspects de I’évolution d’une cellule de pluie doivent étre pris en compte :
I'amplification (ou la diminution) de l'intensité et le déplacement de la cellule. Ces
deux aspects peuvent étre diagnostiqués par l'accélération verticale. On a illustré
schématiquement cette idée sur la figure 6.1.

Sur la figure de gauche est schématisée une cellule convective qui posséde une
vitesse ascendante w et qui est caractérisée & un instant ¢ par une accélération
verticale positive a ’avant de la cellule et négative a I’arriére. La cellule va donc avoir
tendance a se déplacer dans la direction ou l'accélération est positive. On observe
donc que le déplacement de la cellule implique une accélération verticale décentrée
par rapport a la cellule (au maximum de vitesse verticale). Si on est dans le cas
d’une accélération verticale centrée, comme sur la figure de droite, alors on assiste a
une augmentation de l'intensité de la cellule de pluie. Ces deux exemples montrent
que I’évolution de la vitesse verticale est un précieux indicateur de I’évolution d’une
cellule de pluie aussi bien en terme d’intensification que de déplacement.

Techniquement ’algorithme de prévision immédiate envisagé posséde deux par-
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Déplacement Intensification

FIGURE 6.1 : Schéma de la méthode de prévision immédiate basée sur I’évo-
lution de Jw/0t. A gauche, on montre comment 'évolution de la vitesse
verticale provoque le déplacement d’une cellule, & droite on montre com-
ment ’évolution de la vitesse verticale provoque 'amplification de la cellule
de pluie.
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ties. La premiére consiste a restituer le vent en 3 dimensions a partir de la vitesse
radiale et la deuxiéme utilise ’équation verticale de la dynamique pour prévoir I’évo-
lution des cellules. La méthode de prévision immédiate obtenue est ainsi directement
applicable par un ou plusieurs radars ayant une capacité Doppler. Dans le cadre de
cette thése, nous nous sommes concentré sur la deuxiéme partie c’est-a-dire le déve-
loppement de la méthode de prévision de la vitesse verticale .

6.2 Prévision de I’évolution de la vitesse verticale

Pour établir I’équation de la vitesse verticale, on part de I’équation du mouvement
inviscide sans rotation :
Dv j
—=—V(P)+g 6.1
D, (P)+3d (6.1)
oll U est le vecteur vitesse, p la masse volumique, P la pression et g l'accélération
de la gravité. Si 'on projette cette équation sur la verticale, on a :

Dw _ _10P (6.2)
Dt p 0z
On choisit ensuite de considérer que les variables thermodynamiques (P et p)
peuvent étre écrites comme la somme d’un état de référence (Fy, po) et d'un écart (P’
et p’) par rapport a I’état de référence. Dans I"atmosphére de référence, la pression
et la masse volumique ne dépendent que de I'altitude (équilibre hydrostatique). On
a donc :

P(z,y,2,1) = Po(2) + P'(2,y, 2, 1)

p(x,y, 2,t) = po(2) + p'(2,y, 2, 1) (6.3)

On peut donc réécrire le membre de droite de I’équation du mouvement vertical :

10P 1 0
———g=- —(Py+ P') — 6.4
) 0z 9 po—i—p’&z(o )—g (6.4)

Comme p’ est petit devant pg, on peut estimer ﬁ par un développement limité :

L,
po+p  po Po

D’otu :
10P 18P0 18P/ p’@PO p’@P’
- —g=—— - — + = + 55—y (6.5)
p 0z po Oz  po Oz  p§ Oz  p§ Oz
Comme I'atmosphére de référence est a I’équilibre hydrostatique (%—f = —pg), on
obtient :

10P LopP" o poFr

9g=——=— g -3
p 0z po 0z po  py 0z

(6.6)

3. On discute de la méthode de restitution du vent dans la conclusion de ce chapitre
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Enfin, comme p’ << pg, on peut négliger le dernier terme. L’équation du mou-
vement vertical s’écrit alors :

Dw 1 0P
- B 6.7
Dt po 0z * (6.7)

ou B = —g;’—; est le terme de flottabilité que 'on peut aussi écrire en fonction de

la température potentielle 0 : B = g%. En utilisant le méme raisonnement, il est
possible de réécrire I'ensemble de 1’équation du mouvement et on obtient :

_D/U —> —
— = —-VP' + pyB 6.8
Po Di Po (6.8)
Le gradient de pression dépend a la fois de la composante dynamique de ’atmo-
sphére mais aussi de la composante thermodynamique de I’atmosphére. On va donc
chercher ici & séparer les contributions respectives de ces deux termes. Pour cela, on
calcule la divergence de I'équation du mouvement :

% + V(pot.V.7) = =V?P' 4+ V(pyB) (6.9)
Si on considére maintenant que ’on se trouve dans une atmosphére incompres-
sible (équation de continuité anélastique) ce qui implique que ﬁ(pgv) = 0, le premier
terme de I’équation 6.9 est nul. Il est important de noter que I'approximation de 1’at-
mosphére incompressible est vérifiée seulement si I’échelle du mouvement étudié est
supérieure a quelques minutes et que le déplacement vertical (d’'une masse d’air)
est petit par rapport a la dimension horizontale du mouvement. Cette deuxiéme
condition peut poser probléme dans le cas d’une convection trés profonde mais est
néanmoins applicable pour des mouvements convectifs d’extensions modérées (voir
Weisman et Rotunno (2000)).
On cherche a présent a développer le 2™ terme du membre de gauche de I’équa-
tion 6.9 :

u0,u + voyu + wo,u
V(po0.V.0) =Vpo | 100 + v0yv + wo,v
u,w + vo,w + wo,w

=po((Dat)* + (9y0)* + (D-w)*)+
200(0,v0yu + O, wd,u + 0,vo,w)+
TV w.0, po+
upoO0y(0yu + Oyv + O, w)+
vpo0y (Opu + Oyv + O,w)+
wpe0,(0pu + 0yv + O, w)

(6.10)

Les trois derniers termes de I’équation 6.10 s’annulent grace a l’équation de
continuité anélastique. On obtient donc :
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L ol
V(p(ﬂ).v.v) — 0 ((aIU)2 4 (8yv)2 + (8Zw)2 + v.Vw g(zpo)> + (6.11)

200(0,v0yu + O, wd,u + 0,v0,w)

Le premier terme de I’équation 6.11 est li¢ & I’étirement de la colonne d’air tandis
que le deuxiéme terme est lié au cisaillement du vent. En général, en ce qui concerne
le terme de cisaillement, les termes prépondérants sont ceux liés au cisaillement
vertical du vent horizontal (voir section 1.4.4).

Le dernier terme de I’équation 6.9 s’écrit simplement :

d(poB)
o (6.12)
Ce qui donne au final :
Ve = = o (0 + (0,0 + 0w)? + 5Fu ) -
2p0(0,v0yu + O, w0, u + O,v0,w)+ (6.13)
d(poB)
0z

On remarque que décomposer la pression en un terme dynamique (qui est engen-
drée par le déplacement du fluide) et un terme de flottabilité : P’ = Pj+ P} (qui est
engendré par les anomalies du chaleur (c’est-a-dire par les anomalies de densité))
permet d’obtenir deux équations indépendantes & partir de ’équation 6.13 :

8(poB)
0z

V2P = (6.14)

Et :

V2P, = — py ((agcuf + (0,v)? + (.w)? + aﬁwal”—(p())) -

0z (6.15)

200(0,v0yu + O, wo,u + 0,v0,w)

De plus, comme on sait que P’ est une petite perturbation de pression, il est
possible d’écrire :

/ 72 P! 0 p B
ag—wa——(£> (6.16)
Et :
o _ & Oln(po)
Py~ —V2P) =p, ((awu)2 + (0,0)° + (0:w)? + TV w—= ) * (6.17)

2p0(0,v0yu + O, wo,u + 0,v0,w)
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On peut maintenant réécrire I’équation du mouvement vertical en mettant en
évidence les contributions de la dynamique et de la flottabilité a 'accélération ver-
ticale :

E:_U'Vw_% 0z +(_p0 .t P
= —3.Vuw— piaz(po ((agcu)? +(O)? + (Ow)? + TV 5172(:0))
0
200(0,v0yu + Opwd,u + O,vdw))+ (6.18)
i@QpOB

( + B)

po 02*

Cette derniére équation révéle que les termes d’advection 7.Vw et de cisaillement
du vent vont étre importants sur les bords de la cellule (termes décentrés) car le

gradient horizontal de w y est maximal tandis que les termes liés a la flottabilité

1 0P/
(B = o5
(termes centrés) car les gradients verticaux de w et de B y sont maximaux. Ainsi,

ces deux familles de termes auront un role soit de déplacement, soit d’amplification
de la cellule comme expliqué dans la section précédente. On remarque que 1’ensemble
des termes liés a la propagation de la cellule peuvent étre exprimés & partir du vent
sauf pp qui dépend simplement du profil moyen de 'atmosphére :

) et a I'étirement de la colonne d’air vont étre importants sur la cellule

po = pse 1 (6.19)

oll ps est la densité de 'atmosphére au sol, H ~ 7,64km est la hauteur d’échelle de
I’atmosphére définie comme H = I;LL;; avec R la constante des gaz parfaits, T, la
température moyenne de ’atmosphére, g 'accélération de la gravité et M, la masse
moléculaire moyenne.

Ainsi, on a montré qu’il est possible d’exploiter directement les équations de la
dynamique pour inférer le déplacement des cellules de pluie. Certaines méthodes de
prévision immeédiate utilisent déja 1’advection du vent sur des zones de pluie (ou
réflectivité) pour prédire le déplacement des cellules. L’avantage de notre méthode
est qu’elle utilise directement les équations de la dynamique pour la prévision im-
médiate en prenant w comme traceur des cellules ce qui permet de tenir compte
de I'advection mais aussi du role du cisaillement vertical du vent. Ce dernier point
est critique puisque l'on sait que I'un des principaux processus physiques qui per-
met 'amplification et la stabilité des super cellules convectives est le cisaillement
vertical du vent horizontal (voir section 1.4.4 et Klemp (1987), Rotunno et Klemp
(1982), Weisman et Rotunno (2000)). La non prise en compte du cisaillement verti-
cal du vent horizontal dans les méthodes traditionnelles de prévision immeédiate est,
de plus, 'un des points délicats soulevé lors de I'expérience Sydney 2000 Forecast
Demonstration Project (FDP) (Wilson et al., 2004). La méthode proposée donne
également la possibilité de prévoir l'initiation, la croissance et la dissipation des
cellules convectives ce qui n’est pas fait dans les méthodes de prévision immeédiate
actuelles (Wilson et al., 1998) *.

4. Certaines méthodes sont capables d’inférer I’amplification, la diminution voir la dissipation
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La prochaine étape du travail est donc de tester la méthode. Pour simplifier
I’analyse et notamment ne pas avoir a restituer le vent dans un premier temps, nous
avons testé la méthode sur une simulation.

6.3 Test de la méthode sur une simulation d’événe-
ment convectif

La simulation utilisée est issue du modéle non hydrostatique Meso-NH généré
par (Seity et al., 2011) (fournie par Olivier Caumont). Elle posséde une résolution
temporelle de 15 minutes et une résolution spatiale de 500 m. Cette simulation
correspond a un événement de convection organisée datant du 20 octobre 2008 qui
s’est produit sur la région de I'Hérault. A I’échelle synoptique cet événement est
lié a la présence d'un thalweg centré sur I’Atlantique Est qui a provoqué un flux
d’humidité en provenance de la Méditerranée. [’événement a commencé vers 7h
pour finir vers 21h. Il s’est propagé de la cote vers les contreforts Cévennes puis est
redescendu sur la plaine (voir figure 6.2). Pour plus de détails sur cet événement
voir Besson et al. (2012), Duffourg et Ducrocg (2011), Vié et al. (2011).

La figure 6.2 (a) montre que I’événement s’organise en ligne convective le long
de la cote dés 7 h du matin. Cet événement est associé a des vitesses verticales
élevées (jusqu’a 10 m/s) et également a quelques zones d’ascendances a I'arriére du
systéme sur la mer, ainsi qu’a des zones de réflectivités sur les Cévennes mais sans
vitesse verticale ascendante marquée. Ces zones de réflectivités sont probablement
le résultat de mouvements verticaux liés a l'orographie. Concernant la ligne convec-
tive, on voit qu’elle correspond a une zone de convergence des vents avec la vitesse
méridienne qui change de signe sur cette zone (voir Fig. 6.3).

Nous avons donc cherché a déterminer le déplacement de la ligne convective en
mettant en place la méthode de prévision immédiate proposée. Cela nécessite de
se renseigner sur la variabilité verticale de la ligne convective. Afin d’évaluer dans
quelles conditions la méthode de prévision immédiate fonctionne ou non, on a choisi
de se concentrer sur deux parties bien distinctes de la ligne convective : sur la zone
d’ascendance principale (point A) et la zone a 'avant de 1’ascendance (point B) dans
le sens de déplacement (qui va devenir ascendante 15 minutes plus tard) (voir figure
6.4).

La figure 6.5 présente un profil vertical des parameétres météorologiques au point
A (vert sur la figure 6.4) ainsi qu’un hodographe du vent en ce méme point. Le
point A est situé sur le coeur de la ligne convective. On voit tout d’abord que le
vent horizontal est cisaillé avec 'altitude, v augmente (0 & 15 m/s) et u diminue
(10 & -5 m/s) ce qui crée une légére augmentation de la norme (12 & 16 m/s) et
surtout une forte rotation entre une direction sud-est prés du sol et plein nord a la
tropopause. Concernant la vitesse verticale on voit qu’elle change fortement entre
7 het 7 hls (wl et w2). A 7 h la vitesse verticale est ascendante sur toute la
colonne d’air et augmente fortement avec I'altitude pour atteindre prés de 10 m/s a
10 km. Quinze minutes plus tard, la colonne d’air est beaucoup plus homogéne et la

des cellules de pluie par rapport aux tendances mais aucune (4 notre connaissance et mis & part
évidemment les méthodes de prévision numeérique) ne sont capable de prévoir la naissance de
nouvelles cellules de pluie comme peut le permettre notre méthode.
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Latitude
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Longitude
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y 3E 35 +E 45 S°E
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9h 30 11 h 55

FIGURE 6.2 : Vitesse verticale (en bleu et rouge) (m/s) et réflectivité supé-
rieure a 10 dBZ (en vert) (dBZ) a environ 1800 m le 20 octobre 2008 a 7 h,
9 h 30 et 11 h 45 (simulation Meso-NH)
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FIGURE 6.4 : Vitesse verticale & 5000 m (m/s) le 20 Octobre 2008 a 7 h et
position des points A et B (en vert et violet) pour lesquels on regarde un
profil vertical des paramétres météorologiques.
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FIGURE 6.5 : Pour le point A (vert sur la figure 6.4) : (a) Variables suivant

altitude : w1 correspond a la vitesse verticale au temps t1 (7 h), w2 cor-
respond a la vitesse verticale au temps t2 (7 h15), w2 — wl correspond a
la différence entre les vitesses au temps t2 et t1, dw correspond a l'accélé-
ration calculée par notre modéle, dPde correspond au terme d’étirement de
I’équation 6.18, dPdc correspond au terme de cisaillement et adv correspond
a 'advection de la vitesse verticale (il faut bien noter que 'accélération par
étirement est ici donnée juste pour information et n’est pas prise en compte
dans le modele). Les vitesses sont en m/s, les accélérations sont en m/s? et
(b) Hodographe du vent en fonction de Paltitude (en couleur).
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vitesse verticale est légérement subsidente (sauf au sommet). Ce brusque changement
n’est pas surprenant puisqu’il révéle que le front est passé sur cette région et que
I’atmosphére retrouve son état de repos initial. La différence de la vitesse verticale
entre les deux instants révéle une accélération négative (-15 m/s) et maximale (en
valeur absolue) un peu au-dessus de 5000 m.

La comparaison de la simulation avec notre modéle de prévision immédiate
montre que l'on retrouve bien la décélération observée et le maximum au-dessus
de 5000 m est bien reproduit®. Ce premier constat permet de dire que I’évolution
de la vitesse verticale dans cette zone est principalement due aux termes de propa-
gation. En particulier, nous constatons que c’est le terme d’advection qui explique
la décélération observée. Cela veut dire que le terme lié au cisaillement du vent
n’est pas assez fort pour contrebalancer (ou renforcer) le terme de propagation lié a
I’advection malgré un cisaillement vertical du vent horizontal non négligeable.

L’analyse de la figure 6.6 correspondant a un profil vertical et & un hodographe
au-dessus du point B (violet sur la figure 6.4) montre que le vent horizontal augmente
dans ce cas avec Paltitude (de 0 & 15 m/s entre 0 et 10 km) pour u et v. Cet effet peut
étre également noté sur la norme. Par contre, le vent reste orienté vers le nord-est sur
toute la colonne d’air. Ce n’est pas surprenant puisque le point B est situé a I'avant
de la ligne de grain et que le flux principal est dirigé vers le nord-est (voir figure 6.3).
La vitesse verticale & 7 h est faible et négative dans les basses couches mais devient
relativement importante et positive quand on dépasse 5000 m (jusqu’a 7,5 m/s).
Au pas de temps suivant (7 h15) la vitesse augmente et devient positive et forte
sur quasiment toute la couche d’atmosphére (jusqu’a 10 m/s) : le point B se trouve
alors sous la ligne convective. Si maintenant on analyse la différence de vitesse entre
les deux pas de temps, on voit que la vitesse verticale a beaucoup augmenté entre 0
et 2500 m (+ 54 7 m/s) et un peu au-dessus (+ 2 m/s). Le modéle prédit bien une
augmentation de la vitesse verticale (+ 0,01 a 0.04m/s?). Néanmoins, le maximum
prévu se trouve autour de 5000 m alors qu’il est observé vers 3000 m. Si on regarde
les composantes de la vitesse verticale, on voit que c’est a nouveau ’advection qui est
responsable de la propagation de la ligne de grain (et pas le terme de cisaillement).
Bien que la tendance d’évolution de la vitesse verticale soit respectée, le modéle de
prévision immeédiate est moins proche de l'observation que pour le point A situé
initialement sur la cellule. Il semble donc que, a ’avant de la cellule, les termes de
propagation ne permettent qu’en partie d’expliquer I’évolution de la vitesse verticale
tandis que sur la cellule ces termes expliquent assez bien I’évolution de la vitesse
verticale. Pour voir si cette différence est systématique, on a tracé les cartes spatiales
a une altitude donnée (Fig. 6.7). Nous avons choisi 'altitude 5000 m car nous avons
remarqué que, sur les coupes verticales, c’est la zone ou la variabilité de la vitesse
verticale est la plus importante.

La figure 6.7 montre sur les deux panneaux du bas 'accélération de la vitesse
verticale calculée entre 7 h15 et 7 h et celle issue du modéle. Avant toute interpré-
tation, il faut noter que la comparaison entre les figures (c) et (d) est avant tout
qualitative. En effet, le modéle de prévision du cycle de vie des cellules convectives
(d) correspond & une accélération instantanée tandis que la figure (¢) donne la dif-
férence de vitesse sur 15 minutes. Nous observons que les zones de décélération de

5. il faut bien noter que ’accélération par étirement est ici donnée juste pour information et
n’est pas prise en compte dans le modéle
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FIGURE 6.6 : Pour le point B (violet sur la figure 6.4) : (a) Variables sui-
vant l'altitude : w1l correspond a la vitesse verticale au temps ¢1 (7 h), w2
correspond a la vitesse verticale au temps t2 (7 h15), w2 — w1 correspond
a la différence entre les vitesses au temps t2 et t1, dw correspond a 'accélé-
ration calculée par notre modéle, d Pde correspond au terme d’étirement de
I'équation 6.18, d Pdc correspond au terme de cisaillement et adv correspond
a I'advection de la vitesse verticale (il faut bien noter que I'accélération par
étirement est ici donnée juste pour information et n’est pas prise en compte
dans le modéle). Les vitesses sont en m/s, les accélérations sont en m/s* et
(b) Hodographe du vent en fonction de 'altitude (en couleur).
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FIGURE 6.7 : Vitesse verticale & 5000 m le 20 octobre 2008 a (a) 7 h et
(b) 7 h15. (c) Différence entre la vitesse verticale & 7 hls et a 7 h. (d)
Accélération de la vitesse verticale donnée par 1’équation 6.18 en tenant

compte uniquement des termes de propagation.
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la vitesse verticale (en bleu) se retrouvent bien sur les deux panneaux. Néanmoins,
méme si les zones de subsidence sont bien placées, les zones d’ascendances ne se
trouvent pas assez au nord quand elles sont prévues par le modéle et sont souvent
trés faibles. Il peut exister deux explications a ce probléme. La premiére est que le
pas temporel (15 min) est trop important pour pouvoir prévoir les zones d’ascen-
dances a si long terme. Cependant cette hypothése est peu probable car les zones de
subsidence sont bien prévues et que les mouvements atmosphériques a cette échelle
ne sont pas si rapides (une cellule orageuse simple dure toujours plus de 20 minutes).
La deuxiéme hypothése est liée au fait que le terme de flottabilité est important dans
la dynamique orageuse. En effet, la masse d’air se déplace et crée des mouvements
ascendants (prévus par le terme de propagation) ce qui peut, si 'atmosphére est
conditionnellement instable, donner lieu & une flottabilité positive. Cette flottabi-
lité permet aux cellules d’amplifier considérablement la vitesse verticale ascendante.
Ainsi, méme si la propagation crée simplement une légére vitesse verticale positive
dans les basses couches, elle est souvent suffisante pour déclencher des événements
de convection profonde a I'avant du systéme. Si on revient maintenant au terme de
cisaillement, on a vu qu’il était trés faible. Ce n’est au final pas si surprenant car
on sait que ce terme est important dans le cas de super-cellules qui ne se déplacent
pas avec le vent (voir section 1.4.4) contrairement & notre cas d’étude.

Conclusion

Dans le dernier chapitre de cette thése nous avons cherché a développer une
méthode de prévision immeédiate des cellules de pluie pouvant étre mise en ceuvre
opérationnellemment par un radar meétéorologique. Pour cela, nous avons décidé
d’utiliser la capacité Doppler du radar qui permet d’obtenir la vitesse 3D. La res-
titution de la vitesse 3D a partir de la vitesse radiale est complexe et n’a pas été
réalisée dans le cadre de cette thése. Toutefois, une approche est proposée dans cette
conclusion. La restitution 3-D du vent par un seul radar se heurte a une contradic-
tion certaine. En effet, comment restituer trois composantes du vent a partir d’une
seule vitesse radiale et sans autre observation non colinéaire 7 Deux hypothéses per-
mettent de s’affranchir de ce probléme. La premiére consiste & utiliser I’équation de
continuité anélastique (incompressible) ce qui permet d’obtenir la troisiéme com-
posante du vent a partir des deux autres. La vitesse verticale est habituellement
calculée par cette méthode car elle est difficile & mesurer par un radar qui tire, en
général, a des élévations faibles. La deuxiéme hypothése permettant de restituer le
vent 3D dépend de la stationnarité du systéme observé. Elle peut soit s’utiliser tem-
porellement (stationnarité entre deux pas de temps) soit spatialement (stationnarité
entre deux radiales du radar). Temporellement, elle consiste a estimer que les cel-
lules de pluie n’évoluent pas entre deux pas de temps. Ainsi, il est possible d’estimer
que deux mesures radar espacées de 0t correspondent en fait & deux mesures vues
au méme instant mais par deux radars indépendants séparés de vdt. Cela permet
donc d’obtenir un systéme de trois équations qu’il est possible de résoudre (méthode
VAD (Browning et Wezler, 1968), DTCOR (Kabeche, 2009)). Cependant, il subsiste
une importante difficulté qui est liée au repliement du vent (voir section 2.3). Ce
probléme est particulierement important avec le radar Hydrix puisque la vitesse de
repliement dépend de la longueur d’onde du signal électromagnétique. Ainsi, la vi-
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tesse peut étre repliée plusieurs fois dans le pire des cas (voir figure 6.8) ce qui rend
encore plus compliqué la restitution du vent. Ce repliement rend difficile 'applica-
tion de méthodes de type VAD en temps réel. C’est pourquoi il apparait plus efficace
d’utiliser des approches variationnelles pour restituer le vent. Ces méthodes basées
sur 'utilisation d’une fonction de cotit ont I’avantage de pouvoir prendre en compte
ce repliement. De plus, il est possible de paramétrer la fonction de coiit de maniére
a expliciter ’équation de continuité ou de forcer un certain lissage du champ (Gao
et al., 1999, 2004, 2006). Cette approche sera mise en ceuvre prochainement.
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FIGURE 6.8 : Vitesse radiale issue du radar Hydrix dans un cas particuliére-
ment défavorable (le 14 octobre 2012 & 22 h40). On apercoit les repliements
de la vitesse (passage bleu (positif) au rouge (négatif)).

Apreés avoir restitué le vent 3-D il est possible d’utiliser directement les équations
de la dynamique pour prévoir ’évolution des cellules convectives. Pour cela, nous
avons utilisé I’équation verticale de la dynamique a laquelle on a appliqué quelques
transformations de maniére & séparer les termes liés a la propagation de la cellule qui
sont décentrés et les termes liés & 'augmentation ou a la diminution de l'intensité
de la vitesse verticale qui sont centrés sur la cellule. Nous avons pu montrer que
I’ensemble des termes liés & la propagation du vent pouvaient étre exprimés en
fonction du vent. Ainsi, en assimilant les zones de vitesse verticale ascendante aux
cellules de pluie, il est apparu possible de déterminer la propagation des cellules de
pluie.

Nous avons alors cherché a tester la méthode sur un cas idéalisé. Pour cela, on a
utilisé des simulations trés fines échelles (250 m et 15 min) issues du modéle Meso-
NH qui reproduisent un événement de pluie qui a eu lieu le 20 octobre 2008 sur le
sud des Cévennes. Cet événement consiste en une ligne de grain qui s’est déplacée
de la mer jusqu’aux contreforts des Cévennes puis en sens inverse. La méthode de
prévision immédiate a montré une bonne capacité a prévoir I’évolution de cette ligne
de front. En particulier, nous avons montré que le terme d’advection est le principal
vecteur de déplacement de la ligne de grain. Néanmoins, la méthode a tendance a
sous-estimer les zones d’ascendances tandis que les zones de subsidences sont bien
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prévues. Il semblerait que la difficulté a reproduire les zones d’ascendances soit liée
a la non prise en compte du terme de flottabilité dans la méthode. La simulation n’a
malheureusement pas permis de mettre en évidence l'effet du cisaillement du vent car
le déplacement de la cellule dans la simulation utilisée était quasiment complétement
dicté par le vent. Par conséquent, il sera intéressant de tester la méthode a I’avenir
sur des cas complémentaires.

Cette approche présente des limites puisque pour I'instant elle ne prend pas en
compte les termes centrés sur la cellule et en particulier la flottabilité. Pour améliorer
ce point plusieurs solutions semblent possibles, comme 1'utilisation de données issues
d’un modéle afin d’obtenir la température de I'atmosphére (comme le font déja
certaines méthodes de prévision immeédiate). Toutefois, cette méthode est délicate
a mettre en ceuvre opérationnellement. Une autre solution originale serait d’utiliser
la réfractivité du faisceau radar (voir Besson et al., 2012; Fabry, 2004; Fabry et al.,
1997) pour obtenir des paramétres de température, de pression et d’humidité qu’il
serait alors possible d’utiliser dans le modéle. Enfin, le terme de flottabilité pourrait
étre paramétré en premiére approximation (voir Lagouvardos et al., 1993). 1l est
également bien str possible de coupler cette méthode a d’autres méthodes existantes
ce qui permettra d’améliorer la prévision. Enfin, d’autres améliorations telles que la
prise en compte de l'orographie sont applicables a cette méthode.
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La pluie est une variable météorologique et climatique possédant une influence
considérable sur nos civilisations. En effet, elle peut rendre une zone propice a ’agri-
culture et une autre désertique. Elle a donc modelé et modéle encore les zones d’ha-
bitations humaines. Dans la région méditerranéenne, cette variable météorologique
est trés inégalement répartie en étant abondante au nord et rare au sud. La pluie
est aussi trés variable & une échelle plus locale en raison principalement de I'impact
de l'orographie sur les mouvements atmosphériques. De plus, la pluie est également
caractérisée par la variabilité saisonniére importante dans cette région. En effet, la
région méditerranéenne se trouve a un carrefour entre les tropiques et les moyennes
latitudes. Cette configuration explique qu’elle subit 'influence de I'une ou l'autre
des régions suivant la saison. En particulier, en hiver le nord-ouest de la région
est soumis & l'influence des dépressions Atlantique tandis qu’en été c¢’est plutot la
branche descendante des cellules de Hadley qui gouverne le temps avec des situations
anticycloniques qui provoquent sécheresses et fortes chaleurs.

L’Eurorégion Alpes-Méditerranée est située au nord-ouest de la région méditer-
ranéenne. Elle est caractérisée par une topographie trés accidentée puisqu’elle est
traversée en son centre par le sud de la chaine des Alpes. Cette situation impacte
fortement l'intensité et la distribution des précipitations avec notamment le déve-
loppement d’orages orographiques violents sur les contreforts des Alpes. De plus, la
proximité de la mer Méditerranée assure a la région un apport régulier d’humidité
favorable aux précipitations.

Afin d’étudier les précipitations dans cette région, un radar en bande X, polarimé-
trique et Doppler a été installé sur le mont Vial dans la région des Alpes-Maritimes.
Il mesure les précipitations avec une résolution de 1km? et 5 minutes en continu
depuis 2009 jusqu’a aujourd’hui. Cet appareil de mesure est innovant pour deux
raisons principales : la premiére est qu’il est installé dans une région fortement acci-
dentée jusqu’a maintenant peu documentée car les montagnes rendent trés difficile
la mesure de la pluie par radar. La deuxiéme raison vient de 1’algorithme de trai-
tement appelé ZPHI. Celui-ci tire parti de la polarimétrie du radar pour corriger
de T'atténuation de la pluie forte en bande X mais aussi pour prendre en compte
la variabilité de la distribution en taille des gouttes de pluie (DSD). En plus de
ces innovations propres au radar Hydrix, le radar météorologique est un outil par-
ticulierement intéressant pour ’étude de la pluie car il renseigne sur sa distribution
avec une résolution trés fine sur une large zone ce qui en fait un compromis trés
intéressant entre la précision des pluviométres et la large couverture spatiale des
instruments spatiaux. C’est dans ce contexte que s’inscrit ce travail de thése.

Ainsi, l'objectif de ce travail de thése était de mieux comprendre et de mieux
prévoir la variabilité spatio-temporelle des précipitations dans I’Eurorégion Alpes-
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Méditerranée. Pour cela, ce projet de thése s’est réalisé selon quatre axes :

1. L’évaluation de la qualité et de I'intérét de 1'utilisation dun radar en bande X
en zone montagneuse.

2. La documentation des caractéristiques des précipitations dans I’'Eurorégion
Alpes-Méditerranée.

3. L’identification des processus a la fois grande échelle et petite échelle associés
aux précipitations dans I’Eurorégion Alpes-Méditerranée.

4. La prévision & court terme du cycle de vie des précipitations & l'aide d’un
radar Doppler.

Principales conclusions

Pour répondre au premier objectif de ce travail de thése, nous avons comparé la
pluie mesurée par le radar Hydrix avec celle mesurée par les pluviométres des ré-
seaux francais et italien. Cette étude a permis de montrer que le radar est approprié
pour effectuer une étude météorologique et climatologique des précipitations dans
la région. En effet, la plupart de la zone couverte par le radar montre une bonne
corrélation avec les pluviométres. Cependant, cette comparaison a aussi montré les
limites de I'utilisation du radar. Tout d’abord, nous avons montré que globalement
la mesure effectuée par le radar est entachée d’une incertitude d’au moins 50%.
Bien qu’une partie de celle-ci soit liée & des problémes de représentativité entre les
pluviomeétres et le radar, il reste une incertitude non négligeable liée a la méthode
d’extrapolation de la pluie au sol. Nous avons montré que certaines zones couvertes
par le radar ne sont pas exploitables la plupart du temps car les mesures sont réa-
lisées a trop hautes élévations : c’est par exemple le cas de la plaine du P6 qui
est masquée par les Alpes. Un autre probléme, bien que moins criant, est lié a la
sous-estimation de la pluie avec la distance. Cet effet peut étre lié & de 'atténuation
résiduelle du signal radar ou la largeur importante du faisceau loin du radar (plus
de 2 km de large a 150 km). Cette sous-estimation du taux de pluie est négligeable a
I’échelle de 5 minutes mais néanmoins peut avoir un effet important lorsqu’on réalise
des cumuls de pluie sur des longues périodes. Finalement, ce travail de validation a
permis de mettre en évidence différents artefacts radar dont il a fallu tenir compte
dans la suite de I'étude.

Le deuxiéme objectif de cette thése, c’est-a-dire la documentation des précipi-
tations sur la région, nous a conduit a explorer deux aspects : la variabilité de
la pluie pour différentes échelles temporelles et différentes régions et les propriétés
d’échelles temporelles et spatiales de la pluie. Le premier aspect a permis de mettre
en évidence le cycle diurne des précipitations qui apparait uniquement sur les zones
continentales entre 10 h et 22 h et atteint son maximum vers 15 h. De plus, ce
cycle apparait au printemps et disparait avec la fin de I’été suggérant un lien avec
les pluies convectives. Ein outre, un maximum secondaire dans le cycle diurne de la
pluie apparait entre aoiit et novembre entre 4 et 6 h. Ce maximum pourrait étre da
au phénomeéne de brise de terre lié au contraste thermique entre la mer Méditerranée
et le continent.
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A T’échelle saisonniére, nous avons identifié un déplacement de la pluie de la mer
vers l'intérieur des terres durant la premiére partie de 'année, puis dans le sens
inverse pendant la seconde partie de ’année. Cette variabilité saisonniére concerne
aussi bien le cumul, que le nombre de jours de pluie et les extrémes. Les zones les
plus arrosées correspondent a la mer et aux Pré-Alpes et le mois le plus favorable
aux précipitations est le mois de novembre. En ce qui concerne les extrémes mé-
téorologiques, ils se situent sur le bord des Pré-Alpes ainsi que sur la Provence.
La variabilité inter-annuelle des précipitations est relativement importante mais la
migration sud-nord des précipitations se répéte quasiment chaque année. D’autres
variabilités de grande échelle ont été mises en évidence a 40 et 90 jours. En ce qui
concerne le déplacement des précipitations, nous observons que les précipitations
viennent la plupart du temps du sud-ouest. Plus les précipitations se déplacent len-
tement plus le cumul sur la région est important.

L’utilisation des données du réseau ARAMIS a permis de montrer que les préci-
pitations dans I’Eurorégion Alpes-Méditerranée ont des caractéristiques proches de
celles du sud de la France et de celles des régions montagneuses proches de la cote
(Cévennes, Pays Basque).

Aprés avoir décrit les caractéristiques de la pluie a plusieurs échelles spatiales
et temporelles, il est apparu intéressant de compléter cette analyse en caractérisant
la pluie non plus a une échelle donnée mais sur I’ensemble des gammes d’échelles &
notre disposition. De plus, il est important d’identifier I'effet des processus a 'ori-
gine de la pluie (convection, front) qui se produisent a des échelles bien définies sur
les propriétés d’échelle de la pluie. La pluie dans la région présente un caractére au-
tosimilaire sur plusieurs gammes d’échelles distinctes. Temporellement, ces gammes
d’échelle s’étendent entre 20 et 45 min, entre 45 min et 3 h, entre 3 h et 1 jour et
entre 1 jour et 10 jours. Spatialement, elles s’étendent entre 3 et 7 km, 7 et 20 km et
20 et 70 km. Les propriétés d’échelle de la pluie dépendent par ailleurs du mois pen-
dant lequel est réalisée I’analyse. En nous basant sur les équations du mouvement,
nous avons pu montrer que les différentes gammes d’échelles pour lesquelles la pluie
présente un caractére autosimilaire pouvaient étre associées a différents processus
météorologiques a ’échelle convective, a la méso-échelle et & ’échelle synoptique. Le
spectre de la pluie présente, de plus, un plateau spectral a partir de dix jours. Cela
signifie qu’au-dela de 10 jours deux événements pluvieux ne présentent plus de cor-
rélation entre eux. Ainsi, cette échelle peut étre identifiée comme la frontiére entre
la météorologie déterministe et le bruit météorologique ou il n’est pas possible de
prévoir le temps. Par ailleurs, de précédentes études ont montré qu’au-dela de trois
ans, on retrouve une pente spectrale non nulle ce qui signifie qu'une tendance clima-
tique est observée dans le spectre. Ainsi, cette échelle correspondrait a la frontiére
inférieure de I'analyse climatique dans I’atmosphére.

Dans la seconde partie de 'analyse des propriétés d’échelle de la pluie, nous
avons cherché a identifier un lien possible entre les propriétés d’échelles spatiales et
temporelles. L’analyse des spectres 2D a permis dans un premier temps de montrer
que le champ de pluie est fractalement isotrope puis I’analyse des spectres espace-
temps a permis de mettre en évidence un changement des propriétés d’échelle durant
I’année. Enfin, un résultat important est que le rapport des pentes spectrales espace
et temps reste égal & 1 tout au long de I'année sauf en automne. Cela suggére une
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forte similarité entre les propriétés d’échelle de ’espace et du temps pour la pluie.

Afin de comprendre les caractéristiques des précipitations mises en évidence par
les précédents résultats, les processus associés aux précipitations dans I’'Eurorégion
Alpes-Méditerranée ont été analysé dans le chapitre 5. Dans un premier temps, nous
avons cherché a déterminer les situations synoptiques typiques étant a 'origine des
précipitations. Pour cela nous avons utilisé une méthode de recherche d’analogues
qui nous a permis d’identifier six situations favorables a la pluie. Cinq de ces situa-
tions correspondent & des anomalies positives de tourbillon potentiel positionnées
sur I'ouest de notre région d’étude. Cette configuration permet de créer des sou-
lévements sur cette région mais aussi d’apporter de 'humidité en provenance de
la Méditerranée. Nous avons alors montré que les différentes situations mises en
évidence étaient plus ou moins favorables aux cumuls importants suivant leur carac-
téristiques (langue étroite de fort tourbillon potentiel, zone d’anomalie de tourbillon
potentiel au-dessus de la région). Nous avons également démontré qu’aucune situa-
tion typique n’était associée aux précipitations en été révélant que ce sont plutot
les conditions locales qui sont a 'origine des événement précipitants intenses durant
cette période.

Dans un second temps, nous avons pu explorer ces conditions locales en utili-
sant les sorties de modéles a fine résolution. Nous avons déterminé les corrélations
qui pouvaient exister entre les précipitations et différentes variables dynamiques ou
thermodynamiques, afin d’identifier les processus a l'origine des précipitations sur la
région. Nous avons tout d’abord analysé ces corrélations pour différentes altitudes.
Il a été par exemple possible de montrer que I’humidité spécifique est favorable aux
précipitations dans les basses couches mais défavorables dans les hautes couches. Ces
corrélations présentent aussi une variabilité saisonniére importante. Par exemple, le
vent dirigé vers le sud se montre défavorable aux précipitations en hiver mais ne
joue par contre pas de role durant le reste de I’année. Par la suite, nous avons dé-
terminé la variabilité horizontale & 3500 m de ces corrélations. Certains paramétres
tel le cisaillement montrent une corrélation avec la pluie qui dépend de la région.
En particulier, le cisaillement est fortement corrélé aux précipitations sur la cote,
signature probable de 'occurrence de brises de mer ou de terre. Le cycle saisonnier
de la variabilité horizontale de ces corrélations a alors permis de mettre en lumiére
plusieurs comportements intéressants. En particulier, la corrélation avec la CAPE
présente un déplacement de la terre vers la mer entre le printemps et ’hiver. Finale-
ment, ces corrélations mettent en évidence un cycle diurne important pour certains
des paramétres. La corrélation de la pluie avec le tourbillon potentiel montre par
exemple un cycle diurne variable selon l'altitude avec une anticorrélation au sol et
deux régions distinctes de corrélation positives a 5000 et 10000 m.

Nous avons ensuite étudié 'influence du relief sur les précipitations. Nous avons
ainsi déterminé le lien avec ’altitude du relief mais aussi avec ’orientation de la pente
et le pourcentage de la pente. Ces trois parameétres influencent fortement la pluie.
Plus l'altitude et le pourcentage de pente sont importants et plus les précipitations
moyennes sont élevées. De plus, le taux de pluie est maximal si le déplacement des
précipitations se dirige de biais par rapport a l'orientation de la pente. L’analyse
par mois a révélé que, durant la plupart de 'année, le taux de pluie est maximal
lorsque le déplacement des précipitations est perpendiculaire & la montagne mais
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qu’en été, le taux de pluie est maximal quand le déplacement montre un angle de
80 avec l'orientation de la pente.

Enfin dans la derniére partie de ce chapitre, nous avons cherché a expliquer les
caractéristiques des précipitations mises en évidence dans les chapitres précédents.
Nous avons montré que le cycle diurne et saisonnier des précipitations semble étre
lié a la variabilité journaliére et saisonniére de la CAPE tandis que la variabilité
inter-annuelle des précipitations peut étre expliquée par la variabilité inter-annuelle
de la pression, du tourbillon potentiel et du flux méridien.

Aprés avoir caractérisé la pluie dans une premiére partie puis avoir identifié les
processus responsables des précipitations dans I’Eurorégion Alpes-Méditerranée dans
une seconde partie, nous avons, dans une derniére partie cherché a développer une
méthode de prévision du cycle de vie de précipitations intenses a I'aide d’un radar
Doppler. Nous avions montré dans le chapitre 5 que les deux principaux parameétres
gouvernant les précipitations a 1’échelle locale sont la CAPE (liée a la stabilité de
lair) et le cisaillement vertical de vent. Pourtant la littérature (voir Wilson et al.,
1998, 2004) a montré que ces paramétres sont encore mal pris en compte dans les
méthodes de prévision a court terme (hors simulations numériques). C’est pourquoi
nous avons proposé une nouvelle méthode s’appuyant sur 1’équation verticale de
la dynamique et permettant de tenir compte de ces deux paramétres. Nous avons
montré que cette équation peut se décomposer en plusieurs termes : deux termes
gouvernant le déplacement des cellules de pluie et dépendant respectivement du
cisaillement vertical et de ’advection et deux termes gouvernant l'intensification des
cellules de pluie et dépendant de la flottabilité et de I’étirement de la colonne d’air.
Ainsi, le déplacement des cellules peut étre inféré directement & partir du vent 3D.
L’intensification nécessite de paramétrer la flottabilité par le vent. Nous avons donc
dans un premier temps choisi de considérer uniquement les termes responsables du
déplacement et nous avons testé cette méthode sur une simulation trés fine résolution
d’un événement de pluie qui s’est déroulé au sud de la région des Cévennes en octobre
2008. Les résultats montrent que les zones de subsidence sont bien prévues par la
méthode de prévision. Par contre, les zones d’ascendance ne sont pas bien reproduites
car elles sont liées & la flottabilité qui n’est pas prise en compte pour l'instant.

Questions scientifiques

Nous avions énoncé au tout début de cette thése les questions scientifiques qui
se rapportent a ce travail. Nous pouvons a présent résumer les points auxquels nous
avons apporté une réponse ou un début de réponse. Tout d’abord, en ce qui concerne
la variabilité spatio-temporelle des précipitations, nous avions souligné la nécessité
d’obtenir des informations sur le comportement & fine échelle des précipitations
sur une large zone. Ce travail a pu étre réalisé grace a la base de données a fine
résolution utilisée. De plus, nous avions souligné que la variabilité spatio-temporelle
des précipitations sur le sud des Alpes ainsi que sur la mer est mal connue. Nous
nous sommes donc attaché & caractériser le comportement de la pluie a fine échelle
sur ces régions. Nous avions également indiqué la nécessité d’identifier les effets du
changement climatique sur les précipitations en Méditerranée. Bien que nous ayons
étudié la variabilité inter-annuelle des précipitations, il n’est pas encore possible de
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caractériser des tendances climatiques. Ceci est confirmé par 'analyse des propriétés
d’échelle qui montre qu’il faut des séries temporelles supérieures a trois ans pour
détecter de telles tendances. Néanmoins, le radar continue a alimenter la base de
données dont il sera possible de se servir dans le futur pour effectuer ce travail.

Les propriétés fractales de la pluie ont, quant a elles, donné des informations sur
les propriétés d’échelle du champ de pluie et également certaines pistes de réponse
aux questions scientifiques initialement posées. Nous avions notamment souligné
Iimportance de comprendre le lien entre la physique et les propriétés fractales de la
pluie. Bien que seule une approche théorique permettra de définitivement clarifier ce
lien, les résultats présentés dans cette thése sont importants pour mieux comprendre
I'influence des processus physiques sur les liens entre les échelles. De plus, nous avons
apporté des informations complémentaires aux travaux précédents menés au LAT-
MOS sur I'influence du support sur le comportement autosimilaire de la pluie. Un
apport important de ce travail réside ainsi dans le fait que nous avons pu montrer
que les théories cellulaires et fractales semblent finalement complémentaires. La pre-
miére permettant de définir les échelles des processus dynamiques dans ’atmosphére
et la seconde permettant de caractériser les liens entre ces échelles. Nous avons pu
mettre en évidence une similarité entre les propriétés d’échelles spatiales et tempo-
relles de la pluie. Ce résultat est important car il indique que la pluie présente les
mémes propriétés d’échelle en espace et en temps ce qui souléve des questions sur
les processus & 'origine des précipitations.

En ce qui concerne les processus météorologiques, nous avions identifié plusieurs
questions scientifiques parmi lesquelles nous avions souligné 'importance de mieux
connaitre les processus a l'origine des précipitations méditerranéennes & la fois a
I’échelle locale et synoptique. A I’échelle synoptique, nous avons utilisé la méthode
des analogues sur le tourbillon potentiel pour déterminer les régimes de temps ty-
piques dans la région. Les résultats pourraient permettre dans le futur de mieux
anticiper les risques hydrologiques sur la région. A I’échelle locale, les processus mis
en jeu dans les phénoménes météorologiques menant a des pluies intenses ont pu
étre caractérisés de maniére statistique. Cette approche a ainsi permis de révéler
plusieurs caractéristiques intéressantes qui pourront étre utilisées a I’avenir dans le
cadre d’étude de cas.

Enfin, concernant la prévision immeédiate des précipitations, nous avons pu mon-
trer qu’il était envisageable, a partir de la mesure Doppler, de diagnostiquer le
cycle de vie des cellules. Nous avons notamment montré qu’il est possible d’intégrer
les équations de la dynamique directement aux méthodes de prévisions a courtes
échéances et ainsi de donner des contraintes physiques a ces méthodes. Enfin, nous
avions souligné dans les problématiques scientifiques que I'initiation et la dissipation
des cellules de pluie restaient mal pris en compte dans ces méthodes. Notre approche
donne des pistes permettant de tenir compte de ces processus.

Perspectives

Nous allons & présent présenter les perspectives de ce travail. Tout d’abord, les
méthodes développées pour I'étude de la variabilité spatio-temporelle de la pluie
pourront étre mises en ceuvre pour analyser les données du réseau ARAMIS. Nous
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pourrons par exemple analyser la variabilité régionale des caractéristiques des pré-
cipitations. De plus, il sera intéressant d’analyser des échelles spatiales plus étendues

que celles considérées avec le radar Hydrix.
Une premiére étude (déja en cours)

et exploitant ce réseau concerne la dé- o= |

tection d’oscillations au moyen d’on-  a: |
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temps) (Fig.6.9). Cet outil innovant ©s|
pourrait nous permettre d’identifier des

signatures d’onde de gravité ou de pro- rac—to—s . - o
cessus tels que l'instabilité symétrique ,
conditionnelle (Lemaitre et al., 2001). FIGURE 6.9 : Ondelette 2D de Morlet

Une autre perspective intéressante est liée au développement d'un algorithme de
suivi des cellules de pluie afin de renseigner le cycle de vie de ces cellules. Pour cela,
nous sommes en train d’adapter un algorithme concu initialement pour le suivi du dé-
placement de véhicules par vidéo-surveillance (Fig. 6.10).

Cet algorithme repose sur la détec-
tion des contours de maniére a identi-
fier les cellules de pluie et sur l'utilisa-
tion d’un filtre de Kalman afin d’infé-
rer le déplacement et ’évolution en taille
des cellules. Un tel algorithme permettre
de suivre les cellules pendant 1’ensemble
de leur cycle de vie et ainsi d’identi-
fier par exemple le moment o1 elles at-
teignent leur maximum d’intensité et
commencent leur décroissance. De plus,
il serait possible de combiner cette ana-
lyse avec les sorties d’'un modéle pour
caractériser les processus le long du tra-
jet de la cellule de pluie.
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FIGURE 6.10 : Exemple de suivi des
cellules convectives. Les ellipses corres-
pondent, aux cellules suivies au début et
a la fin de leur cycle de vie, la taille des
ellipses est proportionnelle a la taille des
cellules. Les lignes entre deux ellipses cor-

respondent aux déplacement des cellules .
Enfin, au fur et & mesure que la base

de données du radar Hydrix s’enrichira, il sera intéressant d’identifier de possibles
tendances climatiques sur les précipitations. En particulier, nous pourrons chercher a
identifier ’évolution des extrémes de pluie pour déterminer si leur occurrence et leur
intensité augmente comme le prévoient les modéles climatiques. Il sera également
intéressant de voir si la distribution de ces extrémes évolue avec le temps.

En ce qui concerne les propriétés d’échelle, il sera intéressant d’appliquer la
méthode développée dans ce travail sur les données du réseau radar francais. En
effet, cela permettra d’explorer des échelles spatiales jamais considérées jusqu’a pré-
sent. En particulier, nous pourrons étudier les propriétés fractales correspondant a
I’échelle synoptique. Il sera d’ailleurs intéressant de déterminer si le rapport entre
les pentes spectrales temporelles et spatiales est toujours égale a 1 & ces grandes
échelles. De plus, on pourra appliquer le formalisme multifractal & la fois aux don-
nées du radar Hydrix mais aussi a celle du réseau ARAMIS. Ce formalisme permet-
tra d’obtenir des paramétres permettant de décrire les caractéristiques statistiques
de la pluie comme l'ont montré Nykanen (2008), Nykanen et Harris (2003), Purdy
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et al. (2001). Il sera donc intéressant de voir comment les phénomeénes a l'origine
des précipitations influencent ces parameétres ce qui permettra de mieux comprendre
I'influence des processus sous-jacents sur les propriétés d’échelle de la pluie. A plus
longue échéance, les résultats présentés dans cette thése ouvrent des perspectives
pour le développement de méthodes de descente d’échelles en montrant par exemple
qu’il est nécessaire de considérer plusieurs gammes d’échelle distinctes pour des-
cendre en échelle (des travaux menés dans ce sens et réalisés par Sébastien Verrier
sont en cours). Nos résultats pourraient également étre utilisées pour répondre aux
questions de représentativité des mesures. Par exemple, nous avons déja souligné la
difficulté de calibration des lames d’eau radar avec les pluviométres car les échelles
d’échantillonnage sont trés différentes. Il serait ainsi possible d’utiliser les relations
d’échelle pour tenter de résoudre ce probléme.

En ce qui concerne les processus, il est possible d’envisager de nombreuses ana-
lyses. Par exemple, dans le cadre de la campagne HyMeX plusieurs événements
de précipitations trés intenses ont été échantillonnés par différents instruments de
mesure ainsi que par le radar Hydrix. Il sera, par conséquent, particuliérement inté-
ressant de combiner les informations de ces différents instruments pour analyser ces
cas de pluie intenses. En particulier, nous pourrons utiliser des outils de diagnostic
innovants tels le vecteur .J (voir Lemaitre et Besson; Schdr, 1993) qui permet de
déterminer les zones de création ou de destruction du tourbillon potentiel et ainsi
de mieux comprendre les processus mis en ceuvre. Les simulations du modéle WRE
utilisées dans cette thése peuvent également apporter de nombreuses informations
complémentaires sur le comportement des événements pluvieux sur la région. Il est
par exemple intéressant de poursuivre la recherche de corrélations entre les variables
météorologiques et la pluie sur le plus long terme. Enfin, il sera tout a fait pos-
sible d’effectuer une analyse de processus similaire a celle effectuée sur I’'Eurorégion
Alpes-Méditerranée pour ’ensemble du territoire francais. Il sera alors intéressant
d’identifier quels sont les processus les plus favorables a la pluie suivant les régions.

En ce qui concerne la méthode de prévision du cycle de vie des précipitations, il
sera en premier lieu intéressant de I'appliquer a d’autres simulations. Par exemple,
nous pourrons tester la méthode sur des simulations d’orages multicellulaires pour
lesquels le cisaillement joue un role trés important. De plus, il faudra paramétrer
les termes liés & la flottabilité en fonction de la vitesse verticale pour mieux prévoir
la naissance et amplification des cellules convectives (voir a ce propos Lagouvardos
et al. (1993)). Par ailleurs, pour appliquer la méthode de prévision aux données
radar, il sera nécessaire de restituer le vent en trois dimensions. Nous avions déja
évoqué cet aspect dans la conclusion du chapitre 6 en proposant d’utiliser une ap-
proche variationnelle qui permettra de tenir compte du repliement du vent (Gao
et al., 2006). Il sera ensuite probablement avantageux de coupler cette méthode a
d’autres méthodes de prévision a trés court terme afin d’améliorer la prévision. Nous
pourrions par exemple coupler la méthode de tracking discutée précédemment avec
la méthode de prévision ou encore utiliser les données de déplacement moyen calcu-
lées par le radar Hydrix des précipitations pour contraindre les prévisions.

C’est sur cette derniére perspective que s’achéve ce travail de thése intitulé : "Va-
riabilité spatio-temporelle des précipitations dans I’Eurorégion Alpes-Méditerranée"
qui je l'espére vous aura intéressé.
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Annexe

A.1. Spatial and temporal variability of rainfall in
the Alps-Mediterranean Euroregion

Cet article est basé sur une partie des résultats du 3°™¢ chapitre de cette thése.
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Abstract

The article presents an analysis of diurnal, seasonal and inter-annual variability of
rainfall over the Alps-Mediterranean Euroregion from 2009 to 2012. We use data from
an X-band radar located at Mont Vial (Nice, France). Rainfall data have temporal and
spatial resolutions of 5 mins and 1km? The radar area covers six sub-regions: two
plains regions (P6 and Provence), the Maritime Alps, the pre-Alps, the coast and the
Mediterranean sea. The objective of this paper is to characterize the rain distribution
from small to large temporal scales in the six sub-regions. The analysis of rainfall at fine
spatial and temporal scales in a mountainous and maritime region is innovative.

The diurnal cycle presents a peak in land regions during summer from 10 to 22 UTC.
At larger scale, the analysis of seasonal cycle of rainfall reveals that rain displaces from
sea to land during the year. Moreover it shows that Alps foothills and the coast are
prone to the most extreme precipitation. Finally, results show that rain distribution and
intensity varies strongly between the four investigated years. In particular, the probability
of extreme rain events tend to reduce in the north part of the studied area (Maritime Alps
and Pre-Alps) during these years.

These results help to improve the knowledge of fine scale rainfall variability in the

Alps-Mediterranean Euroregion.

Preprint submitted to Atmospheric Research January 15, 2014
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1. Introduction

Precipitation are unevenly spread spatially and temporally over the Mediterranean
region (Nastos et al., 2013). The areal distribution of precipitation is controlled both
by small scale and large-scale processes. In particular, at large scale, the Mediterranean
region has the particularity to be under influence of both mid-latitude cyclones and sub-
tropical highs (Lionello et al., 2006). The mid-latitude cyclones favor precipitation during
winter while the subtropical highs (e.g., Azores high) inhibit the precipitation during sum-
mer. The heaviest precipitation and floods are found in the fall (Tarolli et al., 2012) and
are typically associated with the presence of a trough over the western Europe, which
induces a southwesterly flow (coming from the Mediterranean) (Boudevillain et al., 2009;
Nuissier et al., 2011; Ricard et al., 2012; Melani et al., 2013). Moreover Jansa et al. (2001)
showed that for 90% of heavy rain events in the western Mediterranean there is a cyclone
center in the vicinity. Additional large scale features such as ENSO and NAO impact
the rain intensity and distribution (Price et al., 1998; Mariotti et al., 2002b; Haylock and
Goodess, 2004; Karagiannidis et al., 2008; Boccolari and Malmusi, 2013). At regional
scale, local forcing such as topography (e.g., the South of the Alps) also control the rain
variability (MAP campaign, Bougeault et al. (2001)). Indeed mountains strongly affect
the atmospheric circulation what impact the average rainfall distribution (Smith et al.,
2003; Walser and Schar, 2004; Panziera and Germann, 2010; Molinié et al., 2012).

This paper analyzes the areal distribution of precipitation over the Alps-Mediterranean

Euroregion. This Euroregion encompasses two French regions (Provence-Alpes-Cotes
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d’Azur and Rhéne-Alpes) and three Italian regions (Piedmont, Aosta Valley and Lig-
uria). It has an area of 110,000 km? and more than 17 million inhabitants. Its central
part (i.e., the east part of Provence-Alpes-Cotes d’Azur region and west part of Linguria
and Piedmont regions) is prone to heavy precipitation events and floods but have been
poorly studied compared with the eastern part, i.e., Lago Maggiore region (Mesoscale
Alpine Program campaign Bougeault et al. (2001); Tabary and Scialom (2001)) and the
western part, i.e., Cévennes-Vivarais region (e.g., Delrieu et al., 2005; Kirstetter et al.,
2010; Alfieri et al., 2011; Marty et al., 2013). This central part presents two major geo-
graphical characteristics: the south of the Alps (Maritime Alps) and the northwest of the

Mediterranean sea.

e The south of the Alps is a region prone to heavy precipitation due to its proximity
to a source of moisture (i.e., the Mediterranean sea) and due to a steep topography.
Moreover, because of numerous river catchments, heavy rainfall frequently leads to
flash floods in the region (e.g., Draguignan 2010, Nice-Génes 2011). In this region,
rain is mainly measured using the rain gauge network, which has an average spatial
resolution of 5x5 km and a hourly or daily temporal resolution. Nevertheless the
accurate understanding and forecasting of rain processes over this region requires a
much finer spatial scale. Indeed Walser and Schar (2004) demonstrated with non-
hydrostatic numerical models a very low predictability for some convective rainfall
even in catchments as big as 50000km? over this region and Smith et al. (2003)
showed that the rainfall field depends on some local scale characteristics down to
10 km. Small spatial rainfall characteristics are needed for downscaling procedure
assessment purpose (e.g., Lavaysse et al. (2012)). A finer temporal resolution is
also requested to study some regional extreme events such as thunderstorms, which

have a life cycle of about 30 minutes. Finally, the rain gage are not homogeneous
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distribute in the Alpine region what is an important problem for the statistical study

of this region, which has an highly inhomogeneous topography.

e We do not know much about the rain behavior over the Mediterranean sea. In
this region the rain is mainly estimated with satellites (e.g., Mariotti et al. (2002a);
Funatsu et al. (2009); Claud et al. (2012); Nastos et al. (2013)) and instrumented
buoys (e.g., Nittis et al. (2007)). The former provide large range information but has
coarse spatial and temporal resolutions (typically 0.5 “x 0.5 “ and 6 hours). The later
provide in-situ rain measurement but has a sparse spatial coverage. Nevertheless,
this is important to get accurate and dense rain measurements over this region. In-
deed precipitation modifies sea surface temperature that affects exchanges between
sea and atmosphere that in turn impacts atmospheric processes. It is also worth
recalling that the evaporation from the Mediterranean sea accounts for 40 to 60 %
of the water vapor feeding the heavy convective systems in the southeastern part of

France indicating its major impact on Alps-Mediterranean Euroregion climate.

In this context an X-band radar, called Hydrix, has been installed in the central part
of the Alps-Mediterranean Euroregion for the purpose to better quantify and understand
the hydrological cycle and related processes in this region. The radar is located close to
Nice (East of the French Mediterranean coast) and collects in an operational way since
2008 reflectivity, Doppler and polarimetric data over a region of about 50,000 km?2. The
spatial and temporal resolutions are 5 minutes and 1km?. The radar range encompasses
the South of the Alps and a part of the North of the Mediterranean sea. This region is
particularly attractive for rainfall studies because it covers a great number of basins with
various geophysical characteristics (e.g., the Alps, the Provence and the Mediterranean
sea). So far few studies of long-term radar rain observations in mountainous region has

been conducted (e.g, Wiiest et al., 2010; Rudolph et al., 2011). It is mainly due to logistic

4
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and signal treatment issue. The logistic problems is related to the installation and the
maintenance in a hard to access region. This problem is reduced with X-band radars,
which have a small antenna size (1.5 m for Hydrix antenna) in comparison to S-band
or C-band radar. The signal treatment issue is mainly related to the ground clutter
occurrence in mountainous region. This difficulty has been partially overcome with the
development of Doppler and polarimetric capacities, which offers an improved detection
of ground clutters. The use of X-band frequency rather than C and S-band also improves
the contrast between meteorological targets and ground clutter (Testud et al., 2007).
Moreover, in the case of Hydrix radar, the offset antenna reduces the level of side lobes,
which improves the radar visibility.

The present work is devoted to the temporal and spatial characterization of the pre-
cipitation that affect the Alps-Mediterranean Euroregion. We investigated the rainfall
variability in several sub-regions to highlight the fine scale features that affect the rainfall
intensity and distribution. A particular attention has been paid to extreme rain events.
This characterization is important because it will help to better know regions and periods
prone to heavy precipitations and potential floods. Specifically, we studied the diurnal
cycle of rainfall, the seasonal cycle of rain accumulation, rain occurrence and extreme rain
events and the inter-annual variability of rainfall. Some possible mechanisms that explain
this variability are given in the paper.

In the section 2, we present some technical information about the Hydrix radar and the
used dataset. In section 3 we present the studied region. The fourth section is dedicated to
the results. Results are presented from small temporal scale (diurnal cycle) to large scale

(inter-annual variability). The discussion and conclusion are given in the last section.
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2. Radar characteristics

The rainfall dataset used in this study originates from an X-band polarimetric and
Doppler radar. The radar measure reflectivity at five elevations from -1 °to 4. Then the
ZPHI algorithm (Testud et al., 2000) is applied to convert radar reflectivity into rainfall
intensity. This algorithm corrects from beam attenuation along each radial and computes
a N parameter derived from the drop size distribution N(d) in order to retrieve the rain

rate through the relation (Eq. 1):

R=a(N))'""2° (1)

where R is the rain rate, a and b are two constant and empirical coefficients and Z is
the reflectivity. Therefore the ZPHI algorithm takes into account the drop size distri-
bution variability to estimate rain rate. When the beam is above the bright band or
when the differential phase shift (¢pp) is lower than 6 “a classical Z-R relation is used.
The rainfall rate initially given in polar coordinates is then projected onto a Extended
Lambert II Cartesian grid. The horizontal interpolation is performed through Cressman
method, with a 1.33 km cut-off length (i.e., 0.66 km Cressman radius) for 1x1 km reso-
lution. Finally, the surface rain rate is estimated using a weight average of the rainfall
obtained at multiple elevations. Weights are function of the altitude of measurements,
the precipitation type (snow, hail, liquid) ' and the beam masking. For a more detailed
description of this method and of the radar see Le Bouar et al. (2008); Moreau et al.
(2009); Rysman (2013). Rainfall data evaluations have been performed by comparison

with S-Band radar observations (Diss et al., 2009) and rain gauge measurements (Moreau

IThe precipitation phase is inferred using a fuzzy logic classification that takes advantage of polariza-

tion
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et al., 2009; Rysman, 2013). Main results show that the overall quality of rain data is
good but depends on the region and the period of the year. In particular, radar data
are significantly correlated with rain gage data in the west part of the region. On the
contrary, the quality of the data is low in the north part of the radar domain (for distance
larger than 110 km from radar) and in the Po region (except the coast line). In this last
region the signal is only significantly correlated during summer months that is why we
only keep the data during this period of the year in the present study. Overall the main
problem of radar data is related to the mountain mask that forces to estimate rain at high
elevations. This leads to a large uncertainty on the estimation of surface rain rate. It is
not possible to check the data quality in the maritime part of the radar coverage because
no fine scale measurement network exists over the Mediterranean Sea. However, data are
believed to be of good quality in this region since rainfall estimation is done at very low
altitude.

The beam attenuation is corrected along each radial but the rainfall can remain under-
estimated at large distances. Other problems are specifically related to radar measurement
such as bright band effects, hardware calibration errors, anomalous propagation and re-
maining ground clutters. These various problems have been taken into account to achieve
this study.

The rainfall database extends almost continuously from March 2009 until today (only
few days of interruption). The spatial resolution is 1km? and the temporal resolution
is 5 minutes. The high spatial and temporal resolutions and the range of measurements

offer a great opportunity to study the rain processes in the region.
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Figure 1: Area covered by the radar Hydrix (elevation in color (m)). Main cities are indicated in black

and regions are indicated blue

3. Studied region

The radar is located on top of a mountain called Mont Vial (1550 m). The area
covered by the Hydrix radar range (150-km radius) encompasses the Provence to the P6
region from West to East (see Fig. 1). North of the radar domain encompasses the South
of the Alps (Ubaye / Orrenaye region) whereas south of the radar domain encompasses
the north of Mediterranean sea.

The regional topography strongly affects the rain distribution and intensity in the
Alps-Mediterranean Euroregion. Moreover rain is subject to a large seasonal variability
in this region. During winter, successive frontal disturbances impact the region because
of low pressure over the east Atlantic. During the summer the Azores high prevents large

scale disturbances in the region but, in the afternoon, because of strong temperature
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contrasts between land and sea, sea breezes tend to develop. This circulation brings
moisture over land and lifts air resulting in strong convective systems. During the fall,
the Mediterranean sea remains rather hot, which ensures large water vapor availability
in the air. These conditions associated to favorable synoptic conditions such as frontal
environment, low pressure over the Gulf of Genoa and Medicanes (Mediterranean tropical-
like cyclones) can lead to devastating organized convection during this period (e.g., Delrieu

et al., 2005; Nuissier et al., 2008).

4. Results
- Pré—Alpes
45°N
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o ) _
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Figure 2: Studied regions

As already mentioned, the topography of the region is complex. In the following analy-
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sis, the region is divided in 6 distinct sub-regions based on geophysical properties (Fig. 2).
These sub-regions are 2 plain regions (P6 and Provence), the Maritime Alps (Alpes), the
pre-Alps (Pré-Alpes), the coast (Cote) and the Mediterranean Sea (Méditerranée). In the
following, rainfall variability is investigated from small scale (diurnal cycle) to large scale
(inter-annual variability). Main features are described then possible associated mecha-

nisms are explained.

4.1. Diurnal variability

The diurnal cycle of rain is essentially controlled by meteorological parameters such
as temperature, humidity and surface fluxes such as evaporation. These meteorological
parameters and fluxes strongly depend on local features and vary during the year yet the
impact of this variability on diurnal cycle of rain is not well documented and understand.
In this section, we investigate the variability of the diurnal cycle of rain. Specifically, we
average rain rate as a function of the time of day with a resolution of 5 minutes first from
2009 to 2012 then per month for the 6 sub-regions previously defined.

Results show that the diurnal cycle is highly contrasted for the 6 sub-regions (Fig. 3).
In particular, rainfall in the coast and the Mediterranean do not show any diurnal signal
whereas the inland regions show an increase of average rain rate from 10 UTC to 22 UTC.
The maximum of rain rate in these regions occurs between 15 UTC and 1630 UTC with
a peak value three times greater than the night and early morning value. A surprising
feature is that the diurnal signal peaks at different times for different regions (pre-Alps
15 UTC, Provence 1530 UTC, Alps 16 UTC, P6 17 UTC).

The average diurnal cycle per month and per region is shown in figures 4 and 5. There
is no rain diurnal signal from October to March. During this period, rainfall is maximal
in the coast and the Mediterranean Sea (~0.12 mm/h). In April, a strong diurnal signal

is found in pre-Alps and Provence regions (peak value: 0.25 mm/h, 16 UTC). In May

10
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Figure 3: Diurnal cycle of average rain rate (mm/h/km?) from 2009 to 2012 per region. Hours are given

in UTC

and June a diurnal signal is found in every land regions and is maximal in the pre-Alps
(0.28 mm/h, 15 UTC). For July month, the diurnal cycle occurs but is weaker except for
the Po6 region (where it remains very strong 0.17 mm/h, 18 UTC). During late summer,
the diurnal signal and the overall rain accumulation is very weak. It can be noticed that
in June and July, time of the peak differs between the regions. For instance Pre-Alps
peaks first at 15 UTC, Provence and Alps peak at 1530 UTC and 16 UTC and Po peaks
at 18 UTC.

The highlighted diurnal cycle can be compared with results of Mandapaka et al. (2012)
(Switzerland) and Gladich et al. (2011) (Italy). The region studied by Mandapaka et al.
(2012) correspond to the Central Alps and can be mainly compared with the Alps region
of our study. Mandapaka et al. (2012) revealed an important peak in rain accumulation
(about 0.2 mm/h) during summer from 10 UTC to 24 UTC similar with our results.

During other seasons, the diurnal cycle is rather flat and the average value is about
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Figure 4: Diurnal cycle of average rain rate (mm/h/km?) per region and per month (January-June)

0.05 mm/h again similar with our results. They also showed that the diurnal cycle in the
Central Alps is mainly related to the local orographic forcing. Gladich et al. (2011) studied
a region in southeastern very similar to the Euroregion Alps-Mediterranean. They found
an increase in rainfall accumulation from 9 UTC to 24 UTC in annual average in this
region (peak value of 0.25 mm/h) that is similar with our results. They also highlighted
two distinct peaks in the journey (13 UTC and 21 UTC) that we did not noticed.
Overall, these results highlight that, during winter, rainfall is not driven by diurnal
processes. During summer, the temperature contrast between land and sea can be im-
portant. It generates sea breezes, which bring moist air from the Mediterranean. Then
the warm air rises over land and because the warming of land tends to cause atmospheric
instability, convective cells develop. This process is very efficient because the rain rate

begins to increase as soon as 10 UTC in the investigated region. The peak value is found
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Figure 5: Diurnal cycle of average rain rate (mm/h/km?) per region and per month (July-December)

about 3 hours after the sun maximal elevation. Results also show that in April, the diur-
nal cycle is strong in pre-Alps and Provence regions but weak in Alps. From May to July,
the diurnal cycle in Provence is getting gradually weaker, while the diurnal cycles in Alps
and Po regions gains strength. This behavior could be partially related to the altitude
of regions. Regions with low average altitudes (Provence) warm up earlier in the season
(April) than regions with high average altitudes (i.e., Alps). Therefore convective activity
is more likely earlier in season for Provence than for Alps. The diminution of diurnal
signal in Provence from spring to summer could be related to anticyclonic conditions
found during summer months. These conditions tend to inhibit convection and could
explain why peak is weaker during this season in Provence. Other land regions present
higher peak value during this season probably because they have a steeper orographic

more favorable to convective activity during summer.
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Results also show that during June and July, the diurnal cycle peaks at different times
for different land regions. This behavior could be related to the proximity of convective
areas to the sea. Indeed, as already mentioned, during summer, a sea breeze regime
develops in the afternoon and progress from the coast to inland regions. Therefore close-
to-sea regions (i.e., Provence and pre-Alps) present a peak in early afternoon on the
contrary to far-from-sea regions (i.e., Alps). Concerning Po region, which has a part close
to the sea and a part far from the sea, we see in figure 9 that intense events (i.e., convective
events) occur in the north part of this region thus far from the sea. It could explain why
the diurnal cycle peaks late in the afternoon in this region.

A secondary peak occurs in the early morning in coastal and Mediterranean regions
from August to November. Note that this peak is not always significant probably because
other variabilities can hide this signal. This surprising effect has already been noticed
for various regions in the world: in California (Landin and Bosart, 1989), in Japan (Oki
and Musiake, 1994) and in Scotland (Svensson and Jakob, 2002) and might be related
to both the cooling of air during night and a land breeze convergence along the coast.
The land breeze hypothesis is reinforced by the fact that the peak occurs only during
late summer and fall, period where the Mediterranean is warmer than the land. Finally,
a complementary analysis (not shown) revealed that wind shear from 0 to 6 km (i.e., ~

land breeze) is strongly correlated to rainfall from 0 UTC to 6 UTC (Rysman, 2013).
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4.2. Seasonal variability

In this section, we investigate the seasonal variability of precipitation in terms of

accumulation, occurrence and extreme events from 2009 to 2012.

4.2.1. Daily rain accumulation

The daily rainfall accumulation per month shows up as a very contrasted pattern
spatially and temporally (Fig. 6 (a) and (b)). Overall the rainfall accumulation lies
between 0 and 7 mm/d with a strong variability between regions. In particular the
foothills of the extreme south of the Alps facing the Mediterranean show very important
daily rainfall accumulation. It is a first indication of the impact of both the Mediterranean
sea and the Alps in the rainfall distribution and intensity. Figure 6 (a) and (b) also
reveals a displacement of rain from sea to land during the year: during fall and winter
months the rainfall maximal accumulations are mainly located in the south of the region
but from April to September the rainfall maximal accumulations move inland. This
displacement has also been noticed by Frei and Schéar (1998); Funatsu et al. (2009) and
appears in the whole northern part of the Mediterranean region (see figure 2 in Nastos
et al. (2013)). Specifically, during the fall (October-December) and winter (January-
March), rain maxima occur over the sea and over the coast (typical value is 4 mm/day
and a maximum in November of about 7 mm/day). During spring (April-June), rain
occurs mainly in Provence and pre-Alps regions (between 4 and 5 mm/day). The summer
season (July-September) is very dry (less than 2 mm/d). Every region except the Alps
exhibits a bimodal regime with maxima during spring and fall. In Alps, very low rain
amount is registered all along the year without a marked annual cycle.

These results are consistent in terms of location and rain amount with those of Frei
and Schér (1998) established with rain-gauge measurements. Measurements obtained for

the Mediterranean Sea can be compared with satellite observations. Average daily rain
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accumulation given by Global Precipitation Climatology Project (GPCP) (Adler et al.,
2003) is about 2 mm/d (annual average), which is in agreement with our measurements.

These results highlight the small scale variability of rainfall accumulation over the
region but also the regional dependency of rain. For example, in June, the rain accu-
mulation is lower than 1 mm/d over the Mediterranean but larger than 4 mm/d over
the Provence located a few kilometers to the North. Results also highlight a rain accu-
mulation significantly higher in November compared to other months. The explanation
of this behavior is first that during the fall, there are lot of atmospheric perturbations
that travel in this region on the contrary to summer season where atmospheric conditions
are mainly anticyclonic. These atmospheric perturbations are thus favorable to heavy
rainfall. Moreover, during summer, the Mediterranean warms up and gains lot of energy
that is released in the fall when temperature is higher in the Mediterranean sea than in
the land. The rain accumulation is higher in November compared to other fall months
probably because during this month conditions are optimal: Mediterranean sea is warm
and there are lot of atmospheric fronts that cross the region. Results also show that the
rain maxima are observed over the foothills of the southern side of the Alps. It is due to
the proximity to the source of moisture and to the steepness of this region. The shape
of this mountainous region also appears to decisively impact the rain distribution. It is
confirmed by Watson and Lane (2012) who showed numerically that concave shape for
a mountain barrier tends to create surface air confluence and, as observed here, increase
precipitation on each ridge arm.

To investigate the relationship between elevation and daily rain accumulation, we
computed a density plot of daily rain accumulation versus elevation over land per month
(Fig. 7). The correlation is clear during summer up to 2000 m. On average the rain

accumulation increases by 0.5 mm/d/km. During winter and spring a relation exists but
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only up to about 1000 m (increase of about 1 mm/d/km). Moreover the relation is not
as clear as for summer. During the fall no clear relation can be found.

During summer the strong correlation of rain with elevation confirmed the typical
scheme of the air mass that rises and condensates on mountain foothills. During this
season, because of the anticyclonic conditions, it is one main mechanism to produce rain.
During the other seasons these results suggest that elevation is not the only driver of

Iintense rains.
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bars correspond to standard deviation over the region per month. (b) Daily rain accumulation (mm/d)
averaged per month. The section without data is due to a mask from an antenna located close to the

radar
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4.2.2. Rain occurrence

The number of rainy day (i.e., a day for which rain occurs) show a strong seasonal
variability for every region (Fig. 8 (a) and (b)). During the year, it rains from 5 (August)
to 20 days (December to May). There is a displacement of rain occurrence from sea to
land during the year. During summer very few rainy days occurs in the region. Over the
Mediterranean and the coast, the number of rainy day is maximal between December and
March (~15 days) and minimal in August (<5 days) (Fig. 8 (a)). In the Provence and
pre-Alps, the occurrence is maximum between March and May (more than 20 rainy days
in May for the pre-Alps) and minimum in August (5-10 days). In the Alps, the maximum
occurs in May (15-20 days), no clear minimum is detected during the year and there is a
significant number of rain events in summer compared with other regions.

It is worth comparing these figures with figures 6 and 8. Indeed months with higher
daily rain accumulation do not always correspond to months with higher number of rainy
days. This result is particularly clear for bar plots (Fig. 6 (a) and 8 (b)). For example
May is a very rainy month but with a overall rain amount rather weak compared with
November. It means that rain processes over the region are different during the year.
During spring, most of meteorological events are frontal systems whereas in the fall most
of meteorological events are organized deep convective systems. During summer, the rain
accumulation is very weak for the Mediterranean sea nevertheless few rain events occur

in this region (Fig. 8).
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Figure 8: (a) Bar plot of number of rainy day per region and per month. The green bars correspond to
standard deviation over the region per month. (b) Number of rainy day per month. Straight lines can

be seen on these maps. They are related to airways
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4.2.3. Extreme rain events

In the following, we study the extreme events both in terms of instantaneous rain rate
and in terms of daily rain accumulation. This distinction is valuable because it gives us
the possibility to detect regions prone to meteorological extreme events (MEE) (i.e., high
intensity rain events) and regions prone to hydrological extreme events (HEE) (i.e., high
impact rain events). The MEE refers to heavy rainfall events such as thunderstorms, the
HEE refers to rainfall events with important daily accumulations that can trigger floods.
Obviously a rainfall event can be both a MEE and a HEE. Specifically, the area is divided
in pixels of 4km? and for each pixel the probability distribution function (PDF) of rain
rate and daily rain accumulation is computed. We select the value corresponding to the
99.99th quantile (Q99.99) of rain rate PDF and to the 99th quantile (Q99) for daily rain
accumulation PDF.

Figure 9 (a) and (b) show the location of MEE. The MEE occur between April and
August (rain rate above 160 mm/h). Regions with the highest probability to be struck
by MEE are located inland and especially over the foothills of the Alps. The probability
of MEE is moderate during the fall on Mediterranean and the coast. The probability of
MEE is very weak everywhere between December and March.

The most extreme rain events of the Alps-Mediterranean Euroregion are related to
convective cells. It partially explains the observed pattern in figure 9. The maxima are
very localized highlighting the impact of local forcing (topography, convergence zone) in
this region, which strongly controls the location of very intense rainfall.

During late summer and the fall, convective rains occur mainly on sea and coast be-
cause of the strong contrast between warm sea and cold land. Some studies on neighbour-
ing regions confirm this interpretation: Funatsu et al. (2009), using satellite instrument

and Holt et al. (2001), using lightning activity measurements.
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Figure 9: (a) Bar plot of rain rate (mm/h) corresponding to Q99.99 of MEE per region and per month.
The green bars correspond to standard deviation per region and per month. (b) Rain rate (mm/h)
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We also study HEE in order to highlight the regions frequently impacted by important
daily rain accumulation (i.e., regions with a potential risk of flood) (Fig. 10 (a) and (b)).
The coast and the Mediterranean show a strong seasonal signal with a maximum in
January (~40 mm/d) and minimum in August (<10 mm/d) whereas pre-Alps, Alps and
Provence do not show any seasonal cycle. For the pre-Alps the average value is about
25 mm/d, for the Provence about 20 mm/d and for the Alps about 10 mm/d. The maxima
are less localized for HEE than for MEE.

No pronounced seasonal cycle occurs on land for HEE. Nevertheless, previous sections
showed that other parameters (accumulation, number of rainy days and MEE) have a sea-
sonal cycle. A possible explanation is that during winter, frontal precipitation is moderate
in intensity but has a long duration, which implies important rain accumulation. During
summer frontal systems are rare but convective activity triggers heavy precipitation with
on relatively short duration resulting in an important accumulation.

We compute a scatter plot of MEE versus HEE per month to investigate the relation-
ship between both variables (Fig. 11). The correlation is clear during the fall. Because
HEE are related to rainy events with strong hydrological impact whereas MEE are related
to rainy events with strong intensity, the scatter plot reveals that during the fall some
regions (in particular coastal regions) are both prone to heavy MEE and heavy HEE.
This explains the frequent floods in these regions (for instance Nice, 1-6 November 2012).
During spring and summer the correlation exists but is not as clear as in the fall. During

winter, no obvious relationship is found.
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4.3. Inter-annual variability

The last aspect explored is the inter-annual variability of rain intensity and distribution
from 2009 and 2012. To this aim, we compute Hovmoller diagrams and ensure that the
spatial axis of Hovméller diagram is perpendicular to the coast (i.e., SW-NE direction)
as we showed in previous sections that the main seasonal variability corresponds to the

sea-land displacement of rain.

4.8.1. Daily rain accumulation

Figure 12 (a) shows the Hovmoller diagram for daily rain accumulation. The annual
cycle shows a maximum during the fall (October-November), a maximum during the
winter (between January and April) and a minimum during summer (July-August). The
maxima are mainly located along the coast except for January 2012 where a maximum
value is observed in the Mediterranean Sea region. For the temporal period investigated,
the main maximum corresponds to the fall 2010 and January 2012 with rain accumulation
higher than 4.5 mm/d. Overall the position of maxima of rain accumulation is rather
constant over the year during the four years investigated but intensity varies strongly
(e.g., fall 2009 vs fall 2010). The migration of rain to the North is only significant in 2009
and 2010 and the summer 2011 and 2012 appear very dry (nearly no rain in July 2012).

No clear tendency is found.

4.8.2. Rain occurrence

The Hovmoller diagram for number of rainy days is shown in figure 12 (b). The
seasonal cycle is rather clear: as for rain accumulation, the maxima are found during
the fall and winter (from October to March) (more than 20 days) and the minimum
during summer (July-August). Both annual minimum and maximum are located over the

Mediterranean. During the 4 years, it rained at least 5 days per month. Year 2011 is
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noticeable with very few rainy days and without a maximum during the fall. The inter
annual variability is low: the position of maxima (fall and winter) is rather constant so
is the minimum (summer). Nevertheless the maximum during the fall does not always
occur.

The comparison between the Hovmoller diagram for daily rain accumulation and rain
occurrence reveals that both parameters are not always correlated. For example, the local
maxima of rain accumulation during the fall 2011 is related to few rainy days meaning
that only few rain events provided a large amount of rain. On the contrary strong rain
accumulation during winter and fall 2010 is related to a local maximum of rainy days.
Moreover the position of maxima are different: in the coast region for rain accumulation
and in the Mediterranean Sea region for rain occurrence. Finally, once again no tendency

is observed during the four years of the analysis.
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Figure 12: Hovmoller diagram for (a) daily rain accumulation (mm/d) and (b) number of rainy day per

month. The x-axis corresponds to a direction parallel to the coast. The black line symbolized the coast
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4.8.53. Extreme rain events

A pronounced seasonal cycle is found for the MEE (Fig. 13 (a)). The main pattern
observed is the displacement of MEE from sea to land during the year related, as already
discussed, to convective rain. A maximum is found during the late spring over the North
part of the region and a secondary weaker maximum is found over the Mediterranean
during the fall. The minima of MEE are found over the Mediterranean during spring and
over the land during winter. The inter-annual variability is high: the intensity of the late
spring maxima decreases between 2009 (>60 mm/h) and 2011 (~35 mm/h). In 2012 no
late spring maximum is found. The maximum over sea during the fall occurs every year
but varies in intensity: it has a higher value in 2010 (~50 mm/h) than other years (~35
mm/h). Overall the position of maxima is constant year after year (expect during spring
2012). The tendency observed for these four years is a decrease of maximal intensity over
land.

Figure 13 (b) shows a Hovmoller of HEE. The seasonal cycle is not regular probably
meaning that HEE are less correlated with seasonal cycle than MEE. A minimum is found
in summer (<10 mm/d). The maxima occur between the fall and early spring along the
coast. Secondary maximum occurs during late spring in the north of the region. It is not
surprising to find maxima along the coast where thermal contrast are the highest. The
location of maxima remains constant during the 3 years nevertheless intensity of those
maxima is variable. In particular 2011 and 2012 have a summer with few HEE. The
period where most HEE occurred is the fall 2011. These events are responsible of floods
over the Nice region (1-6 November). No obvious tendency is found over the 4 years. A
striking feature is highlight when comparing figures 13 and 13: if the pattern is rather
similar in 2009 for both parameters, the pattern is reverse in 2010 and 2011. Specifically,
the HEE displace from sea to land between January and June whereas the MEE displace
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from land to sea between June and December.

We showed that inter-annual variability of daily rain accumulation, rain occurrence,
MEE and HEE is much more important on land than on sea. It shows that the land is
much more sensitive to processes with small temporal scales whereas sea is only affected
by long term tendencies thank to its inertia. Another point is that maxima are located
along the coast for rain accumulation and HEE, over the land for MEE and over the sea
for rain occurrence. It means that, for rain accumulation and HEE, the strong contrast
between land and sea is an important factor. For MEE, the main factor is the orography
and seasonal warming of land. Finally for rain occurrence, the main factor might be the

moisture brings by the Mediterranean.
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Figure 13: Hovmoller diagram for (a) rain rate (mm/h) corresponding to Q99.99 of MEE and (b) rain
daily amount (mm/d) corresponding to Q99 of HEE per month. The x-axis corresponds to a direction

parallel to the coast. The black line symbolized the coast
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5. Conclusion

The aim of the paper was to characterize the local scale variability of rainfall distribu-
tion and intensity in the Alps-Mediterranean Euroregion. We analyzed a 4-year rainfall
time series measured by an X-band polarimetric and Doppler radar called Hydrix. This
radar presents a spatial resolution of 1 km and a temporal resolution of 5 minutes and
is located close to Nice, France. Specifically, the radar range encompasses 6 sub-regions:
two plain regions (P6 and Provence), the Maritime Alps, the pre-Alps, the coast and the
Mediterranean sea.

In this study, we described the rainfall variability from small scale (diurnal cycle) to
large scale (inter-annual variability) with a particular attention given to extreme events.
At small temporal scale, we showed that the diurnal cycle occurs during summer in land
regions. In particular, the maximal rain accumulation occurs between 10 and 22 UTC and
is related to convective processes. We also detected a secondary peak in the early morning
for regions close to the sea during fall and winter. This peak is probably the signature of
a land breeze convergence along the coast. The exact time of the afternoon peak depends
to the proximity from the sea and the month of the year. Moreover the intensity of
the peak is higher in the Provence in the spring than during summer on the contrary
to the Alps where the peak intensity gets in strength from May to July. The behavior
of the diurnal cycle in the Provence could be related to the early warming of the land
(in comparison to mountain area) during spring then the establishment of anticyclonic
conditions during summer that attenuates the intensity of the peak. For the Alps, the
increase of the peak intensity could be related both to the warming of this region and the
orographic convection that lead to heavy rain in the afternoon during summer.

At seasonal scale, we studied the variability of daily rain accumulation, rainy days

occurrence and extreme rain events. The main seasonal variability is related to the rain
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displacement from land to sea between late spring and fall. Overall, November is the most
favorable month to important rainfall accumulation but May is the month where rain is
the more likely to occur and June is the most favorable month to MEE. Moreover regions
prone to MEE are very localized and are mainly located in the pre-Alps and Po regions.
Regions impacted by the HEE are the coast, the south of the Alps and the Mediterranean
Sea. We also showed that during fall months coastal regions are prone to heavy HEE and
heavy MEE thus likely to important floods. We also studied the relationship between daily
rain accumulation and topography elevation. Moreover results show linear relationship
between both parameters during summer months from 0 to 1500 m indicating that rainy
events are mainly driven by orographic forcing during this period.

The last part of the study focus on the inter-annual variability. The time series showed
a moderate inter-annual variability in terms of daily rain accumulation and extreme rain
events in terms of impact and an important variability of the number of rainy days and
MEE. In particular the years 2009 and 2010 showed a strong probability of MEE compared
to 2011 and 2012. We also showed that the position of maxima for the various parameters
depends on the time of the year and on the parameter. The position of the maxima
can possibly be explained by the regional properties (for instance land region warms up
quickly in summer and thus are more favorable to MEE than maritime regions). The next
step of the analysis of inter-annual variability will be to explain its origin. Preliminary
results using WRF (Weather Research and Forecasting) model outputs suggests that this
variability is mainly related to three meteorological parameters: potential vorticity at 250
hPa and 500 hPa, pressure in the whole troposphere and wind direction.

This analysis highlighted the extremely high rain variability over a complex region.
The analysis of rainfall at very small scale in a mountainous region and over the sea is

new. Results showed that rain events can be very localized, which makes them difficult
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to represent in models with coarse resolution. The results of this study can be used to
evaluate downscaled or small scale models and in particular to test if each component
of rainfall (accumulation, extreme) are well reproduced. These results can also be used
to identify regions where the probability of extreme rain events is maximum in order
to deploy rain gages or mobile stations. The diurnal cycle section can also be used to
evaluate numerical weather prediction models and underlying parametrization schemes.
The methodologies followed in this paper are transposable to other radars. This study has
been conducted for some given temporal scales (daily, seasonal, annual). A complementary
analysis has also been conducted using the same dataset to analyze relationship between
these scales (Rysman et al., 2013).

Future works will be done to understand meso and large scales processes that lead to
intense precipitation in the region. In particular we will use meteorological parameters
(e.g., humidity flux and CAPE) to characterize their impact on precipitation intensity
and to explain some of the feature that we characterized in this study. Moreover as long
as the database will extend, it will be interesting to check if the highlighted patterns in

the inter-annual variability section are recurrent.
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Space-time variability of the rainfall over the western Mediterranean
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[11 This study aims at better understanding the space-time statistical properties of rain
over a Mediterranean region. To this end we analyzed temporal, spatial, and
spatio-temporal spectra of rain field maps provided by an X-band radar situated in the
southeast part of France. The database extends from 2009 to 2012 and has a spatial and
temporal resolution of 1 km? and 5 min. The analysis highlights several scaling regimes,
which are interpreted in terms of meteorological structures (convective cells, mesoscale
structures, and midlatitude cyclones). The analysis of spectra per month confirms the
dependency of the spectral signature to the underlying meteorological process.
Nevertheless, our results also reveal that for a given range of scales (20—45 min in time
and 7-20 km in space), spectral slope is monthly invariant. It means that rain behaves
identically, in terms of scaling, whatever the mechanism that generated it (convection,
front). Moreover, spectral analysis shows that the temporal decorrelation scale is 10 days,
which can possibly be related to the longest lifetime of a meteorological phenomenon in
the region (i.e., about 10 days). An approach to compute the scaling anisotropy between
space and time is proposed. It reveals that, over two distinct ranges of scales (7-20
km/20-45 min and 20-70 km/45 min—3 h), the scaling anisotropic coefficient is equal to
2. It also reveals that the ratio of spectral slope of 2-D angle averaged spatial spectrum
versus 1-D temporal spectrum is equal to 1 over these ranges of scales. It suggests a
similarity in the second-order properties (e.g., correlation) of temporal and spatial rain
field. All these results are important to better understand rainfall statistical behavior and
could also be used for the development of downscaling schemes and the validation of

numerical weather models.

Citation: Rysman, J.-F., S. Verrier, Y. Lemaitre, and E. Moreau, (2013), Space-time variability of the rainfall over the western
Mediterranean region: A statistical analysis, J. Geophys. Res. Atmos., 118, doi:10.1002/jgrd.50656.

1. Introduction

[2] Rainfall processes in the western part of the Mediter-
ranean region are characterized by an important spatial and
temporal variability. Because of its latitude (between 36°N
and 44°N), the region is affected both by the midlatitude
low-pressure belt and by the subtropical highs. In particu-
lar, during winter, the region is constantly affected by frontal
precipitations generated by midlatitude disturbances. During
the summer, the weather is drier because of the Azores anti-
cyclone. Nevertheless, deep convection frequently occurs
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during the afternoon [Funatsu et al., 2009]. Other fac-
tors such as North Atlantic Oscillation, convergence zones,
and mountains influence the precipitation of this region
[see Boudevillain et al., 2009]. The western Mediterranean
region has also one of the world’s highest density of cyclo-
genesis [Pettersen, 1956; Hoskins and Hodges, 2002; Wernli
and Schwierz, 2006].

[3] Allthese processes influence the rainfall and can cause
dryness or severe floods over this region. For instance, the
Draguignan region in the south of France was affected by
a recent flood (15-16 June 2010) that caused 20 casual-
ties and damages estimated at more than 500 million euros
[Moreau and Roumagnac, 2010]. Since more than 150 mil-
lions people live in the Mediterranean region, study and
prevention of such disasters are crucial. For this purpose,
an X-band polarimetric and Doppler radar called Hydrix has
been installed close to Nice (southeastern France) in 2007
in the frame of FRAMEA project (Flood forecasting using
Radars in Alpine and Mediterranean Areas) [7estud et al.,
2007]. This radar measures rain with spatial and temporal
resolutions of respectively, 1 km? and 5 min. The established
database extends from 2009 to 2012. The high resolution and
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wide temporal extension of measurements associated to the
diversity of rainfall processes found in this region make this
data set particularly valuable and gives the possibility to ana-
lyze statistically the space-time variability of precipitation
under various meteorological conditions.

[4] Every meteorological process from the synoptic scale
to the scale of droplets formation impacts the temporal and
spatial characteristics of rain. Thus, precipitation involve a
large spectrum of phenomena whose respective contribu-
tions are extremely difficult to diagnose and for some of
them to forecast. However, numerous authors [Fraedrich
and Larnder, 1993; Olsson et al., 1993; Tessier et al.,
1993; Fabry, 1996; Over and Gupta, 1996; Deidda, 1999;
Nykanen and Harris, 2003; Lovejoy and Schertzer, 2008;
Mandapaka et al., 2009; Verrier et al., 2011] showed
that despite this complexity, rainfall variability is charac-
terized by an empirical scale-invariance. Scale-invariance
(or self-similarity) implies that the statistical moments of
rainfall follow a power law whose exponent remains con-
stant over a range of scales. Moreover, several studies [Over
and Gupta, 1994, 1996; Perica and Foufoula-Georgiou,
1996; Harris et al., 1996; Purdy et al., 2001; Nykanen and
Harris, 2003; Nykanen, 2008] showed that various scal-
ing exponents are influenced by the implied meteorological
processes (synoptic weather, CAPE, orography).

[s] In this context, this paper aims at investigating statis-
tically the spatial and temporal variability of rain in terms
of meteorological processes over the western Mediterranean
region. Understanding of the space-time variability of rain-
fall over various ranges of scales is particularly valuable
for meteorologists and hydrologists either to analyze the
involved processes or to develop downscaling methods for
local rain estimate from space-borne observations or large-
scale numerical models [see Olsson, 1998; Biaou, 2004;
Rebora et al., 2006].

[6] The paper is organized as follows. Section 2 presents
the data set used in this study. Section 3 introduces the
analysis tools. Section 4 highlights the main characteris-
tics of the precipitation observed by the radar. First, we
present and interpret in terms of meteorological processes
the one-dimensional temporal and spatial spectra of rain-
fall. Then we analyze the spatio-temporal field by computing
two-dimensional space-time spectra and scaling anisotropy
coefficient. The discussion and conclusion are given in
section 6.

2. Data

[7] The rainfall dataset is derived from radar measure-
ments performed by an X-band polarimetric and Doppler
radar, called Hydrix, located at Mont Vial (1500 m) close to
Nice in the southeastern France (Figurel). Technical infor-
mation about this radar can be found in Le Bouar et al.
[2008] and Moreau et al. [2009]. In order to convert the
radar reflectivity (i.e., the reflected electromagnetic signal)
into rainfall intensity, the ZPHI algorithm [Testud et al.,
2000] is applied. This algorithm corrects from beam attenu-
ation along each radial and then computes the N, parameter
derived from the drop size distribution N(d) in order to
retrieve the rain rate through the relation (equation (1)):

R=a(Np)""2 )

where R is the rain rate (mm/h), a and b are two constant
empirical coefficients, and Z is the reflectivity (dBz). An esti-
mation of rain at ground is performed using a weight average
of the rainfall obtained at multiple elevations. Weights take
into account the altitude of measurements, the precipitation
phase, and the beam masking. For a more detailed descrip-
tion of this method. see Le Bouar et al. [2008]. Rainfall
data validation has been performed by comparison with S-
band radar observations [Diss et al., 2009] and rain gage
measurements [Moreau et al., 2009].

[8] The rainfall database extends continuously from
March 2009 until today. The spatial resolution is 1 x 1 km
and the temporal resolution is 5 min. Most of interruptions
last only a few hours (the longest six interruptions lasted
between 3 and 7 days). In order to get a regular sampling,
linear interpolation was performed for interruptions shorter
than 1 h and rain was set to zero for interruptions longer
than 1 h. This method does not impact significantly the sta-
tistical properties because missing data represent less than
5% of the full time series. Another issue comes from the
radar signal attenuation with distance. Indeed, in spite of
the correction of radar attenuation along each radial beam,
the rainfall measurement can be affected by remaining atten-
uation in case of strong rain. As a result, in order to minimize
errors on the highlighted rainfall statistical properties, radar
measurements are restricted to a 100 km radius.

3. Scaling Behavior

[9] As discussed above, numerous authors demonstrated
the presence of scale invariance in various meteorological
fields. This section describes the spectral analysis, which
permits to highlight the scaling behavior of rain and shows
how to link scaling properties and meteorological processes.

3.1. Spectral Analysis

[10] Spectral analysis, just like other tools such as auto-
correlation and variograms [see Creutin and Obled, 1982;
Lebel et al., 1987; Berne et al., 2004; Barros et al., 2004;
Berne et al., 2009; Kirstetter et al., 2010; Molinié et al.,
2012; Mandapaka et al., 2012], allows to investigate the
second-order properties of a field. It has been shown that if
a physical process presents a scale-invariance in the time or
space domain, its power spectral density exhibits a power
law behavior in the frequency domain (equation (2)):

PN ~fP~ TP @)

where f'is the frequency and T the period.

[11] Decrease of P(f) with frequency is related to the
increase of the mean variance with period. The 8 value
shows how fast this increase is. In other words, it shows how
fast the autocorrelation (the autocorrelation is the Fourier
transform of the power spectral density) decreases with lag.
The faster the autocorrelation decreases, the lower the §
value is. In the limit, a white noise has a 8 exponent equal to
zero whereas a highly correlated process has a high 8 value.
A way to understand this concept is to consider a Brownian
motion. For example, a Brownian motion is highly corre-
lated at a given time ¢+ 1 with time ¢ and is less and less
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Figure 1. Area covered by the radar Hydrix.

correlated as far as the lag increases. As a result, mean vari-
ance at lag(1l) is lower than mean variance at lag(n > 1).
Moreover, if diffusivity coefficient associated to a Brownian
motion is very important, then the autocorrelation decreases
strongly with lag and the spectral slope is low.

[12] The power law behavior of power spectral density
has been widely used to highlight the scaling behavior of
various geophysical fields such as morphology of fractured
rock surfaces [Schmitt and Scholz, 1995], wind and tempera-
ture [Gage and Nastrom, 1986] or radar reflectivity [Tessier
et al., 1993]. Concerning rainfall, temporal [Fraedrich and
Larnder, 1993] and spatial [Mandapaka et al., 2009] spec-
tral analysis revealed a scaling behavior over a wide range
of scales.

[13] No theory fully explains the observed scaling
behavior of rain, but because rain is strongly coupled with
wind, the rainfall scaling behavior could be related to the
theory of turbulent fields [see Kolmogorov, 1941; Obukhov,
1949; Corrsin, 1951; Kolmogorov, 1962]. In the framework
of this theory, Kolmogorov showed in 1941, that the spec-
trum of velocity increments within an isotropic turbulent
flow has a B exponent equal to 5/3. Later, Corrsin and
Obukhov showed that the spectrum of the concentration of
a passive scalar is also scaling with the same 5/3 exponent.
For a more detailed discussion about rain and turbulence, see
Lovejoy and Schertzer [2008].

[14] Space and time are not independent for rainfall pro-
cesses. For example, a rain cell advected by winds induces
a space and time relationship. It is why we conducted
a space-time spectral analysis. Indeed, 2-D analysis high-
lights the relations between space and time in the frequency
domain through their respective scaling behavior and gives
information about the space-time characteristics of a given
meteorological situation in the real space.

[15] In the present study, the B spectral exponent is com-
puted by performing a linear regression of the logarithm of
the frequency versus the logarithm of the power spectral
density over a range of scales (temporal or spatial).

[16] In this section, we explained that the value of the
exponent of the power law depends on the mean variance
between scales. In the next section, we explain that it is
possible to link this exponent and the scaling regimes to
meteorological processes.

3.2. Scaling Properties and Meteorological Processes

[17] The main objective of this section is to relate empiri-
cal scaling behavior of rainfall to meteorological processes.

[18] First, we have to overcome some difficulties related
to rainfall behavior. Indeed, the rainfall is very often inter-
mittent. It means that the measured signal is the superposi-
tion of the rain signal and the so-called support (meaning the
combination of rain and no rain). These two components of
the spectrum cannot be easily separated. The only way to get
the intrinsic statistical properties of the rain is to extract and
to analyze the rainfall signal only for periods of continuous
rain. If we do not, the support impacts the spectra as shown
by de Montera et al. [2009] and Verrier et al. [2011]. In par-
ticular, these authors showed that dry periods in time series
of rain tend to decrease spectral slope. These dry periods are
governed by physical processes. For instance, gravity waves
can produce periodic patterns of rain/no rain areas. Obvi-
ously, this has a signature on the support. Thus, the support
itself is related to the underlying physical processes. In this
study we kept the full time series including the zero rain data,
i.e., both rain and support signature.

[19] The instrumental approach to measure rainfall is also
important: for example, radar measurements have a decreas-
ing spatial resolution with distance because of the increasing

Table 1. Spatial and Temporal Typical Scales Depending on Rossby Number

Meteorological Scale Rossby Number  Spatial Scale ~ Temporal Scale
Front ~ 107! 1000 km 30h
Mesoscale convective system ~1 100 km 3h
Storm ~ 10 10 km 15 min
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Figure 2. Energy spectral density versus temporal period
in a log-log plot.

beam width. It means that the analysis of small scales must
be handled with care and that a critical eye on results is
important before any conclusion. Concerning radar, another
problem appears when the freezing level is at low altitude
because radar does not measure rain anymore but snow.
Therefore, the question is as follows: Are snow and rain
equivalent in terms of scaling properties? Fabry [1996]
showed that snow and rain have a different scaling behavior
but for very small scales (~100 m and ~10 sec) compared
to the resolutions considered in this study.

[20] Eventually, various other processes can impact rain-
fall scaling behavior such as instrumental artifact or noise,
which must be taken into account.

[21] Purdy et al. [2001], Nykanen and Harris [2003],
and Nykanen [2008] showed experimentally that the B
spectral exponent depends of the meteorological processes.
They showed in particular that rain events associated to
convective processes have higher 8 exponents than those
associated to stratiform processes. Thus, it means that the
scaling regimes of rainfall spectra could be explained by the
underlying dynamical processes that generate rain and that
we need to know the typical scales of these processes. A
possibility is to observe the typical scales of meteorological
processes that occur over the studied region as did Fraedrich
and Larnder [1993], Olsson et al. [1993], and Fabry [1996].

[22] It is also possible to estimate the typical scales of
these processes through a scale analysis of the equations
of motion. The horizontal motions are governed by the
horizontal momentum equations. If the viscosity terms are
neglected, the horizontal projection on the x axis is

du 1 0P
CARARYT
where u, v is the horizontal velocity, P the pressure, p the
atmospheric density, and f'the Coriolis factor.
[23] The Rossby number allowing this scale analysis is
defined by the ratio between the acceleration and the Coriolis

force:
_duldt U
ol
where U is the characteristic horizontal velocity and L

is the characteristic horizontal dimension (for details, see
Holton [1992]). It characterizes the influence on motion of

Ro

the Earth’s rotation with respect to other processes. At the
Mediterranean latitude, typical values for wind velocity and
Coriolis factor are U ~ 10 m/s and f, ~ 10* 57!, There-
fore, typical temporal and spatial scales of meteorological
processes with respect to Rossby value can be estimated
(see Orlanski [1975], Atkinson [1981] and Table 1). A high
value of the Rossby number (order of magnitude ~10) cor-
responds to storm scale (or convective scale). It is the size
of isolated thunderstorms with typical temporal and spa-
tial scales of about 15 min and 10 km, respectively. A low
value of the Rossby number (OoM ~0.1) corresponds to
synoptic scales (midlatitude cyclones) with typical tempo-
ral and spatial scales of 30 h and 1000 km. Intermediate
values of the Rossby number (OoM ~1) correspond to the
mesoscale (convective clusters) with typical temporal and
spatial scales of 3 h and 100 km. Since for these different
scales the primary forces (Coriolis, pressure, gravity,...) and
thus the associated dynamical processes are not the same, we
might expect the corresponding rainy structures to show dif-
ferent statistical properties. If we now make the hypothesis
that a constant slope (i.e., a scaling regime) is associated to a
dynamical process, breaks are expected in the spectra, each
break giving roughly the typical scale of the rainfall process.
Therefore, we can link the different scale ranges in space and
in time of the spectra with meteorological processes.

4. One Dimensional Spectral Analysis

[24] As explained in the introduction, the first part of
this work is devoted to one-dimensional analyses for time
and space separately. The power spectral density of rain-
fall is computed and compared to previous works. Then
the identify scaling regimes are interpreted in terms of
meteorological processes.

4.1. Temporal Analysis

[25] The temporal power spectral density is obtained as
follows: each radar map (resolution 1 x 1 km) is uniformly
averaged on a grid with a resolution of 5 km*. Then, for each
grid box, the temporal Fourier transform (5 min resolution)
is computed. Finally the mean of all the temporal spectra
obtained is computed.

January
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November
December
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Fall

P(w)

o
o L7 = Summer
i ')ﬁ!’:,‘wﬁgfﬁxf
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A

1day 10 days

Period

20min45min  3h

Figure 3. Energy spectral density versus temporal period
in a log-log plot by month.
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Table 2. Temporal Spectral Slopes for Winter, Summer, and Fall
Per Scaling Range

Season 20-45 min 45 min-3 h 3 h-1 day 1-10 days
Winter 149 +£0.05 1354+0.09 1.19+£023 0.67 £ 0.3
Summer ~ 1.49 £ 0.05 1.01 £ 0.02 0.7 £ 0.07 0.12 £ 0.06
Fall 1.11 £0.13 1.06 £0.11  0.97 £0.18 0.67 £ 0.3

[26] The aggregation results in increasing correlation
(organization) within the field as shown by Olsson et al.
[1999], and as a result, it increases the slope of the com-
puted spectrum. Nevertheless, in the present case, the impact
of this aggregation is certainly weak. Indeed, Olsson et al.
[1999] found that the increase of spectral slope was about
30% for an aggregation of the rainfall field over 500 km?
area.

[27] The resulting temporal spectrum is shown in
Figure 2. The reader must note that the abscissa corresponds
to the time period. The spectrum is scaling down to 10
days and shows five different domains of scale invariance.
Between 20 and 45 min, the spectrum presents a power law
with an exponent of about 1.31, between 45 min and 3 h
of about 1.02, between 3 h and 1 day of about 0.79 and
between 1 and 10 days of about 0.46. For periods greater
than 10 days, the spectrum presents a spectral plateau (expo-
nent 0.09). It means that, for periods larger than 10 days,
mean variance between 2 points does not increase anymore,
i.e., correlation between rain events does not exist anymore.
Comparison with past studies shows that these exponents
agree with those previously found [e.g., Fraedrich and
Larnder, 1993; Olsson, 1995; Fabry, 1996; Verrier et al.,
2011]. The different regimes (domains of scale invariance)
also match well with those previously found except that the
20-45 min regime is not always highlighted in these studies.

[28] For scales lower than 15 min, we can notice the
flattening of the spectrum. This behavior is probably due
to instrumental accuracy and has already been noticed by
Fabry [1996] and de Montera et al. [2009].

[29] The 15 min peak is related to the scanning strategy
of the radar. Indeed, the radar scanning cycle is composed
of three subcycles of 5 min in order to produce 5 min rain-
fall estimation. During test phases, the third part of the
cycle is used with various operational modes, which slightly
modifies the rain rate estimation. Concretely, this effect
corresponds to the multiplication of the signal by a value
slightly higher than 1 per 15 min. It does not impact the
scaling properties of rainfall at other frequencies.

[30] Meteorological processes associated to rainfall in
the Mediterranean region vary during the year. In order to
see their effects on rainfall spectra, we computed tempo-
ral spectra per month. Figure 3 shows that the spectra can
be split roughly in three classes: winter months (January to
March), summer months (June to August) and fall months
(October to December). Spring months show a mix signal
between winter and summer months. Between 20 and 45 min
every spectrum has roughly the same scaling regime with a
slope of about 1.49 + 0.05 except for fall months, which
have a lower slope (1.11 % 0.13). For summer months, a
break occurs at 45 min and a second scaling regime extends
between 45 min and 3 h (slope ~1.01 £ 0.02). For other
months, no break occurs but the slopes are slightly lower
than for 20-45 min period (1.35 £ 0.09 for winter and
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Figure 4. Level map of the logarithm of the power spectral
density (x-y) computed between June 2009 and December
2011.

1.06 = 0.11 for the fall). Two other breaks are found for
every spectra at 3 h and 1 day (corresponding slope for sum-
mer: 0.7 £ 0.07, winter: 1.19 £ 0.23 and fall: 0.974+ 0.18).
Greater than 1 day, the spectra remains scaling up to 10 days
during winter and fall months (0.67 £ 0.3) whereas in sum-
mer the slope is close to zero (0.12 & 0.06). Higher than 10
days, every spectra show the spectral plateau. These results
are summarized in Table 2.

[31] The previous discussion on dynamical scale (section
3.2), indicates that the accessible scales in the present
analysis cover convective scale (partially), mesoscale, and
synoptic scale.

[32] An interesting feature is that, between 20 and 45 min,
the spectral slope is independent of the month (except during
the fall). Moreover, the obtained value is close to 5/3, which
is the expected value for velocity within a turbulent flow. It
could indicate that rain at small scales rain is driven by tur-
bulence. The value is a bit lower than 5/3 possibly because
of some zero rain data in time series or because of strong rain
cell displacement (two successive points in time at a constant
location do not correspond exactly to the same rain cell).
This time scale regime (2045 min) can be related to the
minimal time interval encompassing a single and continuous
rainfall event. Except for summer months, this scaling range

' _
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-/

]
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Figure 5. Energy spectral density versus spatial period in
a log-log plot.
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Figure 6. Energy spectral density versus spatial period in
a log-log plot by month.

extends until about 3 h despite a slightly lower slope for
periods higher than 45 min. An interpretation could be that,
during those months, typical duration of rainfall is between
a few minutes and 3 h. It is interesting to note that 3 h is
the typical duration of mesoscale events (organized convec-
tion, front, etc.) as revealed by the analysis of the equations
of motion (section 3.2). The slope is slightly lower when
periods are higher than 45 min that could be related to the
variable duration of rainfall and that, as the period con-
sidered becomes longer, more zero rain points are taking
into account.

[33] Concerning the summer spectra, we showed that a
break appears at 45 min. In section 3.2, we argued that
45 min is the typical time associated to convective scale,
and we know that, in summer, most of rain events cor-
respond to convective rain. Thus, lower than 45 min, the

Convective scale Meso-scale

Synoptical scale

Table 3. Spatial Spectral Slopes for Winter and Summer Per
Scaling Range

Season 3-7 km 7-20 km 20-70 km
Winter 1.55 £ 0.05 1.55 £ 0.05 1.55 £ 0.05
Summer 2.29 4+ 0.11 1.55 +0.03 0.94 + 0.07

scaling range could correspond to a single rainfall events
within a convective cell and, between 45 min and 3 h, the
scaling range could correspond to the time between consec-
utive convective cells. Eventually, the break at 3 h could
show that, during the summer, mesoscale rain structures
also occur.

[34] The break at 1 day appears each month and can be
related to the mean time between large scale rain events
(for example the time between two fronts on the region).
Eventually, the scale range 1-10 days corresponds to the life-
time of synoptical scale structures (i.e., midlatitude cyclone)
[Mcllveen, 1992]. At longer scales than 10 days, the spectral
plateau implies that we do not have any correlation between
weather precipitating systems, which travel on the region.
A possible interpretation is that organized rainfall processes
do not exist longer than the synoptical scale processes. This
interpretation is supported by the fact that Lovejoy and
Schertzer [2010] showed, by a semi-empirical approach,
that the 10 day scale is the expected value for the transi-
tion between synoptical events and spectral plateau in the
atmosphere.

[35] During the fall, slope is lower at high frequency.
This surprising behavior appears each year taken individu-
ally and will be discussed in detail in the next section.

4.2. Spatial Analysis

[36] The spatial extension (the radar coverage) of our
data set is much smaller than the temporal one. It is still
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Temporal spectrum
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Figure 7. Scheme of spatial and temporal spectra of rainfall with slopes and breaks. We indicated some
possible meteorological scales and processes. Dashed lines of the spectra are adapted from Fraedrich and
Larnder [1993] & Verrier et al. [2011]. Note that spatial slopes are estimated by averaging over angles in

the 2-D spectra.
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Figure 8. Level map of the logarithm of the power spectral density (x-t) computed between June 2009

and December 2011 (January to June).

possible to study the rainfall scalin% behavior for scales
lower than the radar area (40,000 km~) and higher than the
minimal resolution 1 km?. As the rainfall field shows a
spatial scaling isotropy (see Figure 4), it is equivalent to
compute the one-dimensional Fourier spectrum whatever
the direction (for any combination of the latitude and lon-
gitude). In the present case, for each radar map, two 1D
spectra centered on the radar are computed. One along a

direction of constant latitude, and one along a direction of
constant longitude. Then, the mean of both 1-D spectra for
all the radar maps is computed. In the Kolmogorov sense, the
power spectrum is defined as the square of the 2-D Fourier
spectrum integrated over all angles. It means that for an
angle averaged isotropic 2-D spectrum, an extra factor of
27xf'is needed. Nevertheless, this definition can not be inter-
preted in terms of correlation within the field that makes
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difficult an interpretation in terms of meteorological pro-
cesses. For instance, using this definition, a 2-D spatial noise
shows a spectral exponent of —1 without meaning in terms
of correlation.

[37] The obtained spatial spectrum is shown in Figure 5.
Three scaling regimes are identified between 3 and 70 km.
The first one extends from 3 to 7 km with a 8 exponent of
about 2.00. Between 7 and 20 km, the exponent is about

1.50. Between 20 and 70 km, the slope is equal to 1.16.
For larger scales, the slope of the spectrum decreases slowly
(B ~ 0.92 between 70 and 200 km) and does not appear to
be scaling anymore.

[38] As previously discussed, the equivalent slopes in a
Kolmogorov sense are 1, 0.50, and 0.16. These values are
lower than the one predicted by Kolmogorov (5/3) and the
one computed by Tessier et al. [1993], who found a 8 equal
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to 1.45 between 75 m and 10 km for radar reflectivity,
and Verrier et al. [2010] who reported that the spectrum of
African monsoon storms is scaling between 1 and 10 km
with a B exponent of 1.47. These authors estimated this
exponent on full rain maps. Therefore, the observed slopes
are lower probably because of zero rain data effect (radar
maps with partial rain coverage).

[39] In Figure 5, we can also see that for scales lower than
3 km, the spectrum becomes flatter. This is related to the
minimum scale reachable by the radar resolution (see, for
example, the spatial spectrum in Verrier et al. [2010]).

[40] As for the temporal analysis, each month is analyzed
separately (Figure6). Winter and summer months show very
different behaviors. Winter months are scaling from 3 to 70
km with a slope of about 1.55 + 0.05, whereas summer
months show two breaks at 7 and 20 km (slope: 2.29 £ 0.11,
1.55 4+ 0.03, and 0.94 £ 0.07). Other months show a mix
signal between winter and summer months. These results are
summarized in Table 3.

[41] Spatial scales analyzed correspond to convective
scale and mesoscale. As for temporal spectra, the slope of
a scaling regime (i.e., 7-20 km) is found to be constant
whatever the month. Moreover, for winter months, the slope
(~ 1.55) remains constant between 3 and 70 km. Thus, in
winter, a unique scaling regime characterizes the rainfall
scaling behavior from 3 to 70 km. This scaling range could
be related to the size of a continuous rainfall events (i.e.,
frontal system), which is wider than 70 km in winter. In sum-
mer, the situation is more complex: three scaling regimes are
observed (3—7 km, 7-20 km, and 20-70 km). Because 3—
7 km scaling regime occurs only in summer, it is probably
related to convection. Nevertheless 3—7 km is smaller than
the typical size of a convective system in this region (~20
km), and the slope of this scaling regime is much greater
than the slope of the corresponding scaling regime in winter.
A possible explanation can be that during convective activ-
ity, the main flux is buoyancy variance flux [see Schertzer
and Lovejoy, 1985] (not the energy flux), which can increase
the spectral slope. Another explication could be that turbu-
lence within updraft area is strongly anisotropic. Therefore,
the 3 to 7 km scaling regime could be related to the updraft
region of the convective cell where atmosphere is strongly
anisotropic.

[42] However, the previous interpretations must be han-
dled with care because filtering methods can also affect spec-
tra at small scales. In particular, spatial resolution decreases
with distance from the radar. As a result, rain field is
smoother when it is far from the radar that can increase
spectral slope for small scales.

[43] Another break occurs at 20 km in summer. It prob-
ably corresponds to the transition between intra-events and
inter-events regimes. Indeed 20 km is the typical size of
convective cells in the region. In winter, no break occurs
because rainfall is more widespread.

[44] Eventually, the fact that the spectra does not show a
clear scaling regime for larger scale than 70 km probably
results from radar attenuation.

[45] Most of the authors [e.g., Menabde et al., 1997,
Nykanen and Harris, 2003; Nykanen, 2008] who studied the
spatial scaling of the rainfall did not discuss the breaks at
7 and 20 km (Gires et al. [2011] mentioned the break at
20 km). It is probably related to the fact that most of the
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Figure 10. Spectral exponent ratios for each month for
scale range 7-20 km/20—45 min and 20-70 km/45 min-3 h.

previous studies focused on particular convective storms and
not on successive convective precipitating systems including
their stratiform zones as we did here.

[46] In the previous section, we showed that temporal
spectra have a surprising behavior for small periods during
the fall. On the other hand, in this section, we showed that
spatial spectra in the fall are very similar to winter spectra.
A possible explanation of this behavior follows.

[47] Rysman et al. [2012] showed that, in the fall, since
the Mediterranean is warmer than land, convection occurs on
the Mediterranean and is quickly advected by wind because
there is no land barrier. So, a possible explanation could be
that cell displacement is too quick relative to sampling time
which does not permit to sample a continuous rain cell, and
as a result, two successive points in time are not strongly
correlated and spectral slope is lower.

[48] As a conclusion, Figure 7 summarizes the main
characteristics of the one-dimensional temporal and spa-
tial spectra described in this section. In this figure, we
added some part of spectra extracted from other stud-
ies at larger and lower scales. In particular, Fraedrich
and Larnder [1993] showed that for periods greater than
3 years, the spectra rises monotonically. As we showed, for
periods greater than 10 days, we do not have any correla-
tion among the data and it could appear surprising to have
a correlation at much more larger scales. A possible expla-
nation could be that this correlation is related to the climatic
tendency. This tendency could be part of a long-term cycle
and be significantly detectable only for time scales greater
than 3 years. The spectral plateau between 10 days and 3
years could correspond to an intermediate region where vari-
ance between two points does not increase as the temporal
lag increases (i.e., successive weather systems do not show
any correlation above the region) and where climate ten-
dency is hidden by meteorological noise. As a consequence,
we could fix the limit of deterministic meteorology analysis
at a period lower than 10 days and the lower boundary of
climate analysis at 3 years. It would imply that trying to fore-
cast weather at higher ranges than 10 days based on actual
observations might be hopeless. Moreover, we showed that
the spectral plateau occurs for periods lower than 10 days in
summer. It could explain why forecasts are less accurate in
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summer than in winter in the region. Nevertheless, previous
interpretations must be handled with care. In particular, we
only studied the second-order properties of the rain signal.
Additional analysis for other moments are needed in order
to check that the decorrelation at 10 days appears for every
moment. Moreover, complementary analyses must be con-
ducted on other meteorological parameters and with other
methods.

5. Two Dimensional Spectral Analysis

5.1. Space-Time Spectra

[49] As shown previously, one-dimensional analysis is
a precious tool to explore the rainfall scaling behavior.
However, it does not allow investigations of the relation-
ship between spatial and temporal scales. Few studies used
multi-dimension spectral analyses to document rainfall scal-
ing behavior. For instance, Crane [1990] evaluated the
spatial isotropy of rain for several events. Tessier et al.
[1993] studied the rain space-time relationship (z-t) using
a two-dimensional Fourier transform. Marsan et al. [1996]
computed x-t and y-t spectra on rainfall data to test their
space-time model. de Michele and Bernardara [2005] pro-
posed a generalized form of the spectral density function to
take into account the space-time anisotropy and to realize a
3-D (x-y-t) fit on four rainfall events.

[s0] In the present study, we were interested in the statis-
tical properties that exist between space and time. We used
longitude for space component, but latitude could have been
identically used because of the spatial scaling isotropy (see
Figure 4). We investigated these properties in relation to
meteorological processes and their evolution during the year.
Note that contrary to previous studies [e.g., Marsan et al.,
1996; Venugopal et al., 1999], we do not aim at proposing a
model that links space and time.

[51] A two-dimensional fast Fourier transform algorithm
is applied on a window of 120 km versus 1 day. As a result,
the spectra mainly combine convective scale and mesoscale
structures for spatial frequencies and mesoscale and syn-
optic scale structures for temporal frequencies. The energy
spectral density is averaged for every month of the 3 year
database.

[52] Figures 8 and 9 present a level map of the logarithm
of the obtained power spectral density averaged by month.
Note that spectra shown on these maps are not equivalent to
1-D spectra because frequencies are plotted on linear axes.
Because of linear axes, most of the periodicities observed
on those maps are short (mainly between 2 and 30 km spa-
tially and between 5 min and 2 h temporally). The figures
show an elliptical structure and important variability during
the year. The pattern evolves during the year from a strong
stratification in temporal frequency, for winter months, to an
isotropy for summer. As shown in previous sections, in win-
ter, the spatial spectral slope is equal to 1.55 and the temporal
slope is equal to 1.5. The spectra appear deformed because
of the chosen axis. In summer, the temporal slope is the same
but the spatial slope is higher (~ 1.83). Hence, the spectra
look rather isotropic. The main idea here is that computing
a 2-D spectrum provides a straightforward way of getting
information on rainfall space-time properties and the shape
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of the 2-D spectra depends on the involved meteorological
processes.

[53] These figures reveal another feature: the overall rota-
tion of ellipses. As the Fourier transform results in a /2
direct rotation, the ellipse rotation in the frequency space
corresponds to a rotation in the real space that is related to
the eastward displacement of rain. This can be easily verified
using time series of reflectivity map (not shown).

5.2. Space-Time Scaling Anisotropy

[54] The last part of this work is devoted to space-time
scaling anisotropy. The knowledge of space-time scaling
relationships is of primer interest to understand rainfall
internal behavior and evolution.

[s5] We computed the spectral exponent ratio for every
month for two scaling regimes. The two scaling regimes
investigated are 7-20 km versus 20—45 min and 20-70 km
versus 45 min-3 h. Figure 10 gives the time evolution of the
obtained ratios during the year. The spectral exponent ratio
is shown to be equal to 1 (except during the fall). This con-
stancy during the year confirms in an indirect way that the
scaling ranges considered in this analysis are part of the same
meteorological processes. Moreover, the fact that the ratio
equals 1 suggests a similarity in the second-order properties
(e.g., correlation) of rainfall.

[s6] Marsan et al. [1996] and Pecknold et al. [2001]
showed that the scaling anisotropy coefficient H, can be
derived from spectral slopes B, and §, using the following
equation:

Bx—1

Bi—1
where B, is computed with integration over angle of 2-D
spectrum. H, is found to be equal to 2 except in the fall.
Some other estimations of this coefficient based on different
methods gave different values [Marsan et al., 1996; Deidda,
2000; de Montera et al., 2010] (H, ~ -0.1, H, ~ —0.12
and H, ~ 0.37). Some downscaling approaches based on
scaling space-time cascades assume that when lengths are
divided by §,,, then duration is divided by &, = §! " and
H, = 1/3 is the usual value used [e.g., Biaou, 20042 Gires
et al., 2012]. The value obtained in this study is larger than
these values possibly because of the zero effect and this must
be confirmed in future studies.

1-H,=

3

6. Conclusion

[57] A 3-year rainfall time series of radar maps obtained
from an X-band, polarimetric, and Doppler radar was ana-
lyzed. The spatial and temporal resolutions are 1 km and 5
min, respectively. These data were analyzed using temporal,
spatial, and spatio-temporal power spectral analyses.

[58] One-dimension power spectra in space and time
was used to highlight the well-known power law scaling
behavior from 5 min to 10 days. Several scaling regimes
were found for time and space. Based on meteorologi-
cal arguments, we interpreted each scaling regimes found
with the spectral analysis. In particular, the convective,
mesoscale, and synoptic scale regimes impact the tempo-
ral spectra whereas the convective and mesoscale regimes
impact the spatial spectra. Temporal spectra also showed that
the longest period where we found temporal correlation in
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rainfall is 10 days. Climatic fluctuations are only detectable
for periodicities higher than 3 years. In the second part
of the study, we used space-time spectra to investigate the
scaling relationship between space and time. We showed
that the high variability of 2-D scaling behavior from month
to month was due to the various rainfall processes during
the year. Moreover, we were able to compute space-time
anisotropy coefficient per and we showed that it is equal
to 0.

[59] This analysis provides precious information on spa-
tial and temporal variability of rainfall events in the west-
ern Mediterranean region. It suggests that rainfall scaling
relationship strongly depends on the encountered weather
regime and on the scale. Various weather regimes occur
in this region and have clear spectral signatures in space
and time. As a result, it seems interesting to check that
outputs from weather model are in agreement with each
part of the observed rainfall spectrum. Indeed, even if rain-
fall accumulation seems well-forecasted, one has also to
verify that the involved processes are consistent with the
simulated field [see Koh et al., 2012; Gires et al., 2012,
for examples].

[60] Space-time spectrum appears to be valuable to the
investigation of statistical properties and space-time rela-
tionships. It can be valuable to statistical downscaling, which
is essential to disaggregate spatial and temporal outputs of
climate models. In particular, we identified several scaling
regimes in time and space. Some downscaling method, such
as RainFARM [Rebora et al., 2004], use the spectral infor-
mation at large scales to infer rain at small scale. They
could benefit from the highlighted scaling regimes to be
improved. Moreover, we showed that the spectral ratio is
equal to 1 except in the fall. This property, if confirmed for
other moments and other studies, reveals a straightforward
relationship between spatial and temporal scaling behav-
ior of rain, which can be important for numerical model
schemes. Indeed, it reveals that relation between scales is
identical, in terms of second-order properties, for space and
time, which suggests that some parameterizations could be
applied identically in space and time (for example, micro-
physical relations based on a characteristic time could be
symmetrically associated to microphysical relations based
on characteristic length). It has also implications for the
understanding of rainfall spatial and temporal relations over
scale. For example, organized convection is a combination
of convective cells. All these convective cells have a short
lifetime and size, whereas the organized system has a larger
lifetime and size. It reveals a relation between space and time
properties of rain that depends on the scale and that could
be related to the properties identified in this study (spectral
ratio equal to 1 for two scaling regimes).

[61] In a future work, larger spatial scales will be consid-
ered to study processes at synoptical scales. Moreover, the
multiscaling framework will be useful to improve the anal-
ysis of this data set. In particular, some parameters of this
model, such as codimension, will be helpful in understand-
ing the involved meteorological processes.

[62] Acknowledgments. We would like to thank Aymeric Chazottes
and Georges Scialom for their insightful comments and for the careful
proofreading of this paper. We also thank the three referees for their helpful
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A.3. Comparaison entre Hydrix et le modéle WRF

janvier fevrler

A ]

45°N = :

44.5°N
44°N

43.5°N
43°N

Latitude

octobre

septembre

45°N
44 5N
44°N
43.5°N
43°N

5°E 7°E
Longitude

Figure 11 : Cumul journalier de pluie par mois simulé par le modéle WRF
(simulations fournies par Sophie Bastin)

Dans le cadre de ce travail de thése on a également cherché & comparer les sorties
du modéle WREFE avec les mesures du radar Hydrix. Sur la figure 11 on voit que le
cumul journalier simulé par le modéle est plutot cohérent (il faut noter que le modéle
est forcé sur les bords par des réanalyses). On retrouve un cycle saisonnier en accord
avec les observations du radar Hydrix. Pour comparer avec Hydrix on présente la
figure 12 ou l'on a calculé la différence entre le radar et le modéle. On constate
que le modéle et les mesures sont en bon accord. Néanmoins, plusieurs différences
apparaissent : au sud de la zone il y a une légére sous-estimation du modele alors
qu’au nord de la zone il y a une forte surestimation de la pluie. Deux raisons peuvent
expliquer la surestimation du modéle. La premiére déja vue dans la section 2.5 est
que le radar Hydrix ne fournit pas des estimations trés précises au-dessus des Alpes.
La deuxiéme vient du modéle puisqu’il a tendance & surestimer la pluie sur les zones
montagneuses.

On a aussi utilisé les sorties du modéle pour comparer les propriétés d’échelles
avec celle du radar Hydrix (Fig. 13). Tout d’abord on s’apergoit que le modéle repro-
duit bien les cycles diurnes et annuels. De plus les pentes spectrales sont similaires
pour les gammes d’échelles supérieures a 1 jour. Par contre, on constate que la pente
est plus importante pour le modéle que pour les mesures du radar pour les périodes
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Ficure 12 : Différence entre le cumul journalier de pluie observé par le
radar Hydrix et celui simulé par le modéle WRF (simulations fournies par
Sophie Bastin)

inférieures a 1 jour. Dans le chapitre 4, on a montré que la pente spectrale est liée
a l'organisation du champ de pluie. Par conséquent, cette forte pente spectrale in-
dique que le champ est plus "lisse" dans le modéle. Cela signifie probablement que
le modéle ne résout pas la variabilité petite échelle de la pluie.

A.4. Processus Méso-échelle

Dans le chapitre 5 nous avons mis en évidence les processus d’échelles locales
impactant les précipitations. Pour cela, nous avons utilisé les simulations du modéle
WRF qui présentent des résolutions de 3 heures et 20 km. Dans cette annexe, nous
avons effectué une étude identique sur les données du Centre Européen. Ces données
ont des résolutions plus grossiéres (0,25 °x 0,25 “ et 6 heures) mais sont néanmoins
valides pour étudier les processus locaux. Nous avons donc sélectionné certaines va-
riables météorologiques : le tourbillon potentiel & 925, 500 et 200 hPa, la divergence
horizontale du vent & 925 et 200 hPa et la convergence du flux d’humidité spéci-
fique a 925 hPa. La restitution de la CAPE s’est avérée problématique & partir des
variables fournies par TECMWF, nous avons donc décidé de 'exclure de ’analyse.
Comme la résolution des réanalyses n’est pas trés fine, nous nous sommes limité a
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une comparaison entre la zone terre et la zone mer.

Sur la figure 14, une partie de la série temporelle de la pluie colocalisée avec la
série de la convergence du flux d’humidité est présentée. Il apparait clair qu’il existe
une corrélation négative entre ces deux variables. Ce résultat montre 'importance
du flux de basse couche d’humidité sur la pluie dans la région.

Sur la figure 15, on a représenté la corrélation des différentes variables en fonction
de la position du pixel étudié (terre ou mer). Il existe une corrélation négative de la
pluie avec la divergence de basse couche, la convergence d’humidité spécifique et le
tourbillon potentiel de basse couche. La corrélation est positive avec la divergence
horizontale du vent & 250 hPa et avec le tourbillon potentiel a 200 hPa. Enfin, la
corrélation avec le tourbillon potentiel & 500 hPa est trés faible. Tout d’abord il
faut noter que la divergence horizontale du vent a 925 hPa et la convergence du
flux d’humidité spécifique sont trés liés (a environ 80 %). On voit que l'apport
d’humidité est clairement un élément déclencheur des précipitations sur la zone du
radar tout comme la divergence au sommet. Cette derniére variable est liée a des
mouvements ascendants locaux (type cellule convective) ou de plus grande échelle
(type front froid). Bien qu’un lien apparaisse avec le tourbillon potentiel de basse
couche, il semble que ce paramétre soit relativement peu lié & la pluie sur la région.
Ce résultat n’est pas étonnant dans le sens ou le tourbillon potentiel est plus un
parameétre de grande échelle. Par exemple, on sait que la position d’un thalweg
a grande échelle (et donc d’une anomalie de tourbillon potentiel) sur 'ouest de la
région est un facteur de déclenchement de précipitations intenses sur la région. Enfin,
il n’y a pas de différence marquée entre la terre et la mer.

Sur la région, les processus qui générent des précipitations varient suivant la
période de ’année, c’est pourquoi nous nous sommes intéressé a I’évolution de la
corrélation entre les différents paramétres météorologiques et la pluie selon le mois
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FIGURE 14 : Série temporelle de la pluie issue de Hydrix et de la convergence
du flux d’humidité

de 'année.

Sur la figure 16, un cycle saisonnier apparait clairement. Les variables sont plus
corrélées avec la pluie durant les mois d’été et d’automne. Cela veut probablement
dire que les processus locaux ont un impact plus marqué a ces périodes de I’année. En
particulier, sur terre, la divergence du vent dans les hautes couches est trés corrélée
a la pluie durant les mois d’été. En automne, toujours sur la terre, c’est plutot la
convergence du flux d’humidité spécifique qui apparait comme le principal facteur
alors que le tourbillon potentiel n’est absolument plus corrélé a la pluie. Sur la mer,
les variables atmosphériques sont peu corrélées a la pluie pendant toute la premiére
partie de I'année. En été, 'influence de la divergence au sommet et du tourbillon
potentiel augmentent. La convergence d’humidité dans les basses couches augmente
également légérement pendant cette période.

En été, on peut lier 'augmentation de I'influence de la divergence du vent au
sommet avec les phénoménes convectifs qui peuvent atteindre la tropopause et sont
la principale source de précipitation sur la région. L’augmentation de la corrélation
avec le tourbillon potentiel est plus difficile & comprendre. En particulier, il est
étonnant que cette augmentation ait lieu uniquement sur la mer. Une analyse plus
poussée est nécessaire pour conclure sur ce point (notamment en regardant a une plus
fine échelle mais aussi en analysant la série temporelle pour voir a quelle situation
correspond ce maximum). Enfin, "'augmentation du lien entre la pluie et le flux
en automne s’explique par une situation synoptique plus favorable avec le recul
de l'anticyclone des Acores et le retour de systémes frontaux qui advectent de ’air
humide en provenance de la Méditerranée. Ce flux enrichit considérablement la masse
d’air en humidité ce qui provoque des événements de plus extrémement intenses a
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Ficure 15 : Corrélation entre la pluie mesurée par Hydrix et les différentes
variables météorologiques issues des réanalyses de TECMWF. On a séparé
les corrélations pour les variables sur la mer et sur la terre. divq représente
le flux d’humidité spécifique a 925 hPa, divb la divergence horizontale du
vent a 925 hPa, divt la divergence horizontal du vent & 250 hPa, PVb le
tourbillon potentiel & 925 hPa, PVm le tourbillon potentiel & 500 hPa et
PVt le tourbillon potentiel a 200 hPa

cette période de 'année (voir section 3.1.2).
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FiGuRE 16 : Corrélation par mois entre la pluie sur la région d’Hydrix et
les variables météorologiques issue des réanalyses de 'TECMWEF. divq repré-
sente le flux d’humidité spécifique, divb la divergence horizontale du vent
a 925 hPa, divt la divergence horizontal du vent a 250 hPa, PVb le tour-

billon potentiel & 925 hPa, PVm le tourbillon potentiel
a 200 hPa
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A.5. Figures complémentaires
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FIGURE 17 : Densité spectrale de puissance pour les mois de Juin entre 2009
et 2012
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On voit qu’une divergence forte crée bien un minimum de pression
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Ficure 19 : Corrélation entre la divergence du flux d’humidité & 3000 m et
I’humidité & 3000 m. On voit que les variables sont trés corrélés sur toutes

la zone radar
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Ficure 21 : Corrélation entre le tourbillon potentiel et la pluie pour I'alti-
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Variabilité spatio-temporelle des précipitations dans 1’Eurorégion Alpes-
Meéditerranée

Résumé

L’objectif de cette thése est d’améliorer notre compréhension et la prévision des
précipitations dans 1’Eurorégion Alpes-Méditerranée, une région aux caractéristiques
topographiques particuliérement complexes. Pour cela, nous avons utilisé les données d’un|
radar bande X, polarimétrique et Doppler appelé Hydrix. Ce radar est situé depuis 2007 sur le
Mont Vial dans la région des Alpes-Maritimes. Il mesure en continu les précipitations au-
dessus de cette région avec une résolution spatiale de 1 km? et temporelle de 5 minutes. Grace
a la base de données constituée, nous avons pu étudier la variabilité spatio-temporelle a fine
¢chelle des précipitations. Nous avons notamment analysé les cycles diurnes et saisonniers
ainsi que la variabilité inter-annuelle des précipitations. La suite de ce travail a été consacré
I’identification des propriétés d’échelle des précipitations spatialement et temporellement.
Ensuite, les processus responsables de la variabilit¢ de la pluie dans la région a 1’échelle
synoptique ainsi qu’a I’échelle locale ont été identifiés. Pour finir la faisabilité d’une méthode
de prévision du cycle de vie des précipitations a court-terme utilisant un radar Doppler a été
¢tudiée.

Mots clés : Pluie, Méditerranée, Radar Hydrix, Variabilité spatio-temporelle, Processus, Propriétés
d'échelle, Analyse spectrale, Prévision a court terme

Abstract

The aim of this thesis is to improve the understanding and forecasting of rainfall small scale
variability in the Alps-Mediterranean Euroregion. In this purpose, we used measurements
from an X-band, polarimetric and Doppler radar called Hydrix. This radar is located since
2007 at Mont Vial (Nice, France) and continuously measures rainfall since 2009, with a 1 km?
spatial resolution and a 5 minutes temporal resolution. This database provides useful
information to study fine scale space-time variability of rainfall. First, the diurnal and
seasonal cycles, as well as rainfall inter-annual variability, are analysed. Then, rainfall scale
relationships are spatially and temporally characterised and the processes associated to rainfall
at both synoptical and local scales in the region are identified. Finally, a new nowcasting
method suitable for a single Doppler radar is evaluated.

Keywords : Rainfall, Mediterranean, Hydrix radar Spatio-temporal variability, Process, Spectrum
analysis, Scaling, Nowcasting




