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constante de la relation d'é&tat pour 1'eau dans le sol;
albédo du couvert végétal ;
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constante pour le calcul du coefficient d'échange

K, = ¢, Ve

constante pour le calcul du rayonnement infra-
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constante pour les fonctions de Louis {1979) de
la couche de surface ;
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CLKT, CLK2 Tongueurs de mélange de diffusion pour la méthode de
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une couche

DT diffusivité thermique du sol ;
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D' profondeur du réservoir hydrique pour Tes modéles 3
une couche ;

31’2’3’4’5 (Ann. B) termes des &quations d'évolution ;

d], d2 profondeurs thermiques des réservoirs pour les modéles
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pression de vapeur saturante ;

transpiration du couvert ;

évaporation globale au sol (couvert + sol nu) ;
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flux total dans 1'atmosphére au niveau du sol ;
flux de chaleur sensible du couvert ;

humidité relative d la surface du sol ;

flux de chaleur sensible au niveau du sol sous le
couvert ;

angle horaire solaire ;
infiltration ;
angle d'incidence du rayonnement solaire ;

indice CQuest~Est ;

indice Sud-Nord ;



k (Annexe B)
(chap. A-T1)
Ky 5 Kt

indice vertical ;
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et la chaleur ;

coefficient de diffusion turbulente pour le vent, la
température, 1'humidité et 1'énergie cinétique turbu-
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rapport de mélange de 1'air dans le couvert ;
flux de chaleur Tatente & la surface du sol ;
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flux de chaleur sensible virtuel en surface ;

0,74 : constante pour les fonctions de stabilite de
la couche limite de surface ;
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constante des gaz parfaits pour 1'air sec ;
fonction de densité racinaire ;
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S intensité du rayonnement solaire au sommet de
1'atmosphére ;

S produit de la température potentielle par la pression T
pente de la courbe de pression saturante de 1'eau ;

3 variable complexe pour le calcul du vent dans la
couche Timite ;

Sf facteur saisonnier de la résistance stomatique ;

4q variable complexe associée au vent géostrophique dans

la couche limite ;

température ;

durée du jour ;

fonction de transmission de 1'atmosphére ;
température au niveau anémométrique Za ;

s}

température au sommet de la végétation ZC ;

e B B

température de 1'air & 1'intérieur du couvert ;

Q@
-4

température du couvert ;
température de surface du sol ;
température dans le sol ;
température de référence ;
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échelle de température de frottement ;

trajet optique ;
vitesse Ouest-Est de 1'air ;
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=

fluctuation, moyenne de u ;

produit de la vitesse u par la pression T ;
vitesse de 1'air au niveau anémométrique ;
vitesse de 1'air dans Te couvert ;

3]

C C o o c
[T}
1

composante Quest-Est du vent géostrophique ;

[t

vitesse de 1'air au niveau d'un &lément de feuillage ;

—

vitesse de frottement ;

[l cn N o
*

*tot vitesse de frottement équivalente en présence de

couvert ;
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vitesse Sud-fNord de T'air ;
produit de la vitesse v par la pression I ;
fluctuation, mayenns de v ;
composante Sud-Nord du vent géostrophique ;

qll, produit du rapport de mélange et de 1a pression I ;

vitesse verticale de 1'air

fluctuation de w 3

échelle convective de vitesse ;

flux turbulent atmosphérique de vapeur d'eau ;
capacité maximale d'interception des feuilles pour
1'eau de pluie ;

quantité d'eau liquide retenue a la surface des
feuilles ;

flux d'humidité dans le sol ;

flux d'humidité dans Te sol pour la phase liquide ;
flux d'humidité dans le sol pour la phase vapeur ;

i = 1,2 , coordonnées horizontales ;

coordonnée Est ;

coordonnée Nord ;

second membre de 1'&quation tridiagonale de diffusion

coordonnée cartésienne verticale ;

angle zénithal du soleil ;

altitude du niveau anémométrique ;

altitude du sommet de Ta végétation ;

altitude du sommet de la couche limite planétaire ;
altitude du sommet du modéle ;

Tongueur de rugosité ;

fraction d'évaporation de Priestley-Taylor (1972) ;
pente du terrain ;

constantes pour le calcul des diffusivités K, et Xy
dans la méthode de Therry-Lacarrére ;

constante pour le filtrage d'Asselin (1972) ;

facteur de pondération pour la résolution du bilan
de vapeur d'eau en surface ;



B azimut du soleil ;

Y constante psychrométrique ;

Y' azimut de pente du terrain ;

ch contre-gradient de température ;

A fraction d'humidité du sol ;

Al indicateur de condensation pour la fraction d'évapo-
ration potentielle f' ; )

S déclinaison solaire ;

Se_ €cat (T )-e, s

Se esat (Te)-ec 3

d] fraction du feuillage couverte par 1'eau de pluie ;

Sp quantité d'eau condensable ;

At pas d'intégration temporelle ;

AX, AY tailles des mailles selon les axes Quest-Est et
Sud-Nord ;

AZk pas de la grille verticale au niveau k ;

Av pas de la grille en coordonnée v ;

€ dissipation turbulente ;

¢ émissivité du couvert ;

Eg émissivité du sol sous le couvert ;

ECOZ émissivité "large bande" pour CO2 5

EHZD gémissivité "large bande"” pour HZO ;

e{u,T), &(r) emissivité "large bande" ;

n teneur en eau volumique dans le sol ;

Nh teneur en eau de 1a couche profonde du sol ;

Ng teneur en eau du sol en surface ;

" max capacité au champ ;

" oot  teneur en eau du sol dans la zone des racines ;

" ’ teneur en eau a saturation du sol ;

i1t teneur en eau du sol au point de flétrissement ;

8 température potentielle ;

89 teripérature potentielle de référence ;

O échelle de température de frottement ;

A conductivité thermique du sol ;

AN variable arbitraire au pas de temps n ;

v cooisonn]f verticale du modéle de Nickerson-Richard

V=Y .

g= 3
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vitesse verticale généralisée en coordonnée v ;
paramétre de stabilité ;

paramétre de stabilité associé & la longueur de
rugosi té Z0 5
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différence de pression entre Te sommet et le sol dans
le modéle de Nickerson-Richard ;

masse volumique de 1'air ;

masse volumique d'un absorbant "a" ;

masse volumique de la fraction séche du sol ;
masse volumique de 1'eau liquide ;

masse volumique de référence de 1'air
constante de Stefan ;

coordonnée o = PPt dans le modéle de

Nickerson-Richar&T;

dérivée verticale deg par rapport dv :do/dv
facteur d'écran du couvert ;

coordonnée o de la couche de niveau k du modéle de
Nickerson-Richard i

coordonnée ¢ du niveau 4, base de la couche sommitale
absorbante dans le mod&le de Nickerson-Richard ;
constante de temps thermique pour le modéle de sol a
deux couches ;

transmittivité atmosphérique ;

4,7 : constante pour les fonctions de stabilité dans
la couche limite de surface ;

paramdtre de stabilité ;

paramétre de stabilité associé & la longueur de
rugosité Zo 5

géopetentiel ;

fonctions de stabilité de Businger (1971) pour le
mouvement et la chaleur dans Ta couche limite de
surface

paramétre de Halstead 3

potentiel thermodynamique dans 1'atmosphére au niveau
du sol ;



Yg potentiel hydrique de 1'eau & la surface du sol ;

UYRRY intégrales des fonctions de stabilité de la couche
limite de surface ;

¥ latitude ;

¢p1 potentiel hydrique de 1a plante ;

Ve potentiel hydrigue du sol & saturation ;

]rad contribution des échanges radiatifs ;

]adv contribution des termes de transport ;

)C contribution du couvert végétal ;

)q contribution du sol sous la végétation ;

— variable moyennée horizontalement ;

~ variable moyennde verticalement ;

o variable moyennée horizontalement et verticalement.



INTRODUCTION



L'objet du présent mémoire est d'éudier certaines
possibilités d'amélioration des paramétrisations de la couche
limite planétaire et des échanges sol-atmosphére utilisées dans les
modéles météorologiques tridimensionnels & mésoéchelle.

Diverses classifications des phénoménes atmosphérigues de
mésoéchelle existent dans la littérature. Citons celle d'Orlanski
(1975), & caractére essentiellement descriptif, basée sur 1'échelle
horizontale des phénoménes. Trois classes sont définies : la’y-
mésoéchelle allant de 1 a 10 km, Tla B -mésoéchelle entre 10 et
100 km et 1'c-mésoéchelle entre 100 et 1000 km. Emanuel (1983) a
introduit une classification dynamique basée sur une analyse
d'échelle des équations de la météorologie. I1 définit comme
appartenant & la mésoéchelle les phénoménes atmosphérigues dont le
nombre de Rossby associé est proche de un. Plus récemment, Pielke
(1984) a proposé une définition correspondant & la g -mésoéchelle
d'Orlanski (1975) et, de ce fait, mieux adaptée a notre étude. Les
systémes atmosphériques de mésoéchelle sont ici définis comme ayant
une extension horizontale assez grande pour Jjustifier 1'hypothése
hydrostatique, mais cependant suffisamment Timitée pour que ne
s'applique pas 1'approximation géostrophique. Cette définition
conduit a des extensions horizontales comprises entre une dizaine
de kilométres et quelques centaines de kilométres, avec des temps
caractéristiques associés allant de plusieurs minutes & Ta journée.

L'étude des phénoménes météorologiques de mésoéchelle
constitue actuellement un domaine de recherches particuliérement
actif, le stade de la prévision opérationnelle n'étant pas encore
atteint. C'est ainsi qu'au cours des dix derniéres années, de
nombreux progrés ont &té réalisés. Browning (1981) dénombre
plusieurs raisons conjuguées a cet état : le développement des
technologies d'observations (télédétection, avions, radars, ...)
1'amélioration des techniques de traitement et d'assimilation des



données, ainsi que 1'utilisation de calculateurs de plus en plus
puissants permettant la mise en oceuvre de modéles numériques
tridimensionnels.

Pielke (1982) a classé les circulations mésométéorologiques en
deux grandes catégories : d'une part les systémes générés par les
conditions de surface, comme les brises de mer, le forcage
orographique ou les circulations urbaines, et, d'autre part, les
systémes induits par 1'environnement synoptique, tels que les
cyclones tropicaux, les complexes convectifs a mésoéchelle, Tes
fronts ou les lignes de grains.

Les transferts d'énergie et de masse entre le sol et
1'atmosphére & travers la couche limite atmosphérique tiennent une
place cruciale dans 1la genése et 1'entretien des phé&noménes
météoro logiques précédemment cités. Ces transferts sont directement
a T'origine des circulations forcées par chauffage différentiel en
surface, comme les brises de mer ou les ilots urbains de chaleur
(Segal et al., 1984). Pour les phénoménes qui ne sont pas
directement générés par des contrastes thermiques en surface, les
transferts dans la couche limite peuvent contribuer plus ou moins
fortement 3 leur renforcement ou 3 leur modification. Par exemple,
Busch et al. (1976) et Rosenthal (1971) ont souligné le rdle
déterminant joud par la couche limite sur 1'alimentation en énergie
des cyclones tropicaux. Récemment, Smolarkiewicz et Clark (1985),
dans une simulation mumérique tridimensionnelle de champs de
cumulus, ont indiqué que les hétérogénéités thermodynamiques de
surface, dues 3 des types de sol ou des couvertures végétales
contrastées, influent sur les localisations spatiale et temporelle
des nuages. Une étude analogue, menée a grande é&chelle par Garrett
(1982), suggére que les paramétres de surface tels que 1'humidité
du sol, la couverture végétale et sa transpiration, ainsi que la
rugosité de surface peuvent. affecter la formation de nuages
convectifs et des précipitations par le biais du développement de
la couche limite planétaire. Kaplan et al. (1984) insistent sur le



réle de 1la couche limite planétaire dans 1'organisation de
compiexes convectifs, du fait de la convergence d'humidité dans les
basses couches de 1'atmosphére. Méme dans des phénoménes plus
violents et directement contrdlés par la dynamique & grande
échelle, le role de la couche Timite peut &tre essentiel. C'est par
exemple le cas des situations de frontogénése pour lesquelles
Keyser et Anthes {1982) et, plus récemment, Hsie et Anthes (1984)
ont montré que 1'évolution et la localisation de 1la surface
frontale sont fortement affectées par 1'influence du sol et les
changements de régime de stabilité de la couche limite, ITes
frottements en surface renforgant la convergence au niveau du front
par pompage d'Eckman.

La connaissance des flux de chaleurs sensible et latente a
moyenne échelle est également un théme important de recherche dans
1'étude du bilan hydrique 3 &chelle climatique. Ce théme établit un
lien entre la communauté des micrométéorologistes s'attachant a
1'étude des transferts entre le sol et 1'atmosphére & échelle trés
locale (quelques milliers de métres carrés) et celle des
modélisateurs de la circulation générale qui travaillent sur des
échelles de 1'ordre du millier de kilométres carrés. A cet égard,
est prdjetée dans le sud-ouest de la France T1'expérience HAPEX-
Mobilhy du PNEDC, de 1'INRA et de la Météorologie Nationale. Elle
se propose, grdce d un réseau instrumenté au sol, & des mesures
aéroportées et de télédétection, la quantification des diverses
composantes du bilan hydrique 3 1'échelle de 1a maille des modéles
climatiques (]04 kmz). Les mesures réalisées (flux, température,
humidité, précipitations, ...) devraient permettre d'améliorer la
calibration et la validation de divers modéles de transferts a
1'interface sol-atmosphére disponibles a moyenne é&chelle.

Le travail présenté ici constitue une premiére étape dans ce

cadre et porte sur 1'introduction d'une paramétrisation des
échanges de chaleur, d'humidité et de quantité de wmouvement
permettant une prise en compte réaliste du cycle diurne de 1la



couche limite planétaire et du sol dans le modéle météorologique a
mésoéchelle de Nickerson-Richard (Nickerson et al., 1985). La
connaissance de ces échanges nécessite celle des propriétés
thermiques et hydriques des sols et des végétations contrdlant les
flux de chaleurs sensible et latente qui équilibrent Tle bilan
radiatif de surface et le flux de conduction dans le sol. Les
transferts turbulents entre 1la surface et 1'atmosphére libre
doivent aussi @&tre schématisés. La description des diverses
composantes utilisées dans ce travail pour représenter les
transferts dans la couche Timite et dans le sol n'est pas en elle-
méme originale, ayant été empruntée & Therry et Lacarrére {1983) et
3 McCumber (1980). Son caractére nouveau tient plutdt au couplage
de ces paramétrisations de maniére cohérente dans un méme modéle
pour simuler 1'évolution diurne de la couche limite et du sol dans
des situations hétérogénes complexes. A moyen terme, ce travail
s'inscrit dans 1'étude du cycle de 1'eau atmosphérigue entreprise
par 1'équipe "modélisation rnumérique" du L.AM.P, I1 vient
compléter les recherches menées antérieurement, qui portaient
essentiellement sur la contribution des précipitations au cycle de
1'eau &tudiée par Nickerson (1979) et Richard (1982). Doté de
par amétrisations pouvant représenter 1'évapotranspiration et les
transferts dans la couche limite, le modéle mésoéchelle constituera
ainsi un ensemble plus complet qu'il sera intéressant de comparer
aux mesures réalisdes lors de 1'expérience HAPEX.

Le plan retenu pour la présentation de notre exposé est décrit
ci-aprés. Dans une premiére partie, sont résumés les problémes
posés par la prise en compte du cycle diurne de la couche limite
planétaire, ainsi que les différents phénoménes physiques devant
étre paramétrisés. Trois processus ont retenu notre attention : les
transferts turbulents dans la couche limite, 1la modélisation de
1'&tat thermo-hydrique du sol, ainsi que celle des flux liés a la
végétation. Par suite, sur la base de critéres relativement
subjectifs, nous avons basé notre travail sur une paramétrisation
de la couche limite en énergie cinétique turbulente (Therry et




Lacarrére, 1983), une paramétrisation du sol (McCumber, 1980) et
une représentation de certains effets de la végétation (Deardorff,
1978). Celles-ci sont ensuite wises en oeuvre dans un modé le
unidimensionnel ol une série de tests de sensibilité est réalisée
afin d'en vérifier le comportement qualitatif correct, ainsi qu'un
premier essai de validation quantitative avec les données de 1a
campagne Wangara. A cette occasion, une comparaison avec les
résultats des modéles de couche limite utilisés dans les modéles de
Pielke et Anthes est esquissée. La seconde partie consiste en
1'introduction des paramétrisations présentées précédemment dans
des versions bi et tridimensionnelles du modéle mésoéchelle de
Nickerson-Richard. On effectue alors quelques tests préliminaires
destinés 3 déterminer la réponse du modéle a des hétérogénéités en
surface (brise de mer et vent de montagne). En 1'absence de données
expérimentales, les résultats sont, dans un premier temps,
confrontés a ceux issus d'autres modéles de mésoéchelle développés
précédemment par Pielke (1974-a) et Mahrer et Pielke (1977}
notamment.



PARTIE A

ETUDE DE SENSIBILITE DE PARAMETRISATIONS DES TRANSFERTS
DANS LA COUCHE LIMITE PLANETAIRE DANS UN MODELE UNIDIMENSIONNEL



CHAPITRE A-I

POSITION DU PROBLEME

" Dans ce chapitre, nous présentons qualitativement les
phénoménes physiques qui régissent 1'interaction entre le sol et
1'atmosphére au cours d'un cycle diurne type. La représentation de
ces transferts de masse et d'énergie dans le modéle mésoéchelle de
Nickerson-Richard est ensuite décrite. Une amélioration en sera
alors proposée, en harmonie avec les autres paramétrisations du
modéle.

I - CYCLE DIURNE TYPE DE LA COUCHE LIMITE

La couche limite atmosphérique est 1a portion d‘atmosphére au
voisinage du sol dans laquelle la présence de ce dernier affecte
directement les paramétres météorologiques. El1le comprend la couche
limite de surface au contact du sol ol les flux de chaleur, de
quantité de mouvement et d'humidité demeurent approximativement
constants avec 1'altitude, et une couche plus épaisse dans laquelle
ces flux décroissent en altitude.

D'un point de vue dynamique, le sol agit comme un puits de
quantité de mouvement. L'Ecriture des équations de bilan d'énergie
et de masse a 1'interface sol-atmosphére permet d'y é&valuer les
transferts thermiques et hydriques.



A - Les transferts thermiques

Le bilan d'énergie & 1'interface sol-atmosphére traduit
1'équilibre entre, d'une part le flux de rayonnement net Q* et,
d'autre part, la somme des flux turbulents dans 1'atmosphére pour
les chaleurs sensible QH et latente QE, et du flux de chaleur par
conduction dans le sol QG, soit :

Q=0+ Qg * Qg (1)

Intéressons-nous tout d'abord & Ta composante radiative Q* du
biTan d'énergie. C'est elle qui détermine 1'énergie disponible
(source ou puits) en surface avant d'étre ensuite convertie en
d'autres formes d'énergie, lesquelles figurent au second membre du
bilan (1). Q* se divise en quatre composantes, d savoir les flux de
rayonnements solaires incident Ky et réfléchi Kt, et les flux de
rayonnements infrarouges descendant Li et montant Lt. Ainsi :

*
Q@ =Ki =Kt + Ly - Lt

Le rayonnement solaire descendant dépend essentiellement de la
hauteur du soleil. Le rayonnement infrarouge descendant résulte de
1'émission thermique des gaz de 1'atmosphére : vapeur d'eau, ozone
et gaz carbonique principalement. Le rayonnement montant,
comprenant une partie émise et une partie réfléchie, est fonction
des caractéristiques propres de la surface : albédo ag, émissivité
gget température Tg. On a ainsi

= K
Kt ag }

e T 4. (1-¢) Li

Lt
g g g
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T étant la constante de Stefan.

L'évolution des différentes composantes du bilan radiatif est
représentée sur la Figure 1 pour une situation type. De jour, le
flux de rayonnement net Q* est positif. Ce gain énergétique en
surface se traduit, en début de journée, par 1'apparition de
tourbillons convectifs prés du sol, transportant de la chaleur et
de 1'humidité vers le haut. I1 se constitue ainsi progressivement
une couche de mélange dans laquelle la température potentielle, le
rapport de mélange en vapeur d'eau et la vitesse du vent s'ajustent
en réponse au chauffage en surface. Cette couche atteint une
extension verticale comprise entre environ un et deux kilométres en
fin d'aprés-midi, selon les situations. Dans Tle sol, le flux
conductif QG transfére 1'excés superficiel de . chaleur en
profondeur. Aprés le coucher du soleil, la valeur de Q , réduite au
flux de rayonnement infrarouge net L*, devient négative. Ces pertes
radiatives conduisent & un renversement des transferts turbulents
et, par suite, & la formation d'une couche stable prés du sol. Les
Figures 2-a et 2-b résument le comportement des différentes
composantes du bilan d'énergie de jour et de nuit. Soulignons que
la partition de 1'excédent ou du déficit radiatif Q* entre les
composantes QH’ QE et QG dépend a la fois de la nature de Ta
surface, ainsi que de la capacité du sol et de 1'atmosphére a
transférer la chaleur et T'humidité.

B - Les transferts hydriques

Les transferts d'humidité entre le sol et 1'atmosphére
participent au cycle de 1'eau dans la nature. Les précipitations P
forment 1'essentiel des apports hydriques au sol. Lors d'une pluie,
trois processus apparaissent en surface : 1'infiltration i, le
ruissellement Ar et 1'@vaporation E. Le bilan hydrique peut donc
s'écrire :
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Figure 1 : Evolution type des différentes composantes du bilan
radiatif au cours d'une journée de ciel clair.
K+ et K+ sont les flux de rayonnements solaires descendant
et montant au niveau du sol. Ly et L+ désignent les flux
de rayonnementsinfrarouges, descendant et montant.
Qx est la somme algébrique de ces quatre contributions
(d'aprés Oke, 1978).



nt

(b) nuit

Figure 2 :

Figure 3 :

ITlustration des flux du bilan d'énergie en surface,

le jour (a) et la nuit (b). Q* est le flux de rayonnement
net, QG le flux de chaleur par conduction dans le sol

et QH et QE les flux turbulents dans 1'atmosphére,
respectivement pour les chaleurs sensible et latente
(d'aprés Oke, 1978).

ITlustration des flux relatifs au bilan hydrique en
surface (P, précipitations ; i, infiltration ;

E, évapotranspiration et Ar, ruissellement)
(d'aprés Oke, 1978).
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P =FE + A4 + Ar
Ce bilan est illustré schématiquement par la Figure 3.

L'eau humidifie les premiers centimétres de sol ou elle est
retenue par capillarité. Lorsque 1a teneur en eau de cette couche
superficielle devient supérieure a sa capacité de rétention
maximale, 1'eau s'infiltre plus profondément par gravité. Lors
d'une pluie forte, tout 1'apport d'eau ne peut s'infiltrer et
1'excédent demeure en surface. Cette pellicule d'eau peut stagner
en surface ou ruisseler et alimenter le réseau de drainage naturel.
Notons 1'importance que peut revétir la végétation dans Tles
mécanismes précédemment cités. En effet, 1'interception de la pluie
par un couvert végétal peut  empécher, sinon  réduire,
1'humidification du sol et 1'infiltration. En 1'absence de
précipitations, le bilan hydrique se réduit d& T'expression :

E+4 =0

{ représentant alors non seulement 1'infiltration, mais aussi les
remontées capillaires de 1'eau du sol vers Ta surface.

L'évaporation en surface se divise en deux composantes : d'une
part, 1'@vaporation liée aux remontées capillaires, d'autre part,
la transpiration des végétaux. Cette évapotranspiration dépend de
nombreux facteurs 3 la fois physiques (teneur en eau du sol,
rayonnement, vent, ...) et biologiques (type de végétation, é&tat
phénologique de 1a plante, ...), rendant son estimation difficile.

Les équations des bilans d'énergie et de masse sont couplées
par 1'intermédiaire du terme d'évaporation. En effet, les flux de
masse E et d'énergie QE associés & 1'évaporation sont reliés par

1'é&uation :
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QE = LV E

ol Lv est 1a chaleur latente de vaporisation de 1'eau.

Ainsi, les pertes hydriques en surface diminuent les stocks
d'eau, mais elles affectent aussi le bilan énergétique par le biais
de la chaleur latente. La condensation restitue ensuite dans
1'atmosphére cette masse et cette énergie stockees.

€ - Conclusion

La description schématique ci-dessus de T1'évolution de Tla
basse atmosphére au cours d'une Jjournde appelle plusieurs
remarques. L'interaction entre le sol et 1'atmosphére apparait
comme un phénoméne complexe nécessitant pour sa quantification la
connaissance de nombreux paramétres, tels que 1'intensité des
transferts turbulents dans la couche limite, la nature thermique,
hydrigque et aérodynamique du sol, les flux de rayonnement
atteignant la surface terrestre, ou encore les précipitations en
surface. De plus, les mécanismes physiques mis en jeu (turbulence,
nuages, rayonnement) peuvent interagir et des &quilibres complexes
en résulter. Face & cette complexité, Tes modéles numériques a
mésoéchelle, s'ils sont dotés de paramétrisations adéquates de la
couche 1limite planétaire et de 1'interaction sol-atmosphére,
constituent des outils numériques adaptés & une compréhension

améliorée de ces échanges.

II - SCHEMATISATION DES TRANSFERTS SOL-ATMOSPHERE DANS LE
MODELE DE NICKERSON-RICHARD

Le modéle mésoéchelle de Nickerson-Richard a servi de cadre a
des études dans lesquelles la représentation de Ta couche Timite
n'était pas critique. Citons les travaux de Nickerson (1979) sur
1'&tude d'écoulements atmosphériques en présence de reliefs, ceux
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de Richard (1982) relatifs aux précipitations orographiques, ainsi
que ceux de Chaumerliac {1984), traitant du lessivage des aérosols
par les précipitations. Ce sont Tes caractéristiques du modéle tel
qu'il a été utilisé jusqu'd présent que nous rappelons maintenant.

A - Caractéristiques générales

Le modéle est tridimensionnel et hydrostatique. Ses dimensions
horizontales sont de 1'ordre de 250 km par 250 km et son extension
verticale d'environ 20 km. Un maillage est réalisé dans ce domaine.
Chaque verticale est divisée en 15 niveaux irréguliérement espacés
pour permettre une nrésolution accrue des basses couches de
1'atmosphére. Horizontalement, le domaine est divisé en pavés:
d'environ 10 km de cOté. Sur le réseau ainsi formé sont résolues en
dif férences finies les é&quations de 1la météorologie pour la
dynamique (les composantes u et v du vent horizontal) et 1la
thermodynamique (1'entropie et le rapport de mélange en eau
totale). Ces équations sont écrites dans un systéme de coordonnées
permettant la prise en compte d'une topographie complexe.
Concernant les conditions & la limite inférieure du domaine, les
vents sont posés nuls et aucune évolution temporelle des variables
thermodynamiques n'est autorisée. Ainsi, la température et
1'humidité en surface restent &gales d& chaque pas de temps & leur
valeur initiale.

B - Paramétrisation de 1a couche limite atmosphérique

1 - La couche limite de surface

Dans la couche & flux constants, les flux turbulents sont
exprimés & 1'aide de la théorie de similitude (Monin et Obukhov,
1954), selon la formulation de Businger (1973), modifiée par
Nickerson et Smiley (1975). Ces flux verticaux s'écrivent
respectivement, pour la quantité de mouvement horizontale, 1la

chaleur sensible et 1'humidité :
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T L)

- h h) - o(Z

T e, Le(n) - a(2,)] )
F (h) G (h)

_ uth) [a(h) - a(Zo)

Vgl = -u, q = - [ o) | (4)
F (h) G (n)

u, est la vitesse de frottement, o, 1'échelle de température et g,
1'échelle d'humiditéd. L'indice h référe Tle premier niveau du
modéle, situé 3 environ 17 m au-dessus du sol {(niveau supposé &
1'intérieur de la couche limite de surface). ZO est 1a Tongueur de
rugosité. Les fonctions F et G dépendent de 1la stabilité
atmosphérique au voisinage du sol, représentée par le paramétre Z/L
ol L est la longueur de Monin-Obukhov définie par :

ath) u2

*

L = kg o

k &tant la constante de Von Karman, dont la valeur est égale a
0,35.
Ces fonctions s'écrivent comme suit :

1 Vs (302 + 1) (5, ¢+ 1)2
— jlog— + log — n + 2 Arctg = - 2 Arctg Z 4
k Z, (2 +1) (2+ 1) °
Z
si—< 0
L
1 Z Z
F(Z) =(— {log— + uv— , 810 €« —< 1 (5)
k Z, L L
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2
R Z 7" + 1 . Z
—{log= - 2 log —— ; » S1=< 0
k 5 Z0 Ty * 1

G(i) = { 1 qlog E; * T L » 51087 7<1
5_31092_ —I—[U+(1+u-R) 1og-z—]€ , 51
k Z. R L L
o}
avec
Z1/4 Z 1/4
2= (1-156-) g = (1-15-=2)
L © L
7 1/4 ' 7, 1/4
?=(1-9=) p=(1-9=2
L 0
v = 4,7

R = 0,74 (inverse du mombre de Prandtl turbulent)

Pour des conditions trés stables (Z/L > 1), 1la forme des
fonctions F et G a &té proposée par Webb (1970).

2 - La couche limite planétaire

La couche limite planétaire s'@tend entre le sommet h de 1la
couche limite de surface et une altitude Zi’ correspondant
généralement a la base de 1'inversion durant la journée, fixée dans
la version initiale du modéle & 1 km. Les flux turbulents sont
paramétrisés au moyen d'une hypothése de diffusion turbulente

-~

conduisant & 1'écriture suivante :

(6)

1
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Y - au
wiu = - Ku-gg
f“. 28
wae = - KB 3—2
— °9
wq' = - K.q ;5;

Les coefficients d'échange turbulents Ku’ Kg et Kq sont
calculés selon un profil polynomial empirique proposé par 0'Brien
(1970). Cette courbe, dont la formule analytique est la suivante,
présente un maximum au voisinage de Z,/3 (Fig. 4) :

z -1
() = K(Z3) + ) [ K(0) - K(Z;) +
i 3K K(h) - K(z,
+(z-h)[-—(h)+2—§|
3z Z; - h

La valeur K(Zi) du coefficient d'échange au sommet de la couche
limite est égale a zéro. Les valeurs K(h) et 3K/3Z (h) au sommet de
la couche limite de surface sont calculées a partir des fonctions
de stabilité de cette couche.

ITI - OBJECTIFS DE NOTRE TRAVAIL

Dans sa formulation initiale, tel qu'il était avant notre
étude, e modéle de Nickerson-Richard était peu adapté d 1'étude du
cycle diurne de l1a couche limite atmosphérique. La représentation
de la turbulence dans la couche limite planétaire formulée en
coefficients d'échange de type 0'Brien fixe de fagon arbitraire le
profil et 1'extension verticale des transferts convectifs. Or ces
derniers, pilotés par le rayonnement solaire, sont trés variables
en cours de journée. Les conditions & la limite inférieure du
domaine ne permettaient pas une évolution temporelle des variables
température et rapport de mélange en surface. Face 4d cette
inadéguation, nous nous sommes proposé d'introduire :



z/z

v L} L

| 2 3 a
KM 7Kh

Figure 4 : Profil vertical du coefficient de diffusion
turbulente KM normalisé & sa valeur Kh au sommet
de T1a couche limite de surface (d'aprés 0'Brien,

1970).
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- un schéma de turbulence évolutif, modulant Tes flux
verticaux de chaleur, d'humidité et de quantité de mouvement dans
la couche limite planétaire en réponse aux variations des
conditions en surface (Therry et Lacarrére, 1983) ;

- une paramétrisation des flux turbulents dans la couche
limite de surface (Louis, 1979) qui soit plus "économique" en temps
de-calcul que celle de Nickerson et Smiley (1975) ;

- une représentation de 1'état thermo-hydrique du sol
(McCumber, 1980) et de certains effets de la végétation tels que
1*évapotranspiration et 1'extraction racinaire (Deardorff, 1978).

L'étude présentée ne prétendant pas & 1'exhaustivité, certains
processus ne seront pas envisagés. Tout d'sbord, wune restriction
par rapport aux travaux menés Jjusqu'd présent avec le modéle de
Nickerson-Richard reviendra & exclure 1'étude des phénoménes
nuageux et précipitants. Le rayonnement sera pris en compte de
maniére relativement sommaire. I1 devrait, & 1'avenir, &tre 1'objet
d'une attention particuliére, notamment pour ses interactions avec
le champ de nuages.

Dans ce qui suit, nous nous attacherons a décrire les
paramétrisations choisies pour la couche limite, 1le sol et 1la
végétation, Elles seront testées sur diverses situations
caractéristiques dans une analyse de sensibilité & 1'aide d'un
modéle unidimensionnel, offrant un cadre d'étude relativement
souple et économique, avant d'étre introduites dans le modéle de
mésoéchelle.
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CHAPITRE A-II

PARAMETRISATION DE LA COUCHE LIMITE ATMOSPHERIQUE

I1 est procédé a une revue des différentes représentations de
la couche limite planétaire en début de chapitre. Parmi toutes ces
représentations, le choix d'une paramétrisation en énergie
cinétique turbulente pour notre modéle de mésoéchelle est
préconisé. L'importance de la résolution verticale dans cette
paramétrisation nous a ensuite conduit d effectuer une analyse de
sensibilité. Pour la couche limite de surface, 1la formulation de
Louis (1979) est introduite et comparée & celle de Nickerson et
Smiley (1975) en différents régimes de stabilité.

I - LA COUCHE LIMITE PLANETAIRE

A - Introduction

Les équations d'évolution des variables moyennes : température
potentielle, vent horizontal et rapport de mélange s'écrivent dans
la couche limite homogéne :

38 d - 08 38
_...=..__(w'e')+— + — (7)
3t WA ot /rad ot /adv

ou 3

_.=f(v—vg)-—(m) (8)
ot YA
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Y f - -— ) 9
—==-f(u-u)-— (wy

ot 9 a7 (9
3q 3 3q

—_ e . — (wlql) - —_ (10)
ot oz 3t [adv

3 3
Les opérateurs EE)rad et 3T /adv correspondent aux termes de

production par rayonnement et par advection ; ug et vg désignent
les composantes du vent géostrophique et f Te paramétre de
Coriolis. '

Ces &quations comportent des termes turbulents inconnus : le
flux de chaleur w'6', les flux de quantité de mouvement
w'v', ainsi que le flux d'humidité w'q'. L'écriture des équations
d'évolution de ces moments d'ordre deux fait apparaitre de
nouvelles inconnues, et ainsi de suite, & des ordres de plus en
plus élevés. Une solution @ ce probléme dit de fermeture consiste a

w'u' et

paramétriser les inconnues d'ordre élevé en fonction des variables
connues. Diverses paramétrisations ont &té développées au cours des
quinze derniéres années. Nous les présentons briévement en allant
des plus simples au plus sophistiquées.

B - Modélisation de la couche lTimite

1 - Modéles en coefficients de diffusion turbulente

L'hypothése T1a plus simple pour paramétriser les flux
turbulents est une fermeture au premier ordre. On introduit la
notion de coefficient de diffusion turbulente K reliant le flux
turbulent vertical w'x' d'une quantité quelconque a son gradient

vertical. Ainsi

— ax
w'x' = - K— 11
d3Z (1)
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Le probléme consiste alors & déterminer la valeur de K a
chaque niveau de la couche Tlimite. 0'Brien (1970) a proposé un

ajustement au moyen d'un polyndme d'Hermite "passant" & la fois par
une valeur K(h) calculée a partir des flux turbulents de surface et
une valeur tré& faible K(Z;) au sommet de la couche limite
planétaire. Une telle formulation présente Tle défaut d'étre
pratiquement indépendante de la structure et de la stabilité de
1'écoulement. 11 est possible de pallier cet dinconvénient en
définissant des coefficients de diffusion turbulente qui soient
fonction du cisaillement vertical du vent horizontal moyen et de la

stabilité statique. On écrit alors :

| 1/2
2 3U2
= 12f | =
i

2
4(?_"_ ] £ (R;)

3Z
ol 1 est une Tongueur de mélange représentative de la taille des
tourbillons les plus efficaces dans le transport considéré. f(Ri)
est une fonction du nombre de Richardson local qui permet
d'introduire les effets Jlocaux des stabilités statique et
dynamique. Cette fonction a &té spécifiée de maniére purement

empirique par Deardorff (1967), paramétrisée aprés simplification
d'un modéle d'ordre élevé par Mellor et Yamada (1974), ou encore
déduite d'arguments tirés de comportements asymptotiques (Louis,
1979). Un tel type de paramétrisation est approprié lorsque Ta
résolution verticale du modéle considéré est suffisamment fine pour
permettre une représentation correcte des gradients moyens.

Les méthodes en coefficients de diffusion ont pour principal
avantage leur relative simplicité tout en fournissant des résultats
acceptables quant & T1'évolution diurne des profils moyens (Pielke
et Mahrer, 1975). Cependant, elles ne peuvent rendre compte de
certains phénoménes observés. Par exemple, d'aprés la relation
{11), dans la couche convective, ol 236/3Z est nul et ou le flux

—

vertical de chaleur w'8' est positif, le coefficient de diffusion
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devrait tendre vers 1'infini, ce qui apparait physiquement
irréaliste. C'est pour remédier a& de telles imperfections qu'ont
&té introduits les modéles d'ordres supérieurs.

2 - Modéles d'ordres supérieurs

Wyngaard et Coté (1974), ainsi que Yamada et Mellor (1975) ont
développé des modéles du second ordre. Ces modéles résolvent les
équations d'évolution pour les moments d'ordre deux, et les moments
d'ordre trois apparaissant dans ces é&quations sont calculés a
partir de relations diagnostiques supplémentaires. Les résultats
qu'ils | fournissent permettent de représenter correctement
1'évolution des profils moyens et des corrélations doubles. Du fait
que ces modéles reproduisent imparfaitement les caractéristiques de
la couche limite nocturne et celles des termes d'ordre trois, André
et al. (1978) ont mis en oeuvre un modéle repoussant le probléme de
fermeture au quatriéme ordre. Le nombre d‘'équations & résoudre dans
ces modéles é&tant trés é&levé (25 pour le modéle d'André par
exemple), leur utilisation est restreinte au cadre unidimensionnel.

3 - Modéles tridimensionnels

Les modéles unidimensionnels décrits précédemment reposent sur
1'hypothése d'homogénéité horizontale et sur différentes hypothéses
de fermeture pour les équations de la turbulence. Deardorff (1974),
en réalisant une simulation tridimensionnelle, a rendu le probléme
de fermeture beaucoup moins critique. Sur un domaine restreint (5 x
5% 2 km3), ayant une maille de T'ordre de 50 m, sont résolues les
équations de Boussinesq moyennées sur chaque maille. Les échanges
calculés explicitement dans le modéle dominent alors largement les
&changes paramétrés par 1'hypothése de fermeture. Un tel modéle
permet d'accéder a la connaissance de paramétres turbulents mal
connus expérimentalement, comme les termes de presso-diffusion,
pour constituer ainsi un véritable Tlaboratoire numérique.
L'obtention d'un tel détail sur la turbulence nécessite des temps




- 22 -

de calcul trés &levés (350 heures de temps CPU sur un CDC 7600 pour
24 heures de simulation (Deardorff, 1974)). Les simulations
numériques sont donc limitées a quelques situations de référence,
les résultats obtenus servant alors 3 é&talonner des-modéles plus
simples.

4 - Modéles en énergie cinétique turbulente

Entre, d'une part, les modéles en coefficients d'échange, de
mise en oeuvre aisde, mais ne traduisant qu'imparfaitement
certaines des propriétés de la turbulence et, d'autre part, les
modéles d'ordres supérieurs, difficilement utilisables hors d'un
cadre monodimensionnel, un compromis est fourni par les modéles en
énergie cinétique turbulente.

Conservant toutefois un formalisme en coefficients d'échange
pour les flux turbulents, ces derniers sont alors exprimés en
fonction de 1'énergie cinétique turbulente moyenne e et d'une
longueur de mélange T‘k sous la forme :

K, = C 1 Ve
Ke=ae Ck'lk\/;
K, = C 1, Ve
ot e = 1/2 (u'2 F oyl o4 w'z) représente 1'intensité de 1la

turbulence ; oy, aq et CK sont des constantes empiriques. L'é&nergie
cinétique turbulente (ECT) est obtenue par résolution de 1'€quation
d'évolution suivante :

ae 3 W' g au v
—=-——(W'E"'+ )+—W-W—--W—-e (12)
at YA Py 8 5Z aZ
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Les termes du membre de droite de 1'8quation (12) représentent
respectivement la diffusion verticale de 1'ECT, sa production par
les forces d'Archiméde, sa production par cisaillement et sa
dissipation par viscosité moléculaire.

Le terme de diffusion s'exprime au moyen d'un coefficient
d'échange Ke sous la forme :

— pw ae

e +— =-K —
00 € 5z

Le terme de dissipation s'écrit, d'aprés 1'hypothése de

Kolmogorov :

oi 1. est une Tongueur de dissipation et C_ une constante

empirique.

Avec ces expressions, 1'équation (12) prend la forme :

3/2

se 3 sel g RY: (BU}Z (av,z e
—_— = =g K —|-— a K — +K |{—} +{— -C —
st 9zl @Uaz o YUy Ullazi - \az €1

0 €

Concernant la spécification des longueurs d'échelle 7, etle ,
dif férentes expressions analytiques ont &té proposées par Yamada et
Mellor {1975), Bodin (1979) et Therry et Lacarrére (1983). Yamada
(1983) utilise quant & 1lui une é&quation pronostique pour 1a
variable lk e.

5 - Conclusion

Face aux différentes paramétrisations des flux turbulents dans
la couche Tlimite présentées ci-dessus, les modéles en énergie

cinétique turbulente paraissent les mieux adaptés aux besoins de la
modélisation & mésoéchelle. En effet, tout en bénéficiant de 1la

(13)
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simplicité des modéles en K, sans recourir aux hypothéses
correspondantes, assez grossiéres et peu réalistes, ils retiennent
en partie 1'information relative aux échelles inférieures a la
maille des modéles d'ordres élevés.

Parmi les diverses formulations des longueurs de mélange,
celle de Therry et Lacarrére (1983) a &té retenue, car la mieux

calibrée sur un ensemble de situations variées (Wangara, Voves).

C - Modéle énergie cinétique turbulente de Therry et Lacarrére

1 - Présentation générale

Le modéle unidimensionnel de couche limite développé par Therry
et Lacarrére (1983) résout les é&quations d'évolution pour les
variables moyennes u, v, 6 et g écrites en (7), (8), (9) et (10).
L'équation d'énergie cinétique turbulente (13) est adjointe,
permettant le calcul des coefficients d'échange. Les longueurs de
mél ange et de dissipation ont &té calibrées par Therry et Lacarrére
(1983) 3 partir de mesures réalisées lors de 1'expérience AMTEX
(Lenschow et al., 1980), d'une expérience de convection en cuve
(Willis et Deardorff, 1974), ainsi que des résultats de
modélisations tridimensionnel le (Deardorff, 1974) et
unidimensionnelle d'ordre supérieur (André et al., 1978). La
longueur de dissipation 1¢ est exprimée par la formule :

1 CLE1 1 CLEZ2 CLES

m+m +
Z H \kz H)12 1
€ S

avec m, = 1/(1 + CLE3 H/KZ)

1/{1 - CLE4 L/H) pour L < 0 (cas instable)

0 pour L > 0 {cas neutre ou stable)
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0 pour une stratification locale instable

Vg = 1/2
g 39 Cps s
— —/e pour une stratification locale stable
80 aZ

o H est 1'épaisseur de 1a couche limite calculée par :

Z; altitude de 1'inversion de température en régime convectif
H =
0,3 u,/f en régime neutre ou stable.

De plus, CLE1 = 15, CLEZ = 5, CLE3 = 5 10-3, CLE4 = 1 et CLES = 1,5

La formulation del, est reconduite pourl  , avec toutefois un
choix différent des constantes :

CLKI = 15, CLK2 = 11, CLK3 = 2,5 107>

, CLK4 = 1 et CLK5 = 3

Therry et Lacarrére (1983), en simplifiant les équations
d'évolution pour 1les flux turbulents du modéle d'ordre trois
d'André et al. (1978), ont retrouvé les relations entre les flux
turbulents et les gradients des quantités moyennes imposées par
1'hypothése de diffusion turbulente. L'expression du flux de
chaleur est toutefois modifiée comme suit :

w'e'= =K EE- -Y
8l 3z ¢

Ye est le contre-gradient en température, terme qui autorise

1'existence d'un flux de chaleur positif dans une zone a
stratification neutre ou 1égérement stable.

Une expression relativement simple a é&t& proposée pour ce
contre-gradient :
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ol QO est le flux de chaleur sensible virtuelle en surface, Cy une
constante numérique posée égale a 5 et w, 1'@chelle de vitesse
convective.

Les différentes constantes adimensionnées Ck, Cce » o et
ag ont &té déterminées & partir de considérations relatives a la
couche limite de surface neutre. Therry et Lacarrére (1983) ont

ainsi proposé : C, = 0,5 3 C; = (4)7/% ;o = 1,30 5 o5 = 1,35.

Remarque : Les résultats du moddle de Therry et Lacarrére (1983)
montrent une sous-estimation du wmaximum d'ECT par rapport aux
profils du modéle d'André et al. (1978). Pour améliorer le
traitement du transport de 1'ECT, Therry et Lacarrére (1983) ont
proposé 1'introduction d'un contre-gradient. Cette modification,
qui n'est pas prise en compte ici, pourrait faire 1'objet d'une
amélioration future.

2 - Effets de la résolution verticale

Le comportement de la paramétrisation de 1a turbulence dans la
couche limite planétaire proposée par Therry et Lacarrére (1983) a
6té testd par ces derniers & 1'aide d'un modéle unidimensionnel de
résolution verticale (30 niveaux entre 0 et 2 km), trés supérieure
i celle de notre modéle mésoéchelle (15 niveaux entre 0 et 15 km).
Avant d'insérer ce schéma de paramétrisation dans notre modéle
mésoéchelle, i1 est nécessaire, dans un premier temps, de vérifier
le comportement du modéle 1D de Therry et Lacarrére en présence
d'une résolution verticale beaucoup plus grossiére, comparable &
celle du modéle mésoéchelle (9 niveaux entre 0 et 2 km). En effet,
de par 1'existence de gradients verticaux dans Tles termes de
production d'énergie cinétique turbulente, des différences sont
attendues aprés dégradation de la résolution verticale. La mise en
oeuvre de la paramétrisation en ECT dans le modéle mésoéchelle ne
se justifiera, in fine, que si les caractéristiques essentielles de
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1'avolution des variables moyennes et turbulentes sont conservées
au cours d'un cycle diurne, dans une version & résolution verticale

réduite.

Les résultats obtenus avec deux grilles verticales différentes
sont comparés sur la situation des 2 et 3 juillet 1977 de 1la
campagne Voves (André et Lacarrére, 1980). Une grille comportant
30 niveaux réguliérement espacés dans les deux premiers kilométres
de 1'atmosphére est testée par rapport & une grille & 9 niveaux,
dont le pas spatial AZ croit avec 1'altitude.

Les conditions initiales, Tles forgages grande échelle ({vent
géostrophique, advection de température et d'humidité), ainsi que
les conditions en surface (flux turbulents et température) sont
spécifiés d'aprés André et Lacarrére (1980).

L'évolution des profils moyens durant la premiére journée est
comparée pour les deux grilles, respectivement pour le rapport de
mélange q (Fig. 5), pour la composante zonale du vent u (Fig. 6) et
pour la température potentielle o (Fig. 7). Nous retrouvons, avec
le modéle 3 9 niveaux, la caractéristique essentielle de la phase
convective, & savoir 1'homogénéisation progressive vers le haut des
différentes variables du fait des transports turbulents. Malgré la
faible résolution verticale, nous observons une bonne reproduction
du profil des paramétres moyens, surtout au-dessous de un
kilométre. Dans la partie supérieure, quelques différences entre
les deux versions peuvent étre notées, notamment sur la composante
u du vent : ses variations importantes dans les couches supérieures
(Fig. 6-b) n'apparaissent pas dans le modéle & 9 niveaux (Fig.
6-a). La Figure 8 traduit 1'évolution de I’épaisseur'de la couche
limite au cours des 33 heures de simulation pour les deux types de
grille adoptés. L'inversion est déterminée en régime convectif par
le premier niveau du modéle au-dessus du sol pour lequel Te flux de
chaleur sensible change de signe. Nous relevons pour le modéle a 9
niveaux (Fig. 8-a) un épaississement correct de T1a couche de




(a)

Modéle 9 niveaux

(b) Modale 30 niveaux

Figure 5 : Comparaison de 1'évolution du rapport de mélange de la vapeur
d'eau calculée sur une grille & 9 niveaux (a) et sur une
grille & 30 niveaux (b), pour la journée du 2 juillet 1877
a Voves.



z
km| U m/ss
(a)
Modele 9 niveaux :
2- 7/
1+
0
z
km| U mss
b ' R
(b) Modele 30 niveaux N /
21 6\0 | 5
< \
Laae”
r - -
]
1 /
""""" -
‘| J
0 y
0 2

Figure 6 : Comparaison de 1'évolution de la composante zonale du vent
horizontal calculée sur une grille & 9 niveaux (a) et sur
une grille & 30 niveaux (b), pour la journée du 2 juillet 1977
d Voves.
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Figure 7 : Comparaison de 1'évolution de Ta température potentielle

calculée sur une grille & 9 niveaux (a) et sur une grille
3 30 niveaux (b), pour la journée du 2 juillet 1977 a Voves.
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Figure 8 : Comparaison de 1'évolution de 1'épaisseur de 1a couche limite
planétaire calculée sur une grille a 9 niveaux (a) et sur une
grille & 30 niveaux (b), pour les journées des ? et 3 Juillet
1977 & Voves.
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mélange lors de la premiére journée jusqu'ad 1400 m, suivi d'une
décroissance rapide a partir de 18 h. Nous assistons & un nouvel
épaississement le lendemain matin, atteignant 1400 m & 12 h.
L'inversion en température présente ici une montée moins réguliére
qu'avec le modéle & 30 niveaux. La couche limite s'épaissit par
paliers, du fait de la réduction du nombre de niveaux. L'évolution
nocturne est identique dans les deux modéles, puisque 1'&paisseur
de la couche limite est alors donnée par la formule H = 0,3 u,/f,
indépendante de 1la résolution verticale. La forme du flux de
chaleur sensible pour la phase convective dans le modéle avec un
nombre de niveaux réduits (Fig. 9-a) fait apparaitre Jla
décroissance linéaire classique avec 1'altitude. Les profils
obtenus se comparent trés bien avec ceux de la version @ 30 niveaux
(Fig. 9-b). Quelgues différences apparaissent cependant sur la
forme de 1a zone a flux négatifs. Si 1'on s'intéresse maintenant a
1'énergie cinétique turbulente, paramétre clef de la méthode, on
observe sur la Figure 10 une augmentation rapide sur les deux
grilles au cours de la phase diurne du 2 juillet : Tles valeurs du
maximum en ECT sont cependant plus faibles avec le modéle a 9
niveaux. Ce résultat s'interpréte par une sous-estimation de la
hauteur d'inversion dans le modéle & 9 niveaux, ce qui conduit a
des coefficients d'échange réduits par 1'intermédiaire de 1la
longueur de mélange T, .

Au vu de ces résultats, nous pouvons conclure que, pour cette
situation, la dégradation de la résolution verticale ne remet pas
en cause les comportements qualitatif et quantitatif de 1la
paramétrisation en ECT. 1I1 est donc justifié de 1'introduire dans
notre modéle de mésoéchelle comportant un nombre de niveaux réduits
dans la couche limite (9 niveaux au maximum). I1 sera toutefois
nécessaire de réaliser une comparaison du méme type avec un calcul
explicite des paramétres de surface, afin de connaitre 1'impact

d'une résolution atmosphérique grossigre sur leur détermination.
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Figure 9 : Comparaison de 1'évolution du flux de chaleur sensible
calculé sur une grille & 9 niveaux (a) et sur une grille
a 30 niveaux (b), pour la journée du 2 juillet 1977 a
Voves.,
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Figure 10 : Comparaison de 1'évolution de 1'énergie cinétique
2 turbulente moyenne calculée sur une grille & 9 niveaux
| 1e (a) et sur une grille & 30 niveaux (b), pour 1a journée

du 2 juillet 1977 a Voves.
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II - LA COUCHE LIMITE DE SURFACE

A - Introduction

L'avolution des transferts turbulents dans la couche Tlimite
atmosphérique est fortement conditionnée par les flux turbulents en
surface. La description des variables dans la couche & flux
constants repose sur la théorie de la similitude (Monin et Obukhov,
1954). Elle stipule que les moments de la turbulence dans la couche
limite de surface sont des fonctions universelles de la variable
réduite E= Z/L, o L est la longueur de Monin-Obukhov, dont le
signe et la valeur caractérisent les régimes stables ou instables

de la turbulence. I1 vient alors :

u  kz

= =< gy () (14)
82 Ux

3 kZ (15)
- — = q’H (g)

97 Bx

oq kZ \
o7 Qx

Les fonctions ¢, et oy sont décrites en fonction des
diffarents régimes de stabilité au moyen des formules empiriques
proposées par Businger et al. (1971) sur la base de données

expérimentales.

Aprés intégration entre le niveau Z, défini par un vent nul et
le sommet h de la couche & flux constants, les équations (14), (15)

et (16) s'écrivent :




Re, [  h h
9 - 8(Z)) = — Tog — - ¥, (—)
k L Z, L

- ZO

(z.) 9 [1og (o
q-a(z) =— [log— -vy (=
o’k Ho L

avec
' h/L de
vy (—) = / (1 = ¢y (8)) — - (17)
L z /L :
h h/L d
() - [ (1- oy (8) — (18)
z,/L g

Le calcul des intégrales (17) et (18) conduit aux formules (5)
et (6). En conditions atmosphériques instables ou trés stables, le
calcul des quantitéds u,, 6, et q, en utilisant les formules (5) et
(6) ne peut s'effectuer que rumériquement, par itérations
successives. Dans le modéle mésoéchelle, cette procédure est
onéreuse en temps de calcul puisqu‘elle se répéte & chaque pas de
temps et en chaque point de la surface. De plus, Tles versions du
modéle mésoéchelle présentées p1us loin dans le texte, comportant
un sol interactif et un couvert végétal, nécessitent la résolution
implicite de bilans d'énergie et de masse d 1'interface sol-
atmosphére, et la distinction dans chaque maille des fonctions de
stabilité sur sol nu et sur couvert végétal. Les temps de calcul
dans la couche de surface sont ainsi fortement augmentés. Ces
constatations nous ont amends a reconsidérer Te probléme du calcul
de ces fonctions. Thom et al. (1975), ainsi que Benoit (1976) ont
montré que 1'introduction du nombre de Richardson global :

_ o ,[é(h) - e(zoﬂ

su® (h)

Ri

b
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permet d'obtenir une expression explicite des fonctions de
stabilité ¢H et ¢M' Louis (1979) a ajusté des courbes analytiques
dépendant du nombre de Richardson, aux fonctions de stabilité
obtenues par calcul itératif. Les quantités turbulentes u,, 9, et
q. S'@crivent alors :

u,= u (h) FF (-E-, Riy ) (19)
%
h
6= (o (h) - 8(Z))) Fa (-z—,Rib ) (20)
0
h
a= (a (h) - q (Z,) FG CE; » Rl ) (21)

avec, en régime instable (Ri, < 0) :

- K 9,4 Ri, 172
= 1 -
log%— 1+C |R1’b‘ 172
0
K 9,4 Riy 172

 FG

0,74 log & 1+ ¢, ‘Riblllz
0




—
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OG:C 7af — 294(2)1/2
m 7 1og %; ’ Z

K 2 7 1/2
€, =5,3 9,4 (—
h i;;’fz_o (Zo)

et, en régime stable (Ri, > 0) :

K | 1

FF = —
Tog£- | 1+ 4,7Ri
0g 7 b
FF

FG = ——
0,74

En régime instable, Ch et Cm ont été déterminés par Louis
(1979) en vue d'assurer la continuité des flux turbulents entre les
régimes de convection forcée et de convection libre (u(h) -~ 0).
Cette caractéristique n'est pas reproduite avec la formulation de
Nickerson. En effet, par vent faible, u, n'est plus une variable
pertinente de la théorie de similitude et les expressions des flux
turbulents proposées par Nickerson ne sont alors plus valides.

B - Etude comparative des formulations de Louis et Nickerson

Apréds avoir réécrit les formules (2), (3) et (4) sous la forme
(19), (20) et (21), nous étudions les variations des fonctions de
stabilité FF et FG en fonction du nombre de Richardson. La valeur
de Z/ZO étant fixée (avec Z = 18 m et Zy = 4 c¢cm, valeurs courantes
dans le modéle de Nickerson-Richard), Jles courbes de la Figure 11
présentent 1'évolution des fonctions de stabilité pour des nombres
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Figure 11 : Dépendance des fonctions de stabilité FF et FG dans la couche

limite de surface proposées par Louis (1979) (-&-) et
- Nickerson (1979) (—m-) avec le nombre de Ri chardson Rib.
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de Richardson compris entre - 10 et + 10. En régime instable, nous
observons un accord tout 4 fait satisfaisant entre les deux
formulations. En régime trés instable (Riy = - 10), 1'estimation
des fonctions FF et FG par les formules de Louis ne différe que de
10 % par rapport 3 celle de Nickerson. L'écart entre les deux
formulations diminue lorsque 1'on tend vers la neutralité. Dans un
domaine de stabilité correspondant généralement aux mesures
expérimentales (soit - 0,4 < Rib £ 0), FF et FG coincident dans les
deux formulations 3 moins de 1 % prés. Lors de la transition de
conditions instables en conditions stables, Tes fonctions FF et FG
diminuent rapidement. L'é&cart relatif entre les deux formalismes
croit rapidement lorsque le nombre de Richardson augmente. Cette
disparité est trés nette sur la courbe ¢ = E(Rib) de la Figure 12,
oll nous observons que & tend vers 1'infini pour des valeurs de Rib
qui sont beaucoup plus faibles dans la formulation de Louis que
dans celle de Nickerson. Une étude comparative de Carson et
Richards (1978), portant sur diverses descriptions de 1a couche de
surface stable, fait ressortir des comportements trés différents
des fonctions de stabilité, pour des grands nombres de Richardson.
Businger et al. (1971), ainsi que Hicks (1976) ont introduit un
nombre de Richardson critique fini Ric au-del1a duquel 1'écoulement
devient laminaire avec annulation des fonctions FF et FG et, par
suite, des flux turbulents. Ce type de comportement a été retracé
dans une étude théorique de Mellor (1973). Toutefois, a partir de
données expérimentales et pour des nombres de Richardson compris
entre 0,2 et 1, Webb (1970) a é&tabli la persistance de zones
turbulentes au-delad de Ric. 11 a alors proposé un comportement avec
une tendance asymptotique vers zéro des fonctions FF et FG pour des
nombres de Richardson infiniment grands. De telles zones ont
également &té observées par Kondo et al. (1978) pour un domaine de
stabilité plus &tendu (0 < Riy < 10).

En résumé, nous pouvons conclure qu'en régime instable, Tes
résultats obtenus par les formules de Louis sont comparables a ceux
fournis par les formules de Nickerson. Les différences n'excédent
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Figure 12 : Dépendance du paramétre § = Z/L avec le nombre de Richardson Rib

dans la couche limite de surface pour les formulations de
Louis (1979) (—8—) et de Nickerson (1979) (—=).
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a
dans Te domaine correspondant aux observations (- 0,4 < Rib < 0).
En conditions stables, les formulations différent sensiblement au-

pas 10 % pour Rib compris entre - 10 et 0 et sont inférieures

dela de & = 1,5. Toutefois, vu la disparité entre relations
(€ >« pour des valeurs “critiques" de nombres de Richardson
allant de 0,21 & += ), 1a formulation de Louis est difficilement
criticable par rapport a celle de Webb et utilisée par Nickerson.
De plus, cette formulation, contrairement a celle de Nickerson,
permet d'exprimer les flux turbulents en régime de convection
libre. Par la suite, les flux turbulents dans la couche de surface
seront calculés par la méthode de Louis, la comparaison avec la
procédure de Nickerson s'étant avérée concluante.
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CHAPITRE A-III

PARAMETRISATION DU SOL

I - INTRODUCTION

Selon McCumber (1980), les relations empirigues exprimant les
flux turbulents dans 1a couche limite de surface ont pour limite de
validation Tla précision avec laquelle peuvent étre connus Tes
paramétres de surface, essentiellement la température du sol et son
humidité. I1 apparait donc nécessaire, dans les modéles numériques,
de déterminer de maniére suffisamment précise les caractéristiques
thermo-hydriques de T1'interface sol-atmosphére. Aprés avoir
présenté différentes schématisations de 1la température et de
1'humidité de surface, nous introduisons la paramétrisation du sol
que nous avons retenue {(McCumber et Pielke, 1981) pour insertion
dans le modéle de Nickerson-Richard. Une étude de sensibilité est
alors réalisée dans un modéle unidimensionnel.

II - DETERMINATION DE LA TEMPERATURE DE SURFACE

A - Forgage sinusoidal

La température du sol peut &tre prescrite en tant que fonction
périodique du temps : fonction sinusoidale (Pielke, 1974-3) ou
série de Fourier d'ordres variés (Neumann et Mahrer, 1971).
L'avantage de ces spécifications réside dans leur simplicité. Elles
n‘autorisent toutefois pas de rétroaction entre la température de
surface et les circulations atmosphériques induites ; elles
supposent en outre que Te sol se comporte comme un réservoir infini
de chaleur.
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B - Résolution du bilan d'énergie en surface - flux de chaleur

dans Te sol

1 - Position du probléme

Une amélioration par rapport 3 cette spécification arbitraire
consiste a déterminer la température de surface par résolution du
bilan d'énergie & 1'interface sol-atmosphére. Dans ce bilan
(relation (1)), dnterviennent les flux turbulents des chaleurs
sensible et latente (exprimés selon la théorie de la similitude),
le fjux de rayonnement net et le flux de chaleur dans e sol.

Les flux radiatifs au niveau du sol peuvent é&tre soit
paramétrisés (Sasamori, 1970 ; Garrett, 1978), soit décrits par des
formules empiriques (Deardorff, 1978), soit encore spécifiés
expérimentalement (Soer, 1980).

Pour le flux de chaleur dans le sol, la méthode la plus simple
consiste soit & le négliger, du fait qu'il .constitue la
contribution la moins importante au bilan d'énergie, soit a
1'écrire sous forme d'une fraction des autres termes du bilan. Ces
schématisations, bien que simples, sont & la fois difficilement
généralisables, ayant &té calibrées cas par cas, et peu réalistes
car elles ne font pas intervenir directement lTes propriétés du sol.
C'est 1la raison pour Tlaquelle d'autres approches ont été
développées.

2 - Modéles de sol & plusieurs niveaux

L'approche la plus satisfaisante consiste & résoudre
explicitement 1'équation d'évolution de la température dans le sol.
L'équation de diffusion de la chaleur dans le sol s'écrit alors :

Te 9
pc —= - — &(Z) : (22)
st oz
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ol G(Z), Tle flux de chaleur dans le sol & la profondeur Z, est
représenté par la loi de Fourier classique :
3T
G(Z) == r— (23)
A
Les propriétés du sol s'introduisent par sa capacité
calorifique volumique pc et sa conductivité thermique A . Ces
caractéristiques dépendent fortement de la composition du sol, de
sa température et surtout de son humidité (De Vries, 1963). La
résolution de 1'équation (22) permet d'évaluer le flux de chaleur
G(0) = Qg i 1'interface. Cette méthode, utilisée par Benoit (1976)
dans le modéle de circulation générale du N.C.A.R., par Sasamori
(1970) dans un modéle de couche limite, ou par Physick (1976) dans
un modéle mésoéchelle de brise de mer, requiert 1'introduction d'au
moins six niveaux dans le premier métre de sol pour avoir une
détermination précise de la température (Laval et al., 1978).

3 - Modéle de sol d une couche

Pour s'affranchir de 1la résolution de cette équation de
diffusion, Corby et al. (1972) et Gannon (1978) ont fait appel a
une approche combinant 1'équation de conservation de 1'énergie et
la loi de Fourier. En considérant une couche de sol d'épaisseur d
(niveau ol 1'onde diurne de température est atténuée d'un facteur e
et au-deld duquel la conductivité du sol est supposée nulle}, il
est possible de déterminer une é&quation d'évolution pour Tg.
D'aprés (1) et (23) :

STS

‘ *
QGz-)\E:I*Z=O =Q-QE'-Qh=_HA
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Dans la couche d, 1'équation (23) devient :

T,  G(Z=d)-6(Z=0) G(Z=o)
pc — = = =

at d d

Ts est la température moyenne de la couche, indentifiable a 1a
température de surface Tg.

Finalement, 1la température de surface est déterminée par
1'équation d'évolution suivante :

ﬁ = - EB_.. (24)
at pc d

Bhumralkar (1975) a montré que cette méthode traduit
imparfaitement 1'évolution diurne de Ta température de surface. La
formule (24) a &té modifiée par ce méme auteur pour tenir compte de
1'influence du sol plus profond sur 1'état thermique en surface.

4 - Modéle de sol 3 deux couches

Le sol est ici divisé en deux couches d'épaisseurs d1 et d2’
1'une superficielle (dl) et 1'autre plus en profondeur (d2). La
valeur du flux G(Z = d]) étant non nulle, 1'équation (24) est alors
réécrite sous la forme :

T H Tq - :
ai: - CI A - ng_TZ (25)
at pC d1 T
C] et C2 sont des constantes dont les valeurs sont déterminables
exactement pour un forgage sinusoidal & 1'interface. T2 représente
la température de la seconde couche de sol : elle est souvent

considérée comme la moyenne de Tg sur les 24 heures précédant le
début de la simulation. T est une constante de temps égale a un
jour. Le dernier terme de 1'@quation (25) s'interpréte comme un

terme de relaxation de Tg vers la température TZ'
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Une &tude comparative, réalisée par Deardorff (1978), indique
que cette méthode restitue une &volution diurne de la température

de surface trés proche de celle obtenue par un modéle de sol a
plusieurs niveaux.

111 - DETERMINATION DE L'HUMIDITE DE SURFACE

Si le flux de chaleur sensibie en surface constitue un
facteur déterminant quant & la génération de certains types de
circulations, le flux de chaleur latente en affecte directement
1'intensité par la modification qu'il apporte & 1'amplitude de
T'onde thermique diurne en surface (Ookouchi et al., 1984).
L'évaporation en surface, fonction complexe de 1'état hydrique du
sol, est trés souvent paramétrée grossiérement dans les modéles
numériques.

A - Modéles de sol a plusieurs niveaux

Le rapport de mélange en surface qg est relié & la teneur en
eau volumique superficielle du sol n_ par 1'équation de continuité
du potentiel thermodynamique ¥ a 1'interface sol-atmosphére. Dans
le sol, 1le potentiel hydrique ‘¥g exprime 1'état énergétique de
1'eau Tiée aux grains de sol par les forces d'adsorption et de
capillarité. Dans 1'atmosphére, Tle potentiel ¥, est égal a la
variation d'enthalpie libre associée au changement de phase eau
liquide-vapeur. I1 s'ensuit 1’'équation suivante :

gy
9g = Aga¢ (T9) exp| —5
R, T
9

ou Rw est 1a constante des gaz relative 3 la vapeur d'eau.

Le potentiel hydrique Y est 1ié & la teneur en eau en surface
ng par une relation d'état Wg = ?g(ng), pouvant se mettre sous la
forme :



ol a et b sont des constantes caractéristiques du sol.

L'humidité superficielle n s'obtient par résolution
simul tanée de 1'Bquation d'évolution de 1la teneur en eau a
plusieurs niveaux dans le sol et du bilan hydrique en surface,
lesquels s'écrivent respectivement :

- 9n BNS
Py — = - — (26)
ot YA

ol ws est le flux d'humidité dans le sol (infiltration et remontées
capiliaires) et P la masse volumique de 1'eau Tiguide.

Le flux d'humidité dans le sol comporte deux termes :

- un flux relatif 3 la phase liquide, qui s'écrit (loi de

Darcy) :

3
oy K, ——(¥+12) ( 27 bis)

W
W s

s 1ig = ~

jndiquant que les mouvements de 1'eau dans le sol ont pour origine
les gradients de potentiels gravitationnel et capillaire, et ol Ky
est la conductivité hydraulique du sol ;

- un flux relatif & la phase vapeur de la forme (loi de Fick):

3q
- o K —¥

s vap = = Pw Ny .

ol g, est T'humidité spécifique dans le sol et K, la diffusivité
moléculaire de la vapeur d'eau dans le sol.

L‘équation (26) peut alors s'exprimer comme suit (Philip,
1957) :
- 9n 3 an 3 oT aK

—=— (0, —) +—(Dp =) +—1 (28)
ot YA oz aZ YA YA
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en tenant compte de la dépendance des variables ¥, g, Kn et KV
avec la teneur en eau et la température du sol. Dn et Dy désignent
respectivement les diffusivités hydriques et thermiques dans le
s01. Le bilan hydrique a &té pris en compte comme indiqué ci-dessus
dans les modéles de couche limite de Sasamori (1970) et de
Zdunkowski et al. (1975), et dans le modéle moyenne échelle de
Garrett (1978). D'autres méthodes, de conception plus simple et
d'utilisation plus souple, ont été utilisées dans les modéles

numériques.

B - Modéles paramétriques

Une technique couramment employée (Mahrer et Pielke, 1977 ;
Deardorff, 1977 ; Hsu, 1979 ; Wetzel, 1983) consiste 3 spécifier Te
rapport de mélange qg en surface comme suit :

q. = X qsat(Tg) + (1 -x) q

g

ou qsat(Tg) est le rapport de mélange saturant en surface, a la
tenpérature T _ et q le rapport de mélange au-dessus du sol
(premier niveau de calcul du modéle). Xest Tle paramétre d'Halstead
défini comme le rapport de 1'évaporation réelle E & 1'@vaporation
potentiel le Epot (laquelle correspondrait & un sol saturé en gau).
Le calcul de gq_ se raméne donc & la connaissance de la variablex
dont la spécification varie selon les auteurs. Delsol et al.
(1971), ainsi que Ookouchi et al. (1984) lui attribuent une valeur
constante en distinguant uniquement la terre et la mer. Ceci est
simpliste puisque X est &troitement 1ié& @ T1'eau disponible dans le
sol. En effet, si le contenu en eau du sol en surface ng est égal a
sa valeur a saturation s 1'évaporation en surface est, par
daéfinition, potentielle, d'ol :x = 1. Si le contenu en eau du sol
est suffisamment faible pour que 1'évaporation en surface soit
nulle, nécessairement x = 0. De nombreuses relations empiriques ont
été proposées pour le rapport E/Epot en fonction de la teneur en
eau superficielle "g {Manabe, 1969 ; Davies et Allen, 1973 ;
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Deardorff, 1978). Ces relations ne sont toutefois pas
caractéristiques d'un sol, dépendant fortement des conditions
climatiques.

Par souci de simplicité, 1la valeur n_ n'est pas déduite de
1'équation de diffusion (28) : elle est obtenue selon une démarche
analogue a4 celle présentée aux paragraphes II-B-2 et II-B-3 du
présent chapitre.

La combinaison des équations (26) et (27), sous 1'hypothése de
transferts hydriques s'effectuant exclusivement dans une couche
superficielle d'épaisseur d', fournit 1'@quation d'évolution
suivante :

an E-P

(29)

ol n est la teneur en eau moyenne de la couche, assimilée a sa
valeur en surface ”g'

Ce sont des expressions analogues a@ 1'équation d'évolution
(29) qui sont généralement utilisées dans les modéles globaux
(Manabe, 1969 ; Laval et al., 1978) pour le calcul de n_. Une
amélioration de cette formulation a é&té proposée par Deardorff
(1977) et plus récemment par Mahrt et Pan (1984). Par analogie
formelle entre les variables température et humidité, le sol est
divisé en deux couches d'épaisseurs d'] et d'2 et 1'on peut écrire
pour n une relation identique & 1'équation (25) :

T  Tal (29 bis)
ot pw di 2 T .
avec 0 £n_ g Nmax” b est Ta teneur en eau dans la couche profonde
d'2, 1 la période du cycle considéré {un jour ici) et " max Ta

capacité au champ.
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La quantité d'eau dans Tle sol profond suit 1'évolution du
bilan hydrique en surface, d'aprés la relation :

ar}b E-P

. |
3t qﬂ d2

Les constantes C'] et C'2 dépendent fortement de 1'état
hydrique du sol. Elles ont &té calibrées par Deardorff (1977) &
partir de mesures expérimentales sur un site donné (d'aprés les
données de Jackson (1973) déterminées sur un sol limoneux prés de

Phoenix en Arizona).

IV - DISCUSSION

A T'issue de «cette revue générale sur Jles diverses
représentations de 1'&tat thermo-hydrique du sol dans les modéles
numériques, un certain nombre de conclusions s'imposent. L'approche
la plus physique consistant & résoudre sur plusieurs niveaux dans
le sol les équations de diffusion apparait assez lourde a mettre en
oeuvre ; elle nécessite de plus la connaissance de nombreuses
relations d'états caractéristiques du sol, peu accessibles a
1'échelle régionale. La formulation de Deardorff (1977, 1978),
d'utilisation plus simple, présente  toutefois  plusieurs
difficultés. Tout d'abord, une relation empirique est utilisée pour
relier le paramétre d'Halstead & 1'humidité superficielle. D'autre
part, les variables C'I et C'Z, fonction de 1'humidité de surface
et qui interviennent dans 1'équation (29 bis), n'ont &té calibrées
que pour un seul type de sol. Compte tenu des limitations
inhérentes a3 chacune de ces méthodes, 1la paramétrisation du sol
retenue dans notre modéle consiste en une formulation simplifiée
avec plusieurs niveaux. Dans cette description, déja proposée par
McCumber (1980), les transferts d'eau dans le sol sous forme vapeur
sont négligés (hypothése justifiée tant que le sol n'est pas trés
sec), de méme que la dépendance du potentiel hydrique en fonction
de la température. Le nombre de relations d'états requises est



ainsi réduit & deux. Elles ont été généralisées par Clapp et
Hornberger (1978) & 1'ensemble des sols de la classification
texturale américaine, les rendant ainsi d'utilisation plus large
que celles issues directement de mesures en un seul site.
Remarquons toutefois que la variabilité spatiale des paramétres des
transferts hydriques et thermiques dans le sol (propriétés
texturales et structurales, relations hydrodynamiques) est trés
prononcée (Vauclin, 1978 ; Brunet, 1984). Par conséquent, le
recours a des paramétrisations & caractére essentiellement Tocal
dans les modéles mésoéchelle n'est pas sans poser le probléme de la
représentativité des valeurs moyennes calculées sur des domaines de
10 x 10 kmz. La réponse & ce probléme ne pourra &tre apportée que
lorsqu'il sera possible d'accéder & la mesure (nécessairement
indirecte, par télédétection par exemple) de valeurs des flux en
surface moyennées 3 une échelle spatiale comparable a la taille de

la maille des modéles mésoéchel Te.

V - PARAMETRISATION DE McCUMBER POUR LE SOL

La paramétrisation retenue est résumée comme suit. La
température et 1'humidité de surface sont obtenues par Ta
résolution simultanée des équations de conservation de 1'énergie et
de Ta masse a 1'interface sol-atmosphére, soit respectivement :

Q"= - oLy Qu - pC ux04 + G(O)

P= W (0) - pux G4

Les flux G(0) et NS(O) se déduisent de la résolution dans Te
premier métre de sol des &quations de diffusion pour sa température
TS et son contenu en eau volumique n :
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BTS 3T
pc — = — (XA —)

ot 3z at
an 3 an BKn .
—=—(0, —) + =1 (30)

L'écriture de 1'équation (30) suppose que la phase vapeur est
négligée, la composition du sol se limitant & trois matériaux :
T'air, 1'eau liquide et le matériau solide.

McCumber et Pielke (1981) ont proposé certaines relations
caractéristiques des sols, reprises ici. C'est ainsi que Ta
capacité calorifique pc est écrite sous la forme :

pc = (1 - ng) pyiCs + 1o C,

Py C4 étant la capacité calorifique par unité de volume du matériau
solide et o C_ celle de 1'eau. La capacité calorifique de 1'air

est négligée.

La conductivité thermique A dépend fortement de 1'état
hydrique du sol, mais peu de sa texture. A partir des données de
Al Nakshabandi et Kohnke (1965), une expression analytique reliant
la conductivité thermique au potentiel hydrique a été suggérée :

419 exp [— (Pf + 2,7)] , Si Pf < 5,1

0,172 ,» Si Pf > 5,1

ol Pf est le logarithme décimal du potentiel hydrique exprimé en cm..
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La conductivité hydraulique K, et le potentiel hydrique ¥
dépendent de la teneur en eau suivant la formulation de Campbell
(1974) :

b

s
¥o= ¥ = (31)

n

et :
/1 2b + 3

K =K {r— (32)
T s\ng

La diffusivité hydraulique Dn étant définie par :
Y

D =K —
n an

elle s'écrit encore d'apréds les relations (31) et (32) :
b+ 3
b Kng ¥ /n

Dﬂ =
-\

Les valeurs & saturation¥., K ¢ et ng, ainsi que 1'exposant b sont

fonction du type de sol é&tudié. Clapp et Hornberger (1978} ont
fourni les valeurs de ces paramétres pédologiques pour 1'ensemble
des sols de la classification texturale américaine (Tableau 1).
Cette <classification ternaire est basée sur des critéres
granulométriques en distinguant les fractions texturales du limon,
de 1targile et du sable (Fig. 13).

¥I - ANALYSE DE SENSIBILITE

A - Présentation générale

La paramétrisation précédemment décrite des échanges thermo-
hydriques dans le sol a été couplée au modéle de couche limite en
énergie cinétique turbulente de Therry et Lacarrére (1983) par




e —3r 05 -3 A W Sl o~ —

Type de sol ns ws Kns b M1l P; Ci
(m) (ms™*) (I/m3/K)
sable 0,395 0,121 1,76 x10™*| 4,05 | 0,0677 |1,463x10°
sable limoneux 0,410 0,09 1,563x10"* 4,38 0,0750 1,4064x10%
limon sableux . 0,435 0,218 3,41 x10~ ¢ 4,90 0,1142 1,342x10°
] limon fin 0,485 0,786 |7,2 x10€| 5,30 0,179 1,271x10°
limon 0,451 0,478 17,0 x10 °{ 5,39 0,1547  }1,212x10°%
iimon sablo-argileux | 0,420 0,299 (6,3 x107¢| 7,12 0,1749 | 1,175x10¢
limon fin argileux 0,477 0,356 1,7 x10°8 7,75 0,2131 i,311x105
limon argileux 0,476 0,630 2,5 x10° % 8,52 0,2498 1,225x10°
argile sableuse 0,426 0,153 [2,2 %10 °| 10,40 0,2193 1,175x10°8
argile limoneuse 0,492 10,490 - )1,0 x10 ° | 10,40 0,2832 1,15.x10°8
arzile 0,482 0,405 1,3 x10"%{ 11,40 0,2564 1,089x10°
tourbe 0,863 0,356 8,0. =107°8 7,75 0,3947 0,836x10°

Tableau | : Paramétres pé&dologiques en fonction de 11 classes de sol.

ng est la porosité& du sol en m3 m-3, Ys son potentiel hydrique 3

saturation en m et Kn

sa conductivité@ hydraulique 3 saturation
B8

en m s-l. L'exposant adimensionné b se réfire i la relationm d'&tat (31).

Le contenu en eau du point de flétrissement (nwilt) correspond 3 une

succion de 15 bars. P; C; est la capacité calorifique du matériau

solide. Ces valeurs sont tirées de Clapp et Hornberger (1978).
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Figure 13 : Classification texturale américaine des sols ,
(C : argile ; L : Timon ; Si : silt ; S : sable)
(d'aprés Marshall et Holmes, 1979).
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1'intermédiaire de la couche limite de surface {Louis, 1979). Les
différentes méthodes numériques développées 4a cet effet sont
reportées dans 1'Annexe A.

Une étude de sensibilité a &té réalisée avec ce modéle couplé.
Ne disposant pas d'un jeu de donndes cohérent pour & la fois le sol
et la basse atmosphére, nous avons choisi provisoirement de
comparer, dans la mesure du possible, nos résultats avec les
simulations de McCumber et Pielke (1981), sur la base de mesures
effectuées indépendamment dans 1'atmosphére (campagne Floride,
1973) et dans le sol (campagne 0'Neill, 1957). Bien qu'incomplets,
ces essais ont pour but de déterminer la sensibilité de la méthode
proposée vis-d-vis des différents paramétres ajustables et de
contrdler qualitativement 1'accord entre nos résultats et les
travaux parus antérieurement. En conséquence, Tes conclusions
attendues de ces comparaisons n'auront donc pas une portée générale
et définitive.

B - Conditions initiales

Les profils initiaux de température, du vent et de 1'humidité
sont présentés dans le Tableau 2. Ils correspondent au radiosondage
de Miami du 17 juillet 1973 & 7 h LST. Les profils initiaux de Tg¢
et r dans le sol sont différents pour chaque simulation, ils seront
précisés pour chacune d'elles. Toutes les simulations débutent a
5 h LST, pour une durée de 24 heures. Les différentes constantes
caractérisant le sol et 1'état initial de 1'atmosphére sont
reportées dans le Tableau 3.

C - Conditions 3 1'interface sol-atmosphére

Les flux radiatifs descendants courte et grande longueurs
d'onde au niveau du sol Ki et Li sont spécifiés @ chaque pas de
temps du modéle & partir de données radiatives empiriques, typiques
de la situation de ciel clair &tudiée {Kondratyev, 1969). Les



Zenm 9 en K q en g/kg u en m/s v en n/s
6000 126,2 03,0 - 4,00 - 2,50
5000 323,5 03,5 - 2,05 - 1,02
4000 318,9 02,6 - 2,80 c
3000 313,5 05,4 - 4,00 0
2000 308,5 07,6 - 4,00 0
1200 305,0 09,2 - 4,29 1,56

700 301,5 15,0 - 5,64 2,05

300 300,0 19,7 - 6,03 0,42

100 299,8 22,0 - 5,64 0,30

50 299,7 22,6 - 5,39 0,23

30 299,6 23,2 - 5,14 0,27
0 299,5 23,2 0 0

Tableau 2 : Profils initiaux dans 1'atmosphire pour la température potentielle
(8), le rapport de mélange (q) et les composantés zonale (u)
et méridiemne (v) du vent horizontal.
(Cas du 17 juillet 1973 3 7 h LST 3 Miami).



Paramétre Valeur
Pression en surface Ps 1018 mb
Rapport de mélange en surface qg 23g/kg
Hauteur initiale de la couche limite planétaire 150 m
Longueur de rugosité Zp 4 cm
Emissivité du sol €g 1

Tableau 3 : Constantes d'inmitialisation du modéle d'interface.
(Cas du 17 juillet 1973 3 7 h LST i Miami).




courbes d'évolution de Ki et Lt sont présentées sur la Figure 14 ;
elles - font apparaitre une variation sinusoidale de Ki entre le
lever et le coucher du soleil, et une valeur constante pour Li.
Cette prise en compte trés schématique des termes de rayonnement
sera améliorde ultérieurement : elle a paru suffisante cependant
pour permettré une étude du comportement de la paramétrisation du
sol et de l1a basse atmosphére. L'albédo du sol a_ intervenant dans
le calcul du rayonnement solaire réfléchi Kt varie avec la hauteur
du soleil et la teneur en eau superficielle du sol. Nous avons
adopté les formules empiriques proposées par McCumber et Pielke
(1981) et qui sont basées sur les données expérimentales d'lIdso et
al. {1975) pour du limon, généralisées ici aux autres classes de
sol.

avec : a_=0,31 -0,38A, si A<0,5
(33)
a. =0,14, si A >0,5

A = n/ng est la fraction d'humidité du sol par rapport & 1la
saturation en surface et :

a, = 0,01 [exp (0,003286 7 19) - 1] (34)
ol Z est 1'angle zénithal du soieil.

Notre modéle de couche limite atmosphérique ne prenant pas en
compte la formation de précipitations, elles sont imposées a
1'interface par leur taux horaire. Cette simplification est
acceptable, dans un premier temps, puisqu'il ne s'agit ici que
d'étudier dans ses grandes lignes la réponse du sol a des forgages
extérieurs imposés.
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D - Comportement global du modéle

Avant d'effectuer des comparaisons entre simulations, il
convient, pour une simulation particuliére, d'examiner 1'évolution
des profils verticaux des variables atmosphérigues et de sol sur 24
heures. L'intérdt de cet examen est double : tout d'abord, vérifier
le comportement correct de la méthode de résolution numérique des
-8quations de diffusion dans le sol, ensuite, s'assurer d'une
réponse convenable des variables atmosphériques au forgage
énergétique imposé en surface. Par la suite, 1'@tude portera
principalement sur 1'évolution des variables (température,
humidité, flux) & 1'interface.

Les résultats présentéds ici correspondent & un sol d'argile
sableuse (sandy clay). Le profil initial pour la température dans
le sol est tiré des données expérimentales de 0'Neill (Lettau et
Davidson, 1957) et reporté dans le Tableau 4. La teneur en eau
initiale est uniforme sur tout le profil avec une valeur de
0,27 m3 m's. Les profils verticaux dans le sol sont tracés toutes
les deux heures sur chacune des figures présentées ;  dans
1! atmosphére, la fréquence d'édition des résultats est de quatre
heures en nous limitant & Tla phase diurne (les 12 premiéres heures
de simulation). La Figure 15 présente 1'@volution, au cours d'un
cycle diurne, ‘de la température dans le sol. On observe un
échauffement important de 1la surface en cours de journée
(Fig. 15-a), qui gagne progressivement les couches plus profondes
du sol, gJjusqu'd environ 40 cm. Au-deld, la température reste
pratiquement inchangée. A partir de 17 h, soit deux heures aprés le
maximum d'ensoleillement, du fait de 1'inertie thermique du sol, la
surface se refroidit rapidement, déterminant ainsi un flux de
chaleur vers le haut, ce qui provoque un refroidissement du sol
profond (Fig. 15-b). Ce type de comportement est en bon accord
qualitatif avec les observations de la Figure 16. Les Figures 17-a




Profondeur en cm T8 en K Nenm m_“"
0 301,03 | 0,120
0,5 301,17 0,120
1,5 301,54 0,117
3,0 301,98 0,109
5,0 302,98 0,093
8,0 302,81 0,086
12,0 302,70 0,083
18,0 : 304,99 0,083
26,0 305,03 0,083
36,0 305,28 0,083
48,0 305,59 0,083
62,0 | 304,33 0,083
79,0 303,31 | 0,083
100,0 ' 303,08 0,083

Tableau 4 : Profils initiaux dans le sol pour la tempé&rature et la tenmeur
en eau volumique, d'aprés les données de 1'expérience 0'Neill,
Nébraska (Lettau et Davidsom, 1957).
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Figure 15 : Variations diurnes du profil de température dans le sol pour

de 1'argile sableuse (sandg clay) initialisée avec une teneur
en eau volumique de 0,27 mS m-3.
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et 17-b présentent 1'évolution de 1'humidité du sol pendant 1a méme
période. Le sol est initialement assez humide dans toute son
épaisseur (n/ng = 63 %).

Sur la Figure 18, on note, au cours de la Jjournée, un

asséchement prononcé des premiers centimétres de sol, 1la teneur en

3 3 & une valeur moitié moindre

eau en surface passant de 0,3 m” m_
dés 9 h. Sur Tla Figure 17, on constate qu'au-delad d'une dizaine de
centimétres, Tle profil initial d'humidité dans le sol n'est pas
affecté par 1'évolution en surface. De forts gradients d'humidité
du sol apparaissent donc au voisinage de 1'interface. Cette
particularité confirme la nécessité d'utiliser une grille verticale
logarithmique dans la discrétisation de 1'équation d'évolution de
la teneur en eau (cf. Annexe A). A partir de 17 h, on assiste a une
réhumidification de 1a surface (Fig. 18), Te profil en profondeur
n'évoluant pas (Fig. 17-b). Cette tendance s'explique par
1'apparition d'une couche stable prés du sol, conduisant a une

inversion du flux d'humidité au niveau de 1'interface.

Dans 1'atmosphére, 1'uniformisation progressive en altitude
des variables moyennes (température et rapport de mélange), au
cours de la journée du fait des transferts verticaux turbulents
dans la couche limite, est une caractéristique bien restituée par
le modéle (Figs 19-a et 19-b). La turbulence (énergie cinétique et
coefficient d'échange) initialement nulle gagne rapidement en
intensité et en extension verticale dés le début de la phase diurne
(Figs 19-c et 19-d). A 17 h, nous observons 1'amorce de 1la
décroissance de 1'énergie cinétique turbulente qui tend a nouveau
vers des valeurs trés faibles aprés Tle coucher du soleil (non
présenté ici). Le comportement des variables atmosphériques noté
ici dans Te cadre d'un modéle couplé sol-atmosphére est trés
similaire a celui obtenu précédemment sur la situation de Voves,
avec des conditions d la Timite inférieure imposées en fonction des
valeurs des flux mesurés sur le terrain.
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potentielle (a), rapport de mélange (b), énergie cinétique
turbulente (c) et coefficient de diffusion turbulente (d) sur
un sol d'argile sableuse pour la journée du 17 juillet 1973
a Miami.
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E - Effet du contenu en eau initial du sol

Pour un type de sol donné (limon fin), nous examinons
maintenant la sensibilité de 1la paramétrisation vis-a-vis de
T'initialisation de 1'humiditeé. Le sol est initialisé en
température d'aprés le profil de 0'Neill et uniformément en
humidité sur toute la couche. Diverses simulations numériques ont
até réalisées en faisant varier 1la teneur en eau depuis
n=0,14 m mS (sol trés sec avec un potentiel hydrique associé de
- 570 m) Jjusqu'a n = 0,48 m3 m'3 (sol saturé en eau}. La
comparaison la plus intéressante entre ces simulations concerne
1'avolution des flux en surface au cours de la journée. Elie permet
de déterminer 1la facon dont 1'état hydrique influe sur Ta
conversion de 1'énergie radiative & T1'interface. Les résultats
présentés ne portent que sur la gamme d'humidité initiale comprise
entre 0,14 et 0,28 m3 m-a, aucune différence significative n'ayant
&té constatée sur 1'évolution diurne des variables de surface pour
des initialisations plus humides.

Sur la Figure 20 est reportée 1'@volution des flux de chaleur
sensible, latente et dans le sol, pour des teneurs en eau initiales
respectivement de 0,28 e m (a) ; 0,24 m 3 (b) ; 0,22 e md
(c) ; 0,20 m (d} 5 0,18 m w3 {e) et 0,14 m (f). Par
convention, les flux sont comptés positivement Tlorsqu’ils sont
dirigés vers le bas. Pour un &tat trés humide (n>0,28 m3 m"3 sur
la Figure 20-a), toute 1'énergie radiative est consomeée dans
1'évaporation de 1'eau du sol. Le flux de chaleur latente atteint
une valeur de 480 W m'2 en milieu de journée, alors que le flux de
chaleur sensible ne dépasse jamais 30 W m-2 au cours du cycle
diurne. Notons la symétrie de 1a courbe représentative des flux par
rapport au midi local. Le flux de chaleur dans le sol est lui aussi
trés peu intense du fait de la faible &lévation de température a
1'interface durant 1a journée. Remarquons le changement de signe de
ce flux lors de la transition entre le régime diurne et Te régime

nocturne. Le jour, la surface du sol, plus chaude qu'en profondeur,
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détermine dans le sol un flux de chaleur vers le bas. La nuit, la
surface se refroidit plus vite que le sol profond, d'old un flux
vers le haut. En régime nocturne, une couche stable s'étant formée
prés du sol, les transferts convectifs deviennent négligeables et
seul subsiste le flux conductif dans le sol.

3073, 1a Figure

Pour un sol initialement plus sec (n= 0,24 m
20-b laisse apparaitre une 1égére diminution du flux de chaleur
latente d'environ 50 ¥ m ™%, au profit du flux de chaleur sensible
qui atteint & 15 h une valeur maximale de 60 W m_z. Nous pouvons
aussi noter 1'apparition d'une dissymétrie de la courbe des flux
par rapport d midi. Cette dissymétrie s'accentue lorsque 1'humiditeé
initiale est moindre (Fig. 20-c) en méme temps que diminue 1la
valeur maximale de 1'@vaporation ; elle n'est alors que de
360 W m"2 3 11 h. Le flux de chaleur sensible atteint un maximum de
180 W ln'z i 14 h. Dans cette configuration hydrique initiale,
1'énergie radiative est tout d'abord utilisée pour &vaporer 1'eau
superficielle du sol jusqu'd 11 h, d'od un flux de chaleur latente
jmportant aux dépens du flux de chaleur sensible. A partir de 11 h,
nous constatons une décroissance marquée de 1'é@vaporation, le flux
de chaleur sensible augmentant corrélativement. Les gradients de
température dans le sol superficiel s'accentuent & partir de 11 h,
conduisant & une augmentation du flux de chaleur dans le sol. Avec
des teneurs en eau initiales plus faibles (Figs 20-d et 20-c), 1la
dissymétrie de 1la courbe d'évolution du flux d'évaporation est
encore plus marquée. Le maximum de ce flux apparait de plus en plus
tdt dans la journée (10 h, puis 9 h), avec des valeurs
décroissantes (280, puis 200 W m'z). Le flux de chaleur sensible a
une amplitude de 250 W m'z, puis de 280 W m'z. Dans le cas d'un sol
initialement trés sec (Fig. 20-f), la quasi-totalité du flux de
rayonnement net est convertie en flux de chaleur sensible, 1le flux

de chaleur latente restant faible.
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Cette chronologie souligne 1'importance de 1'état hydrique
jnitial du sol sur la partition de 1'@ergie radiative disponible
en surface en chaleurs sensible et latente. A mesure que la teneur
en eau du sol est réduite, 1'évaporation est plus faible. L'énergie
radiative en surface concourt a 1'augmentation de la température du
sol, qui se traduit par une dintensification des transferts
convectifs dans la couche lTimite. C'est ce qu'indique clairement la
Figure 21 ol ont &té reportées les valeurs maximales de la
température de surface et de la hauteur d'inversion pour le cycle
diurne en fonction du contenu en eau initial. Pour Ta gamme
d*humidités considérée, 1'@paisseur maximale de la couche limite
varie de plus de 1000 m et la température de surface d'une dizaine
de degrés. I1 est intéressant de remarquer que la transition est
assez brutale entre le régime humide et Te régime d'asséchement.
Cela conduit 3 une relation quasi linéaire entre le contenu en eau
du sol et 1'amplitude de 1'onde diurne de température sur une plage
restreinte d*humidités (0,14¢ ng 0,20 m3 m‘3). Un tel comportement
a 8té observé expérimentalement par Idso et al. (1976).

L'évolution diurne du flux de chaleur Tlatente pour les
dif férentes humidités initiales testées peut s'interpréter & partir
des évolutions comparées de 1'humidité relative en surface
(Fig. 22) et du rapport de mélange en surface (Fig. 23). Pour un
sol initialement trés humide ( n=0,28 m3 m-3), 1'humidité relative
reste fixée 3 100 % durant tout le cycle diurne (Fig. 22-a), ce qui
a deux conséquences directes. D'une part, le rapport de mélange en

surface, égal a q (Tg), varie en phase avec la température de

surface Tg, d'oﬁ'hfi%rme de Ta courbe observée sur la Figure 23-a.
D'autre part, 1'évaporation en surface est @ son niveau potentiel,
c'est-a-dire qu'elle est déterminée uniquement par le pouvoir
évaporant de 1'atmosphére. Le flux de chaleur latente est ainsi
gouverné par le rayonnement solaire, ce qui explique 1'évolution
constatée sur la Figure 20-a. Lorsque le sol est initialement plus
sec, la saturation du sol superficiel ne se maintient que durant la

matinde. Par exemple, 1'humidité relative en surface décroche de
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Figure 22 : Influence du contenu en eau initial du sol (n) pour du Timon
fin sur 1'@volution diurne de 1'humidité relative en surface.
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100 % en milieu de journée sur la Figure 22-b, pour atteindre une
valeur de 80 % 3 15 h. Aprés la désaturation, 1'eau superficielle
ne permet plus & 1'évaporation de maintenir constante 1la
température du sol : on assiste alors a un échauffement rapide de
la surface, s'accompagnant d'une croissance du flux de chaleur
sensible. Pendant cette phase, de 13 h & 17 h sur la Figure 20-b,
on note une diminution 3 la fois du rapport de mélange (Fig. 23-b)
et du flux de chaleur latente par rapport au profil correspondant &
1'évaporation potentielle (Fig. 20-b). Plus tard, entre 17 h et
19 h, apparait un second maximum du rapport de mélange en surface,
lequel s'explique par la formation d'une couche a stratification
stable dans les premiers métres de 1'atmosphére en fin de journée.
L'évaporation en surface accumule T1'humidité prés du sol dans
1'atmosphére. Geiger (1965) a relevé expérimentalement un tel
phénoméne. Plus le sol est sec initialement, plus la réduction
d*humidité relative en cours de journée est rapide et prononcée
(Figs 22 ¢, d, e, f), entrainant également celle du rapport de
mélange en surface (Figs 23 ¢, d, e, f).

F - Effet de 1"albédo de surface

Pour deux sols trds contrastés, de la tourbe trés humide
(n=20,58 m m ) et du sable sec (n= 0,07 me m3), 1'influence de
1'albédo de surface est étudiée. Cet albédo va moduler la quantité
d'énergie solaire "utilisable" en surface. Pour 1'exemple du sable
sec; deux formulations ont été testées :

- un albédo constant au cours de la journée, égal a 0,20 ;

- une variation de 1'albédo avec 1'humidité superficielle du
sol et la hauteur du soleil, selon les formules (33) et (34).

Les valeurs d'albédo au cours de la journée (entre 6 h et
19 h) pour ces deux cas sont reportées sur la Figure 24. La
comparaison de 1'&volution des flux en surface durant le cycle
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diurne (Fig. 25) fournit des comportements analogues entre les deux
situations, avec un flux de chaleur sensible intense et un flux
d'évaporation faible, Lorsque 1'albédo est variable, sa valeur en
milieu de journée est égale & 0,3 : ainsi, 70 % du rayonnement
solaire incident participent effectivement au chauffage du sol,
alors qu'avec une valeur constante de 1'albédo, ce pourcentage
s'éléve 3 80 %. Ces différences expliquent le flux de chaleur
sensible supérieur de 50 W m 2 & 13 h de la Figure 25-b. Cette
augmentation du flux de chaleur sensible lorsque 1'albédo du sol
est maintenu constant est notée en corrélation avec 1'échauffement
de 2 K de la surface, ce qui a pour effet d'intensifier les
transferts convectifs, la hauteur maximale de 1'inversion passant

de 1900 m @ 2150 m.
Avec de la tourbe, trois formulations sont intercomparées :
- une valeur d'albédo constante, égqale a 0,20 ;

- une variation d'albédo au cours de la journée, suivant les
formules (33) et (34) ;

- une variation d'albédo proposée par Gannon (1978) pour de Ta

tourbe en Floride : ag = 0,14 (1 -4a) A < 0,5
ag = 0,07 A > 0,5

Ces trois types de variations de 1'albédo au cours de la
journée sont représentées sur la Figure 26. Lles cas a, b et c
correspondent & des valeurs d'albédo de plus en plus faibles
aussi, sur la Figure 27 retragant 1'@volution des flux de surface,
nous relevons une augmentation de 1'évaporation au fur et & mesure
de la diminution de 1'albédo de surface. L'influence de 1'albédo
sur 1'dvolution de la température de surface est ici négligeable. A
12 h, pour des albédos respectivement de 0,07 et 0,20, une
dif férence de seulement 0,5 K est observée entre ces deux cas.
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A 1'issue de cette &tude, 1'albédo du sol apparait comme un
paramétre de seconde importance par rapport 3 son état hydrique. En
effet, une modification de 50 % de 1'alhédo modifie les flux de
surface d'environ 15 %, variations qui se situent dans la gamme des
précisions escomptées a mésoéchelle. De plus, la variation d'albédo
agit uniquement sur l'intensité des flux et non sur 1a partition
entre flux de chaleurs sensible et latente. La dépendance de
1'albédo avec 1'humidité du sol est donc, en modélisation a
mésoéchelle, beaucoup moins critique que pour la modélisation du
climat. Si, a 1'échelle diurne, une augmentation d'albédo concourt
i une diminution plus ou moins importante de Tla température de
surface (suivant 1'état hydrique du sol), i1 n'en est pas de méme
pour des temps de 1'ordre du mois. Une étude de sensibilité de Hunt
(1985) montre clairement que suivant la dépendance fonctionnelle de
1'albédo avec 1'humidité, on peut aboutir, aprés trente jours de
simulation de 1'asséchement d'un sol, soit & une augmentation de la
température de surface, soit a une diminution. Ce résultat
s'explique par 1'opposition de deux effets : la diminution de 1'eau
du sol va avoir tendance & augmenter la température du sol, du fait
d'une évaporation moindre, wmais aussi & augmenter 1'albédo, qui
entrainant une diminution du rayonnement net, va tendre & abaisser
la température du sol.

G - Influence des profils initiaux de température et d*humidité

dans le sol

I1 convient d'étudier 1'importance des profils initiaux dans
le sol, puisque ce sont les gradients d'humidité et de température
qui induisent les différents flux dans le sol et & l'interface
sol-atmosphére. Par suite, une série de tests a até effectuée, pour
un type de sol donné (sable), en imposant des gradients verticaux
jnitiaux différents pour Ts et n. Le premier test porte sur les
effets de la température, la teneur en eau volumique initiale é&tant
fixee 3 0,12 m mS. Quatre initialisations différentes en
température sont envisagées :
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(1) profil de 0'Neill,
(2) gradient nul,

(3) gradient de 4K m ',
(4) gradient de - 4 K !,

Sur la Figure 28, 1'évolution diurne des flux de surface est
représentée pour ces quatre cas. Nous observons des comportements
trés peu différents, ce qui tendrait & prouver que T1a forme du
profil thermique initial est un facteur sans influence vraiment

notable sur 1'évolution diurne de la basse atmosphére.

Pour la seconde série de tests, quatre initialisations sont
définies pour 1'humidité du sol, avec un profil uniforme en
température de 301,03 K :

(5) profil de 0'Neill,
(6) gradient de - 0,07 oS w Y,
(7) gradient nul,

(8) gradient de 0,20 e

St

La teneur en eau initiale en surface est é&gale & 0,12 m3 m'3
dans chaque cas. La Figure 29, représentant 1'évolution des flux de
surface, montre que des profils d'humidité différents conduisent a
des évolutions des flux radicalement différentes. Le profil de
0'Neill (Fig. 29-a) correspond & un sol assez humide dans les cing
premiers centimétres, puis sec au-deld, avec des gradients
d'humidité trés importants prés de la surface. Le flux d'humidité
est donc initialement &levé, ce qui conduit & un asséchement rapide
du sol superficiel (Fig. 30-a). Le sol s'é&chauffe ensuite, car trés
sec sur tout son profil, contribuant & 1'augmentation du flux de
chaleur sensible jusqu'd 280 W m2
sol s'asséchant réguliérement en profondeur (on/3Z = - 0,07 m

en milieu de journée. Avec un
..'|)
(Fig. 29-b), Te flux d'humidité est initialement plus faible car le
gradient d'humidité est moins prononcé. La quantité d'eau
disponible dans les premiers centimétres est alors plus importante
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Figure 30 : Evolution de la teneur en eau superficielle du sol pour les
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et le sol s'échauffe moins au cours de Ta journée (le flux de
chaleur sensible a pour valeur maximum 230 W m'2 seulement). Une
initialisation uniforme avec n = 0,12 m3 m-3 (Fig. 29-c) confirme
les observations précédentes. L'évaporation est plus intense en
cours de journde, diminuant d'autant le flux de chaleur sensible
(200 W m2 & 14 h). Avec un sol s‘humidifiant en profondeur
(3n/3Z = 0,20 m"}), 1les gradients ainsi définis déterminent des
remontées capillaires trés importantes jusqu'en surface, puisque la
teneur en eau de la surface initialement égale a 0,12 m3 m-3 passe
50,23m m> a1l h (Fig. 30-d). Notons que ce flux d'humidité
ascendant augmente fortement, en raison du forgage radiatif a
1'interface, dés 9 h. Le sol, s'humidifiant ainsi trés rapidement
en surface, permet 1'&vaporation d@ son niveau potentiel au cours du
cycle diurne : d'od la forme des courbes de flux observées sur la
Figure 29-d. Les différentes initialisations adoptées conduisent &
des épaisseurs maximales de la couche limite comprises entre 800 m

(cas (8)) et 1600 m (cas (5)).

Notre &tude souligne 1'importance, déja relevée par ailleurs,
de 1'humidité du sol et de son profil initial dans le sol sur
1'évolution diurne de Ta basse atmosphére, le profil initial de
température jouant quant @ lui un rdle négligeable. Reste posé le
probléme de 1'initialisation de 1'humidité du sol en 1'absence de
données expérimentales. Dans toutes les &tudes qui suiwront, le sol
sera initialisé en teneur en eau uniformément, ce qui, compte tenu
des tests de sensibilité réalisés, représente une solution peu
satisfaisante.

H - Influence du type de sol

Afin de déterminer la répercussion de différences texturales
des sols sur 1'évolution diurne 3 1'interface sol-atmosphére, une
série de tests comparatifs a &té effectuée. Quatre types contrastés
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de sols ont &téd choisis. Pour les sols essentiellement minéraux,
nous avons retenu trois types avec des fractions argileuses
croissantes :

* sable (3 %)

* 1imon (19 %)

* argile (63 %)

et un sol riche en matidres organiques, de la tourbe.

La température du sol est initialisée selon le profil de
0'Neill. Au vu des disparités importantes entre les teneurs en eau
3 saturation (la porosité du sable est deux fois plus faible que
celle de l1a tourbe), initialiser les sols par le méme contenu en
eau n'‘apparait pas &tre un critére trés objectif. Suivant McCumber
et Pielke (1981), deux types d'initialisations sont considérées
tout d'abord, avec une valeur n/ns constante, puis, & potentiel
hydrique ¥ constant. Ces initialisations ont &té adoptées afin de
dégager des différences entre simulations portant sur les
caractéristiques texturales des sols, plutdt que sur leur &tat
hydrique. Sont comparées les évolutions diurnes des quatre sols
précédents en conditions humide (A), séche (B) et trés séche (c) :

An =20,75 Ng
BY =-5m
C¥ = - 153 m (correspondant au point de flétrissement).

Sur le Tableau 5 sont reportées les valeurs maximales en cours
de journée de 1a hauteur d‘inversion (représentative de 1'intensité
des &changes turbulents), de Ta température de surface (typique de
1'intensité des transferts thermiques) et les valeurs minimales de
1'humidité relative en surface (typique de 1'intensité des
transferts hydriques). Dans le cas A, les sols sont trés humides :
nous observons des comportements identiques pour la tourbe, Tle
sable et le limon. De tels sols ont une réserve en eau suffisante
pour @&vaporer a un taux potentiel au cours du cycle diurne.



SABLE LIMON ARGILE TOURBE
H max 980 980 1250 980
en m
Tgmax 305 305 309 305
en K
b min 100 100 55 100
en %
B max 1750 1580 1700 1400
en m -
T max 313,5 312,5 314,5 311
en K
h min

g 33 40 35 45
en Z
i max 1900 1900 1900 1750
€én m .
T max 314,5 314,2 314,6 313,7
en K
b min 28 30 27 35
en Z

Tableau 5 : Influence du type de sol sur :
- 1'@paississement de la couche limite (H),
= 1'amplitude de 1'onde diurne de température en surface (Tg),
- 1'humidité relative en surface (hg)’

pour différentes initialisations de l'humidité :

A:n=20,75n,
B:y=~50m
C:y¢y=-153m
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L'argile, quant & elle, se comporte sensiblement différemment des
trois sols précités, puisque nous relevons une é&lévation supérieure
de 4 K de la température en surface, une extension verticale plus
marquée de la turbulence et une réduction de 1'humidité relative
jusqu'a 55 %. Ces différences proviennent de ce que 1'argile, bien
qu'initialement trés humide, posséde une propension & perdre 1'eau
qu'elle contient beaucoup moins prononcée que les autres sols. En
effet, le calcul du potentiel hydrique associé a chaque type de sol
dans 1'initialisation A conduit a :

y(sable) = - 0,388 m
¥(1imon) = - 2,253 m
v (argile) = - 10,758 m
y (tourbe) = - 3,309 m

Le potentiel hydrique de 1'argile est donc beaucoup plus élevé
que celui des autres sols. De plus, sa conductivité hydraulique &
saturation Kn ¢ trds faible (Tableau 1) vient confirmer Ila
difficulté qu'a 1'eau & #&tre extraite d'un tel sol. Ainsi,
1'énergie radiative n'évapore que 1'eau superficielle des sols
argilewx. Elle sert ensuite, Torsque le sol en surface est trés
sec, 4 échauffer la surface, conduisant au comportement observé.
Les résultats du Tableau 5, relatifs aux jnitialisations B et C, &

potentiel hydrique constant, apparaissent trés peu différents entre

les trois sols minéraux. Le limon est le sol s'échauffant le moins
et donc évaporant une quantité d'eau plus importante au cours de 1a
journée. Une constatation analogue a &té énoncée par McCumber et
pieTke (1981). Salter et Williams (1965), dans une étude relative a
1'influence de la texture des sols sur 1'eau effectivement
di sponible aux plantes (réserve facilement utilisable), ont montré
que cette réserve est la plus importante pour des sols de
granulométrie intermédiaire comme le limon et le Timon fin. Un
optimum semble donc exister entre les sols sableux drainants, mais
dont la capacité de rétention est faible, et les sols argileux
riches en eau difficile 3 extraire. La tourbe, qui n'entre pas dans
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la classification texturale, de par sa porosité trés grande
( >80 %), reste relativement humide, ce qui conduit & une é&lévation
moindre de la température en surface et & une humidité relative

supérieure.

Au terme des tests ci-dessus, les caractéristiques. texturales
des sols sont & 1'origine de différences appréciables quant a
1'évolution de la basse atmosphére au cours d'un cycle diurne type.
I1 est cependant ressorti clairement que c'est 1'état hydrique qui
gouverne principalement le comportement d'un sol donné. La prise en
compte de types de sol différents pourrait donc, a priori, sembler
superflue dans un modéle mésoéchelle. Toutefois, Ttutilisation de
cartes pédologiques sur un site donné peut permettre une
initialisation en humidité différenciée selon les classes
texturales, le contenu en eau étant plus important au fur et &
mesure que les sols s'enrichissent en argiles ou en matiéres
organiques. C'est ce type d'approche qui a été utilisé par McCumber
(1980) pour 1'initialisation de son modéle mésoéchelle appliqué &
la Floride, des données relatives & 1'humidité des sols n'existant

pas a cette échelle.

I - Incidence d'un court épisode pluvieux

Compte tenu de la discussion précédente, i1 est & prévoir
qu'un court épisode pluvieux influera de fagon notable sur
1'évolution diurne des flux & 1'interface sol-atmosphére. C'est ce
qu'étudient de maniére trés schématique les tests présentés dans ce
paragraphe. En effet, les précipitations sont imposées en tant que
paramétre d'entrée du modéle, et aucune modification n'a été
apportée sur 1'intensité du rayonnement solaire durant 1'épisode
pluvieux pour tenir compte de la réduction provoquée par les
nuages. Cependant, pour une étude de sensibilité, il est commode de
considérer séparément la réponse des différentes variables avant
d'envisager une analyse compléte dans notre modéle tridimensionnel.

De plus, une telle &tude est nécessaire, si 1'on se souvient que le
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modale unidimensionnel développé ici 1'est en vue de son insertion
dans notre modéle mésoéchelle, lequel est apte & simuler Tla
formation de nuages et de précipitations.

Sur un sol sableux, initialement plus ou moins sec, des
séquences pluvieuses d'intensités variables et intervenant a
différentes périodes du cycle diurne ont é&té envisagées : elles
sont regroupées dans Te Tableau 6. Les précipitations ne sont pas
introduites directement dans 1'équation de bilan de masse, car ce
dernier subirait alors un déséquilibre trop brutal en un seul pas
de temps. C'est pourquoi elles sont réparties uniformément dans la
premiére couche de sol sur une épaisseur de 4 mm. Cette procédure
est supposée traduire 1'infiltration trés rapide de 1'eau de pluie
dans les premiers millimétres du sol, infiltration ne pouvant etre
résolue avec le pas de temps de trois minutes du modéle. Une fois
ceci réalisé, 1'eau peut diffuser plus Tentement dans le sol
profond, phénoméne représenté par 1'équation (30).

Pour la simulation 1, nous observons, a partir de 11 h, une
modification brutale de la répartition des flux a 1'interface (Fig.
31), le sol considéré &tant & cet instant trés sec et
1'ensoleillement maximal. Le flux de chaleur Tatente augmente trés
rapidement pour atteindre 500 W m'z 3 12 h. Dans le méme temps, on
observe une réduction du flux de chaleur sensible jusqu'a son
annulation entre 12 h et 13 h. L'énergie radiative &tant consommée
pour 1'essentiel par 1'@vaporation de la pluie, 1a température de
surface baisse d'environ 6 K (Fig. 32), avec pour conséguence
1'annulation du flux de chaleur dans le sol. D& que la pluie
cesse, 1'évaporation diminue et Te sol se réchauffe & nouveau. Deux
heures aprés la fin de 1'épisode pluvieux, Tle sol retrouve une
répartition des flux analogue & celle précédent la pluie. I1 est
intéressant de noter que 1'annulation du flux de chaleur sensible,
alors que Tla teneur en eau & Jla surface du sol est passée
brutalement de 0,028 mm S a 0,11 m o (Fig. 33), a pour effet
de diminuer le développement maximal de la couche limite planétaire



Numéro
de simulation

n initial

0,07 0,07 0,07 0,14

Taux de
précipitations
(en mm h"l)

S&quence

11-13h 11-13h 18 -20h 11 - 13 h

Tableau 6 :

Récapitulatif des simulations effectufes sur sol sableux
relatives 3 des épisodes pluvieux (la dur&e des &pisodes
pluvieux est de 2 heures dans tous les cas, & différentes

périodes de l'é@volution diurme).
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Figure 33 : Modification du contenu en eau superficiel du sol provoquée
par 1'épisode pluvieux 1.
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provoquée par 1'épisode pluvieux 1. ’
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au cours de la journée. La hauteur maximale de la couche Tlimite
n‘est que de 1500 m comparée a 1800 m en 1'absence de pluie, toutes
autres conditions étant &gales par ailleurs. La pluie &tant peu
intense et le forcage radiatif important, 1'apport d'eau a
1'interface est évaporé trds rapidement, ne permettant pas ainsi
1'humidification du sol plus profond (Fig. 34).

Dans le cas d'un épisode pluvieux plus intense (simulation 2},
le sol reste saturé pendant deux heures aprés la fin de la pluie
(Fig. 35-a), contrairement a la simulation 1 (Fig. 35-b). La
quantité d'eau disponible en surface étant plus importante, 1'eau
excédentaire non é&vaporde s'infiltre plus profondément jusqu'a
10 cm (Fig. 36). A la fin de la pluie, le sol reste encore trés
humide, ce qui conduit & une diminution assez lente du flux de
chaleur latente (Fig. 37). Le rayonnement solaire diminuant en fin
d'aprés-midi, et alors que Te sol superficiel est redevenu trés
sec, 1'énergie radiative disponible ne permet une augmentation de
la température en surface que de 1,5 K, entre 16 h et 18 h
(Fig. 38).

Si 1'épisode pluvieux se situe en début de soirée (simulation
3), alors que le rayonnement net est fortement réduit, son
influence sur la répartition des flux de surface ne se fait sentir
qu‘au niveau du flux de chaleur dans le sol (Fig. 39), Tequel
atteint 90 W m 2 a 19 h & 1a suite d'un refroidissement brutal de
la surface provoqué par une faible évaporation entre 18 h et 19 h.
L'eau superficielle n'ayant pas &té évaporée, elle s'infiltre dans
le sol1, humidifiant les vingt premiers centimétres de sol en cours
de nuit (Fig. 40). Si la simulation était poursuivie le lendemain,
le profil hydrique observé & 5 h le deuxiéme jour laisse présager
un comportement de la basse atmosphére trés différent de celui

observé la premiére journée.
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Figure 36 : Modification du profil vertical d'humidité dans Te sol
provoquée par 1'épisode pluvieux 2.
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Figure 37 : Influence de 1'8pisode pluvieux 2 sur la partition des flux
de chaleur dans i1e sol (—), sensible (....) et latente (----)
d 1'interface sol-atmosphére.
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de chaleur dans le sol (——), sensible (....) et latente (----)

a 1'interface sol-atmosphére.
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Figure-46 : Modification du profil vertical d'humidité dans le sol
provoquée par 1'épisode pluvieux 3.



Avec un sol initialement plus humide (simulation 4}, 1la pluie
renforce la tendance prononcée a 1'évaporation (Fig. 41). La couche
limite voit son épaisseur maximale diminuer de 1200 & 1000 m. Le
sol étant plus humide, sa conductivité hydraulique est plus
importante et nous constatons sur les profils d'évolution de la
teneur en eau une infiltration rapide jusqu'a 30 cm (Fig. 42).

J - Conclusion

A 1'issue de cet ensemble de tests, i1 apparait clairement que
1'&tat hydrique du sol est le paramétre dominant qui contrdle Tes
échanges de masse et d'énergie & 1'interface sol-atmosphére : son
importance  s'est révélée non  seulement au niveau de
1'initialisation, mais aussi lors d'épisodes pluvieux, od la teneur
en eau du sol augmente brutalement. Des facteurs tels que le type
de sol et 1'albédo de surface agissent dans une moindre proportion.
Des &tudes de sensibilité analogues menées par McCumber et Pielke
(1981), ainsi que par Zhang et Anthes (1982) conduisent a des
conclusions similaires, en soulignant é&galement la grande
sensibilité de la structure de la couche limite en cours de journée
i la disponibilité en eau du sol. Le probléme de 1'initialisation
en humiditd d'un tel modéle & plusieurs niveaux dans Te sol
incorporé 3 un modéle mésoéchelle tridimensionnel n'est cependant
pas résolu. I1 devra faire 1'objet d'études plus détaillées dans le
futur en vue de son application 3 des situations réelles observées.
Une direction de recherche pourrait consister a wutiliser
1'information sur 1la texture des sols pour en évaluer
quantitativement la disponibilité ; c'est 1'approche choisie par
McCumber (1980) en Floride. De méme, Kaplan et al. (1984) utilisent
des cartes de précipitations antérieures & la période d'étude pour
initialiser 1'eau du sol d'un mod&le mésoéchelle. Les méthodes
satellitaires calibrées & 1'aide d'un modéle de couche Timite
pourraient aussi permettre de déterminer 1'humidité du sol sur un
domaine d'extension mésoéchelle (Wetzel et al., 1984 ; Taconet et
al., 1984).
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CHAPITRE A-IV

PARAMETRISATION DE LA VEGETATION

—

I - INTRODUCTION

La paramétrisation des échanges sol-atmosphére du chapitre
précédent n'est applicable que sur sol nu. La végétation,
recouvrant une grande partie de la surface du sol & nos latitudes,
joue le rdle d'une interface intermédiaire entre le sol et 1'air.
Toutefois, 1a complexité des phénoménes physiques et physiologiques
en jeu dans 1'&tude des transferts au-dessus et & 1'intérieur des
couverts végétaux a conduit 1la plupart des modélisateurs de
1'atmosphére @ en négliger les effets.

La contribution de la végétation & 1'évolution de la basse
atmosphére intervient par plusieurs aspects. 0'un point de vue
dynamique, la rugosité est plus importante que sur sol nu,
renforcant de ce fait les transferts turbulents dans 1la couche
limite de surface. D'un point de vue thermo-hydrique, 1la
transpiration de la végétation par les stomates des feuilles
modifie le flux de chaleur latente en surface. Ces pores s'ouvrent
en cours de journée pour assimiler le dioxyde de carbone de
1'atmosphére nécessaire & la photosynthése. C'est durant cette
exposition de 1'intérieur humide des stomates que la plante perd en
partie 1'eau qu'elle contient. Les stomates régulent ainsi les
transferts 4 la fois de la vapeur d'eau et du COZ’ s'ouvrant et se
fermant en fonction de 1'intensité lumineuse et du contenu en eau
dans le sol et dans la plante. Cette eau transpirée est puisée par
les racines dans le sol profond, wmodifiant ainsi son profil
hydrique. Enfin, la végétation affecte €galement les précipitations
effectivement regues au sol du fait qu'elles peuvent &tre
interceptées partiellement, voire totalement.
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I1 - TRANSFERTS AU-DESSUS D'UN COUVERT VEGETAL

Dans 1la couche a flux constants au-dessus d'une surface
"rugueuse", les relations entre flux et gradients pour la quantité
de mouvement, la chaleur et la vapeur d'eau s'écrivent
respectivement :

au u

*
—_ —— 35
52 k(z-D) o (35)
26 °]
—_— 36
2 k(z-D) N (36)
aq q
= $ 37
32 k(Z-D) N (37)

I1 apparait dans ces expressions, outre les fonctions de
stabilité de la couche limite de surface ¢ et ¢, déja définies, un
nouveau paramétre : la hauteur de déplacement D. L'intégration de
1*équation (35) en atmosphére neutre (¢M = 1) conduit au profil
semi-logarithmique classique du vent :

Uy Z-D

u(2Z) = log

k YA
0

ol Z0 est 1a longueur de rugosité.

D'aprés cette relation, la hauteur de déplacement D correspond
au niveau au-dessus de la végétation & partir duguel Te vent en
atmosphére neutre ob&it & un profil logarithmique. Thom (1971) a
avancé une interprétation physique pour D, en 1a définissant comme
le niveau moyen d'absorption de la quantité de mouvement par le
couvert végétal. Cette dé&finition se comprend mieux si 1'on observe
le profil type du vent (Fig. 43) & 1'intérieur et au-dessus d'un
couvert végétal. C'est au voisinage du niveau de la hauteur de
déplacement que le cisaillement du vent est le plus important.

L'intégration des formules (36) et (37) entre le niveau




! 2
U(m/s)

Figure 43 : Profil typique du vent au-dessus et a 1'intérieur
d'une végétation (d'aprés Oliver, 1971). La
vitesse du vent est normalisée d sa valeur au sommet
du couvert. Le niveau D représente la hauteur de
déplacement.
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anémomét rigue Za et le sommet de la végétation ZC conduit, en
utilisant 1'analogie &lectrique de la loi d'Ohm, & T'expression
suivante pour les flux de chaleurs sensible et latente :

Te - Ty
Q, = oC ———
H p
ra
oC. e_-~e
Q = & —4 (38)
Y r'a

ol vy est Ta constante psychrométrique égale @ p Cp Rw T/LV’ e, la

pression partielle de Ta vapeur d'eau au niveau Za’ e. sa pression

au niveau ZC et ra la résistance de diffusion turbulente au
transfert de chaleur et de vapeur d'eau s'exprimant par :

_ 3109 s HPH(Z“E‘D)g §1°9 - WM(;_:—Q)g

a 2
kua

En considérant la végétation de maniére globale, c'est-d-dire
sous forme d'une couche unique (on ne s'intéresse alors pas aux
gchanges & 1'intérieur du couvert), le bilan d'énergie entre le sol
et 1'atmosphére s'écrit :

Q=g+ Qe + Qg (39)

Dans cette équation, les termes de stockage et de
photosynthése ont &té omis. Cette hypothése n'est pas toujours
justifiée, notamment au-dessus de foréts au lever ou au coucher du
soleil, o0 les autres composantes du bilan sont alors trés faibles
(Tajchman, 1982).
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La combinaison du bilan d'énergie (39) et de 1'expression du
flux d'évaporation (38) a conduit a de nombreuses formulations de
1'&vapotranspiration d'un couvert dans la littérature. A Ttorigine,
Penman (1948), supposant 1'air saturé en vapeur d'eau au niveau de

la surface Zc, a obtenu pour 1'évaporat10n<potentie11e :
*
S Q- Qg) * o€y

Q. = Gea/ a
E S + ¥

(40)

ol s est la pente de la courbe de pression de vapeur saturante a la

(T.) ~ e..

- Se =
température Ta et e, = e.,¢lT, a

Cette formule permet de déterminer 1'évapotranspiration
indépendamment de la température et de 1'humidité de la végétation.
L'évaporation ainsi calculée est purement théorique, puisque liée
uniquement au climat, et correspondant alors a une limite maximale.
S'il n'y a pas saturation au niveau de la surface (esat(Tc) # ec),
1'expression (40) est alors modifiée pour conduire a Tl'expression
suivante :

S

C
- *_ P 3 ]
0 [(Q Q) +—E (5~ 6 ) (41)

S+ v a

8 = -
avec Se_ esat(Tc) e.-

I1 est alors possible de définir une é&vaporation dite
"d'équilibre" pour laquelle§ e, = 8e.; ayant 1'expression simple
suivante :

0 - (Q"-~ Qg) (42)

S + ¥

Cette condition d'équilibre est atteinte en environnement
saturé {8 e, = Sec = 0) correspondant au séjour d'une masse d'air
qui, au contact d'une surface saturée, tend & devenir elle-méme
saturée en vapeur d'eau. L'expression (42) représente ainsi la
limite dinférieure pour 1'évaporation d'une surface saturée.

Retenant la simplicité de cette formule, Priesley et Taylor (1972)
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ont montré que pour une surface treés humide et dans des conditions
d'advection minimales, 1'é&vaporation est proportionnelle a celle
résultant de la formule (42), soit :

*®
avec une valeur moyenne de o égale & 1,26.

Dans Te but de généraliser cette formule & des états hydriques
variés, Davis et Allen (1973) et, plus récemment, Barton (1979)
ont, & partir de mesures expérimentales au-dessus de couverts
végétaux, proposé des relations empiriques de variation de o avec
1'humidité superficielle du sol.

Suivant une démarche différente, Monteith (1965) a exprimé
1'effet de 1la végétation par TJe biais d'une résistance st
représentant un frein au transfert de 1'eau de la plante jusqu'au
niveau de référence ZC. Cette définition conduit & 1'expression
suivante du flux de chaleur latente :

0 Cy e -egy (T

QE = - - (43)

Y Pst

1'état de saturation &tant supposé réalisé dans des stomates.

Les é&quations (43) et (38) permettent de déduire wune
expression ol ne figure plus la pression de vapeur e, :

P Cp e, " €.t (Te)

. (44)

en considérant ici le transfert de vapeur d'eau depuis les stomates
Jjusqu'au niveau Za.

La Figure 44 résume les transferts de chaleur et d'humidité
au-dessus d'une végétation sous forme de schémas résistifs.
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Figure 44 : Transferts thermo-hydriques entre la plante et 1'atmosphére
sous forme de schémas résistifs (analogie &lectrique).
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En combinant 1'équation (44) avec le bilan d'énergie en
surface, Monteith (1965) a exprimé 1'é&vapotranspiration sous la
forme suivante :

S (Q*- Q) + oCy Sey/ra

S+ (1 + Istyy
Ta

Qe =

(44 bis)

Cette expression permet, grdce & 1'introduction de la résistance
stomatique globale Fots de considérer 1'état du couvert dans
1'estimation de 1'évapotranspiration.

Le calcul de 1'évapotranspiration & 1'aide de 1la formule
(44 bis) requiert la connaissance de Pt e Diverses expressions ont
été proposées, notamment par Soer (1980), Halldin et al. (1984) ou
Cautenet et Boutin (1984), en fonction de 1'état hydrique du sol,
du type de plante et du rayonnement solaire incident.

Perrier (1978), combinant les relations (41) et (43) a obtenu
une expression pour 1'@vapotranspiration identique & celle décrite
par la formule de Priesley-Taylor, avec une dépendance de o en
fonction de la résistance du couvert. Cette expression a servi de
base 3 Ottle (1983) dans sa définition d'une paramétrisation de
1 8vapotranspiration dans un modéle climatique.

III - TRANSFERTS DANS UN COUVERT VEGETAL

Parallélement aux modéles traitant la végétation de maniére
globale et ne s'intéressant qu'aux propriétés de T'air sus-jacent,
des modéles ont &té développés qui calculent, & plusieurs niveaux
dans la végétation, la température, le vent et T'humidité. Citons
les modéles de résistances, utilisant 1'analogie é&lectrique &
plusieurs niveaux dans la végétation, de Waggoner et Reifsnyder
(1968) ou de Schuttleworth (1976, 1978). Un autre type de modéie,
abandonnant 1'hypothése de coefficients d'échange, résout les

équations d'@volution des moments turbulents d'ordre deux a
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1'intérieur du couvert (Wilson et Shaw, 1977). Ce modéle fait
apparaitre 1'existence de forces de trainée supplémentaires dans
les équations du mouvement, traduisant les effets de sillage et de
1'anisotropie des fluctuations de vitesses et de pression autour
des éléments (feuilles, branches) constituant Ta végétation. Ces
effets sont paramétrisés sous la forme d'un terme de trainée CD
s'écrivant :

1 59" _,

—— = Cn As U,

b ax4 Df T4

ou Af est 1a densité surfacique de feuillage.

Wilson et Shaw (1977) ont testé Teur modéle sur une situation
stationnaire, homogéne horizontalement, n'incluant que Tes effets
dynamiques du couvert. Les résultats obtenus se comparent
favorablement, en vent, flux de quantité de mouvement et variance
de vitesses a des données expérimentales collectées dans un champ
de mais. De méme, VYamada (1982) a développé un modéle de couche
limite avec végétation. Il résout, dans 1'atmosphére et dans ie
couvert, les équations d'é@volution de la température potentielle,
du rapport de mélange, du vent et de T'ECT. Les fermetures
utilisées sont les mémes que celles proposées par Wilson et Shaw
(1977).

Si, comme le soulignent Raupach et Thom (1981), 1'utilisation
d'une fermeture au second ordre des équations de 1la turbulence
permet une simulation plus réaliste de 1'écoulement de 1'air dans
la végétation, ce type de paramétrisation semble difficilement
utilisable dans un modéle mésoéchelle. I1 nécessite en effet une
résolution verticale incompatible avec celle des modéles
mésoéchelle (80 niveaux dans Tles deux premiers kilométres
d'atmosphére pour le modéle de Yamada (1982)), ainsi que la
connaissance de nombreux paramétres tels que les distributions
verticales dans le couvert du rayonnement ou de la densité foliaire
surfacique.
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IV - PRESENTATION DE LA PARAMETRISATION RETENUE

Deardorff (1978) a proposé une méthode qui, comme Monteith
(1965), réduit la végétation 3 une couche unique de feuillage. Elle
détermine en plus, bien que de fagon relativement arbitraire,
certaines caractéristiques de 1'air & 1'intérieur du couvert.
Ainsi, sans 1'adjonction de niveaux supplémentaires dans la
végétation, cette paramétrisation permet de rendre compte des
échanges de masse et d'énergie entre Te sol sous Te couvert et la
végétation, ce qu'ignorent les représentations de type Penman-
Monteith. Deardorff (1978) a également introduit un facteur d'écran
Te caractérisant la densité de la végétation. Ce facteur, défini
comme étant le pourcentage de rayonnement solaire intercepté par la
végétation, peut s'interpréter en modélisation & moyenne échelle
(Pielke, 1984) comme étant le pouréentage de végétation dense dans
chaque maille, permettant ainsi une pondération des flux de surface
entre le sol nu et le sol couvert. En raison de ces avantages,
cette paramétrisation a &té retenue dans notre modéle de
mésoéchelle.

A notre connaissance, c'est la seule paramétrisation de 1a
végétation ayant été utilisée en modélisation 3 moyenne é&chelle
(Garrett, 1982 ; McCumber, 1980). De plus, i1 semble possible de
pouvoir accéder, dans un avenir proche, par des moyens
satellitaires, & des valeurs telles que le facteur d'écran O moyen
ou la température radiométrique de surface (Balick et al., 1981) en

vue d'une validation quantitative de la paramétrisation.

Nous présentons maintenant plus complétement  cette
paramétrisation.
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A - Bilan d'énergie au niveau du couvert végétal

La température T]c de la végétation est calculée en résolvant
une équation de bilan d'énergie au niveau du couvert. Cette
résolution nécessite 1la connaissance de diverses propriétés
radiatives du couvert, comme son albédo ac et son émissivité e Un
certain nombre de valeurs correspondantes ont é&té recenses par
Kondratyev et al. (1982) et Pielke (1984) pour plusieurs types de
végétations et de cultures. Le bilan d'énergie au niveau du couvert
végétal (indicé c) s'écrit, en négligeant sa capacité calorifique :

(Kt = Kt)c+‘(L; - Lf)c- (Ky - Kr)g— (Lv - Li)g= Hf + LVEf (45)

Les deux premiers termes représentent les flux radiatifs courte et
grande longueurs d'onde au niveau de la végétation, les deux
suivants, ces mémes Tlux repérés au niveau du sol sous le couvert.
Les deux derniers termes Hf et LVEf désignent les flux de chaleurs
sensible et latente du couvert, définis plus loin dans le texte.

L'équation (45) peut étre réécrite sous la forme :

| .
oo | (1-a) ki|l +e ]| + 9 s T4 -
£ £) Kilo +eg LI —
SF eg Efeg
) g + 2€g - Eg eg
€f+€.g-€f€g

4
g O Tf ] = Hf + LVEf

La géométrie de T1'interface sol-végétation-atmosphére est
schématisée sur la Figure 45.
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B - Flux de chaleurs sensible et latente de la végétation

L'air dans le couvert végétal est caractérisé par une vitesse,
une température et une humidité. La vitesse de 1'air & 1'intérieur
du couvert est déterminée a partir de celle au premier niveau

atmosphérique u, :

kK_u
= k!
Uaf - 6,83

Z, - D Z -D
To a I Y ol )
$ = M( C
Cette relation introduit, contrairement & celle de Deardorff
(1978), 1les effets 1iés d la stabilité atmosphérique au-dessus du
couvert. Le coefficient 0,83 provient de mesures expérimentales sur

couverts denses (Geiger, 1965 ; Thom, 1971) pour Tlesquels
v - -

U = 0,3 Uy- La température Taf et le rapport de mélange Quf de

T'air 3 1'intérieur du couvert sont calculés par une moyenne

pondérée (coefficients arbitraires) des valeurs au-dessus du

couvert, du couvert et du sol. Deardorff (1978) a suggéré les

expressions suivantes :

[t}

T 0,3 T, + 0,6 T + 0,1 T
Gaf = 053 9, + 0,6 q¢ + 0,1 q4

Le flux de chaleur sensible relatif aux feuilles s'écrit :

) | | R/C
He = 1,1 L; o Cf ue (T - TaF) (py/p) p

f 7

Le dernier terme est ajouté pour exprimer les flux en fonction des
températures potentielles. Le facteur 1,1 permet de prendre en
compte les tiges, les branches et les troncs, qui, bien que ne
transpirant pas, contribuent au flux de chaleur sensible. LI est
1'indice foliaire défini comme 1'intégrale, sur toute la hauteur du
couvert, de la densité foliaire surfacique (i.e. surface totale de
feuilles par unité de surface de sol). Cf est un coefficient de

transfert adimensionnel donné par :

0,3
£ = 0,01 (1+—) (46)

Usf

C



- 75 -

Le second terme dans (46) assure des transferts non nuls en
régime de convection libre (uaf—o-O) (Deardorff, 1978). Le flux
d'humidité du feuillage inclut la transpiration par les stomates et
1'évaporation de 1'eau liquide déposée & la surface des feuilles
{pluie ou rosée). I1 s'exprime comme suit :

Ep = Lo Cpligr (Ap = Ggp) = Lyo F'Celizp (agpe(Te) = Ggy)

qsat(Tf) est le rapport de mélange saturant a la température du
feuillage et f' Tla fraction d'évapotranspiration potentielle,

calculée en fonction de la résistance atmosphérique r_ = T/(Cf uaf)

a
et de la résistance stomatique et du couvert.

Si wL est la quantité d'eau liquide retenue a la surface des
feuilles et NI
métres, alors &g = (NL/WI)2/3 représente la fraction de la surface

leur capacité de rétention maximale, exprimées en

de feuillage recouverte d'eau liquide. On montre que f' s'&crit :

-
fl=1-2

P+
a 1"st

(1 - 5,@)

A valant O en cas de condensation & 1la surface des feuilles
(qafs’qsat(Tf) et 1 sinon.

La résistance stomatique est donnée par 1'expression empirique
suivante (Deardorff, 1978) :
Ki

max N s
203 Kipay * K "root
ol Ki__y correspond au maximum d'ensoleillement par ciel clair, 1,

est une résistance critique fonction du type de plante (Perrier
(1982) a fourni un ensemble de valeurs pour diverses espéces
végétales), Sf est un facteur saisonnier, nul durant la phase de
croissance de la plante et trés supérieur @ 1 dans les autres cas,

"root est la valeur minimale de , (1a teneur en eau du sol) dans 1la
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zone des racines. Cette relation fonctionnelle permet de rendre
compte des ~principaux facteurs contrélant la transpiration des
plantes : .

- diminution de re avec 1'ensoleillement (ouverture photique
nécéssaire & la photosynthése) ;

- augmentation de r_. lors d'un déficit hydrique dans le sol

st
{1imi tant ainsi les pertes en eau).

La fraction de Ef correspondant a la transpiration s'écrit :

r
= - . __ & _
Ege = L1 # Cr g (95at (Tf) = Gaf) &' ———— (1= §y)
"a ¥ Tst

Cette formule met en évidence la réduction de la transpiration
de 1a plante lorsque ses feuilles sont recouvertes d'eau Tiguide.

C - Bilan d'énergie @ la surface du sol

Dans le cas ol la végétation n'occupe qu'une fraction de 1la
surface de la maille considérée, on fait 1‘hypothése que les flux
relatifs respectivement aux fractions nues et couvertes de
végétation s'ajoutent. Dans ces conditions, ces flux globaux &
1'échelle de chaque maille s'écrivent :

- flux de chaleur : Hygp = oo (He + Hy) - (1 - cf) p Cpu*e*

- flux d'humidité : L Exgp =op(L Ec + LE ) = (1 -0p) oL UxGy (48)

- flux de quantité de mouvement : pu2 - a u2 + (1 - op) u2
* PleToT f ?Haf £/ Plx

Les termes H0 et LVEO représentent respectivement les flux de

chaleurs sensible et latente au niveau du sol sous la couverture
végétale. Ils sont exprimés par :
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- _ R/C
HO = p Cnguaf (Tg Taf) (pO/p) P

LWE=0 L Cguaf (qg g

Cg est un coefficient de transfert sur sol nu, dont Ta valeur est
prise égale a 0,0057, d'aprés Deardorff (1978).

Les bilans d'énergie et de masse au niveau du sol sont
modifiés par la végétation comme suit :

(i =Ki)g + (Lt = Lt)g = o (Hy + LE) -

- (1-0g) (PLyu, gy +PCoux8) - G (0) =0

Oy ?g - (l-of) PUs G = Og Eo -WS (0 =0

ol Pg représente les précipitations effectivement recues au sol.

I1 est & noter que, si les relations de similitude (35), (36)
et (37) représentent assez bien les conditions physiques et
physiologiques au-dessus de couverts végétaux peu élevés (herbe,
gazon, prairies, ...) et ont &té validées par des mesures
expérimentales (Itier, 1984), i1 n'en est pas de méme sur forét.
Au-dessus de végétations & fort développement vertical, la
comparaison de mesures obtenues par les méthodes du bilan d'énergie
et/ou des corrélations  avec celles fournies par la méthode
aérodynamiqhe (Thom et al., 1975 ; Garratt, 1978 ; Raupach, 1979)
révéle un comportement peu satisfaisant des fonctions ¢ M et ¢ H
proposées par Businger et al. (1971), ces valeurs é&tant alors
sous-estimées d'un facteur deux environ. Ce probléme provient du
fait que les mats instrumentés au-dessus de foréts effectuent des
mesures & une altitude Z insuffisamment é&levée pour vérifier la
théorie de similitude, laquelle nécessite que soit réalisée 1la
condition :

Z-D

>> 1

Zy




- 78 -

Cependant, & défaut de solutions satisfaisantes & ce probléme
et du fait de 1'importance de la prise en compte des couverts
forestiers en France sur des domaines de 250 x 250 kmz, la formule
donnant la résistance aérodynamique r au-dessus de la végétation
et utilisant Ta théorie de similitude, est reconduite pour 1'é&tude
de la forét comme premiére approximation. Il faut cependant garder
d l'esprit que ce choix pourrait €tre a reconsidérer dans la suite
du travail. Une méthode simple consisterait a multiplier r, par un

facteur 2 ou 3 comme 1'a fait McCumber (1980).

D - Extraction racinaire

Une composante importante de 1'interaction sol-plante-
atmosphére réside dans le lien trés étroit existant entre 1la
transpiration des plantes et 1'eau disponible dans le sol par
1*intermédiaire du systéme racinaire. L'eau puisée dans le sol par
les racines des plantes en modifie le contenu en eau de maniére
complexe, en fonction de nombreux paramétres tels que la
disponibilité en eau du sol, la distribution spatiale des racines
ou la phénologie de 1la plante. Différentes paramétrisations
existent pour rendre compte de cet appauvrissement en eau du sol
par pompage racinaire.

Dans son moddle de sol & deux couches, Deardorff (1978)
postule empiriquement une contribution de 10 % de la transpiration
i la modification de 1'eau superficielle du sol. Les modéles &
plusieurs niveaux dans le sol ont 1'avantage de permettre une
approche plus physique de ce phénoméne en tenant compte de
1'agencement vertical des racines dans le sol. Cet avantage reste
cependant assez théorique du fait que la distribution verticale des
racines est un paramétre peu accessible 3@ la mesure et dont 1la
moyenne sur une maille de 100 km2 est trés mal connue. L'Equation
d'évolution de la teneur en eau du sol n est modifiée comme suit :

n 3 an SKn
—_z — (D ) + +

ot oZ N 3z 3Z 0
W

A(Z)
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oll A est un terme puits traduisant 1'extraction de 1'eau par Tes
racines. Diverses expressions ont &té proposées par des auteurs
tels que Molz et Remson (1970), Nimah et Hanks (1973), Raats (1974)
ou Vauclin (1978), vérifiant la condition de fermeture.

Y
JZ " OA(2) dZ = E,, (49)

ou z, est 1a profondeur racinaire.

Les fonctions racinaires utilisées dans la Tlittérature se
divisent en deux catégories. Molz et Remson (1970) ont défini la

fonction suivante :
R(ZY Dn (Z)

ti)fzr R(Z) D, (2) dz

Q

A(Z,n) =E

R(z) &tant une fonction de densité racinaire.

Avec ce type d'approche, 1'extraction de 1'eau dans le sol
dépend essentiellement des conditions atmosphériques. La quantité
d'eau perdue par les plantes par transpiration est prélevée a
chaque niveau du sol avec un coefficient de pondération Tlocal,
fonction de la densité racinaire et de 1'état hydrique du sol. La
présence de la diffusivité hydraulique Dn permet d'avoir une
extraction de 1'eau du sol plus importante 13 od elle est le plus
facilement disponible. Le défaut de cette paramétrisation est de
négliger la physiologie de la plante, n'autorisant qu'un contrdle
trés partiel de 1'extraction racinaire par la plante elle-méme.

Au contraire, Feddes et Rijtema (1972), Vauclin (1978) et
Federer (1979) tiennent compte de cet effet en introduisant la

notion de potentiel hydrique pour Ta plante ¥ Le taux

pl~
d'extraction racinaire prend alors la forme d'un flux :

A(Z) = Y = ¥

"soil * "p1
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Fsoil dépend de la conductivité hydraulique du sol et o1 du
diamétre moyen des racines et de leur 1longueur.

Le potentiel hydrique‘yp] de 1a plante, ou succion développée
par la plante, se déduit de Ta condition de fermeture (49).

Au stade actuel de développement de notre modéle, 1'approche
proposée par Molz et Remson (1970) a été choisie avec 1a fonction
R(z) fournie par McCumber (1980) (Tableau 7). Les deux approches
obligent & la connaissance de paramétres représentatifs des racines
dans le sol dépendant de la végétation considérée. De telles
données existent de facon parcellaire rendant Teur généralisation
difficile pour une utilisation d mésoéchelle.

E - Interception de la pluie

Les flux de chaleurs sensible et Tlatente au-dessus d‘une
végétation sont fortement modifiés lorsque la surface des feuilles
est recouverte, partiellement ou totalement, d'eau liquide.

La modélisation de 1'interception des précipitations par la
végétation a &té développée de maniére statistique en déterminant,
sur des périodes de temps de 1'ordre de 1'année, une régression
lindaire entre 1'intensité de la pluie et la quantité d'eau
interceptée (Leonard, 1961 ; Bultot et al., 1972). Des modéles
physiques ont aussi été développés pour des échelles de temps
journaliéres et tenant compte de 1'évaporation, & un niveau (Rutter
et al., 1971) ou plusieurs niveaux (Sellers et Lockwood, 1981 ;
Lovett, 1984) dans la végétation.

Etant donné 1le choix réalisé pour la paramétrisation de 1la
végétation, c'est-a-dire un modéle d une couche, nous nous sommes
orientés vers une représentation de 1'intercepfion inspirée de
Rutter et al. (1971), proposée par Deardorff {1978) et, de ce fait,
cohérente avec le modéle de végétation.



z en cm R(z2)
0,0 0,000
0,5 0,036
1,5 0,073
3,0 0,073
5,0 | 0,109
8,0 0,145

12,0 0,145
18,0 0,146
26,0 . 0,182
36,0 0,091
48,0 0,000
62,0 0,000
79,0 0,000

100,0 0,000

Tableau 7 : Fonction de distribution racinaire
(McCumber, 1980).
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La quantité d'eau WL retenue 3 la surface des feuilles est
calculée par 1'équation d'évolution suivante :

dW E. - E
L. og P + £ tr avec 0« NL_s NI
dt oW

P est le taux de précipitations enm 5-1, le second terme corres-

pondant & 1'évaporation de 1'eau liguide.

Aussenac (1968) a fourni quelques valeurs de capacité de
rétention maximale WI pour divers couverts forestiers. Compte tenu
de la quantité de pluie interceptée par le feuillage, le taux de
précipitations résiduel Pg au sol a pour expression :

- W
(1-0.) P+ L 1

, ST W >W
At L=

(1= 0g) P -, si W < W

V - TESTS DE SENSIBILITE

Plusieurs tests de sensibilité ont &té réalisé@s avec le modéle
unidimensionnel de 1'interface présenté précédemment. Compte tenu
de Ta rareté de mesures de référence, le but principal de ces tests
est de préciser les bornes des modifications apportées par Tla
présence de la végétation aux paramétres de surface (fTux,
tpagérature, humidité). Pour cela, deux espéces _végétales
contrastées ont &té choisies : des arbres hauts de 20 m et de
1'herbe rase de 10 cm. Les paramétres physiques les caractérisant
sont reportés dans le Tableau 8 (McCumber, 1980). Dans chague cas,
le comportement de la végétation a été étudié sur deux types de
sol : un sol humide (tourbe avec une teneur en eau initiale de

0,58 ms m-3) et un sol sec {sable avec une teneur en eau initiale



Végétation
Constantes
FORET HERBE RASE

Emissivité Ef 0,98 0,94
Albado a 0,1 0,2
Facteur d'écran o b,90 0,82
Hauteur du couvert Zc (m) 20 0,1
Longueur de rugosité

Zo = (2,/12) (m) 167 0,008
Indice foliaire LI 15 of 7 Uf
Résistance stomatique
critique r. (s o~ 1) 800 400
Capacité maximale d'intercep~
tion des feuilles WI (m) 0,0016 0,0006

Tableau 8 : Constantes caractérisant la végétation (d'aprés

McCumber, 1980).
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de 0,07 m mo).

forcage radiatif en surface sont inchangés par rapport aux tests
sur saol nu.

Les conditions atmosphériques initiales et Te

La Figure 46 décrit la variation diurne des températures
calculées 3 Ta surface du sol (T), sur la végétation (TF), ainsi
que pour 1'air dans Ta végétation (TAF)} pour Tles quatre
associations sol/végétation suivantes : sable/herbe (Fig. 46-a) ;
sable/forét (Fig. 46-b) ; tourbe/herbe (Fig. 46-c) ; tourbe/forét
(Fig. 46-d). Ces associations ont &té choisies avec 1'intention de
réaliser des tests contrastés plutdt que par souci de réalisme.
D'une maniére générale, Tla végétation est, en cours de journée,
plus chaude que 1'air environnant, la différence atteignant un
maximum d'environ 3 K 3@ midi. La nuit, la température du feuillage
est au contraire typiquement inférieure d'un degré & celle de
1'air. Ces constatations sont en bon accord avec les résultats de
McCumber (1980) et les observations reportées par Geiger (1965).
Notons, sur la Figure 46, qu'a 1'exception de T1'association
sable/herbe, la température de 1'air dans le feuillage est toujours
supérieure le jour d celle du sol. Ce résultat a pour conséquence
une stratification stable de 1'air a T1'intérieur du couvert
végétal. La nuit, la tendance inverse est observée, engendrant une
déstabilisation de la stratification. I1 est donc intéressant de
souligner que la stratification thermique au sein de la couche de
végétation est systématiquement inverse de celle de T1lair
inmédiatement au-dessus. Cette tendance est en accord avec
plusieurs observations (Read, 1968 ; Thompson et Pinker, 1975). Un
résultat différent est constaté avec de 1'herbe sur du sable. II
s'explique probablement par un calcul erronné de la température de
1'air au-dessus de la végétation dans notre modéle, en raison de la
faible résolution verticale utilisée. En effet, Ta est calculé au
premier niveau du modéle situé & 30 m d'altitude. Ce niveau n'est,
par conséquent, que peu représentatif de la température de 1'air
au-dessus de T‘herbe (10 cm). Pour pallier cet inconvénient,
plusieurs solutions sont envisageables, telles que la modification
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Figure 46 : Variations diurnes de la température du sol (T), de la
végétation (TF) et de 1'air dans la végétation (TAF) pour
quatre associations sol/végétation.
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des coefficients de pondération dans le calcul de Taf ou Tla
détermination d'une température de 1'air au voisinage du couvert en
utilisant la Tloi logarithmique de la théorie de similitude. Un
autre résultat intéressant est que, & son maximum, Tla température
de surface est inférieure sous la végétation & celle sur sol nu. Ce
refroidissement provient d'une réduction du flux de rayonnement net
au sol, partiellement occulté par la végétation. Les écarts varient
de 1 @ 7 K pour Tes différentes associations proposées.

Les flux en surface pour les quatre associations sol-
végétation précédemment citées sont reportés sur la Figure 47,
respectivement pour 1'évapotranspiration de la végétation (LETR),
le flux total de chaleur sensible (HTOT) et le flux de chaleur
latente (ETOT). Pour un type de sol donné, les transferts de
chaleur sensible sont plus intenses sur forét que sur herbe rase.
L'énergie effectivement utilisable en surface est plus &levée sur
forét, du fait d'un albddo plus faible et d'une &missivité plus
importante que pour 1'herbe. Sur sol humide, Tes valeurs de ETOT
apparaissent supérieures a celles de LETR de par une contribution
non négligeable de 1'é&vaporation potentielle en surface dans Tle
flux total de chaleur latente {Eq. 48).

L'évolution comparée des résistances stomatiques sur sol sec
et sur sol humide (Fig. 48) montre 1'importance que revét 1'état
hydrique du sol sur 1a régulation stomatique. Sur le sol de tourbe,
pour Tequel 1a teneur en eau est toujours trés supérieure @ sa
valeur au point de flétrissement, nous obtenons, sur la Figure 48-
a, une décroissance de reg au fur et 3 mesure dfil'augmentation du
rayonnement solaire, laquelle atteint 1300 s m ~ a 13 h. Sur sol
sec, avec un é&tat hydrique initialement proche du point de
flétrissement, 1'évolution de la résistance stomatique (Fig. 48-b)
est trés différente, fortement conditionnée par 1'état hydrique du
sol. En effet, & partir de 8 h 30, 1la valeur de N devient
inférieure a Nilt? conduisant, d'aprés la formule (47), a une trés

forte augmentation de la résistance stomatique. La plante est alors
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soumise a un "stress hydrique", d'ol une réduction trés sensible de
la transpiration du couvert. Les valeurs maximales en milieu de
journée de la transpiration au-dessus du sable sont ainsi deux fois

plus faibles qu'au-dessus du sol de tourbe (Fig. 47). Les mesures
de flux obtenues par Black (1979) au-dessus de foréts sur des sols
secs et humides corroborent les résultats de notre simulation
numérique. La formule proposée pour rep par Deardorff (1978) permet
donc de reproduire certains effets de 1'état hydrique du sol sur la
régulation stomatique d'une maniére qualitativement réaliste. Il
est clair cependant que la forme exacte de cette relation pourrait
étre remise en cause par une comparaison avec des données
expérimentales.

On reléve dans 1a littérature des valeurs trés variables de la
résistance critique res de 70 s m-1 pour de T1'herbe (Monteith et
Szeicz, 1962) & 10 000 s m™!
avons donc examiné 1'effet d'un accroissement par un facteur 100 de

pour des pins (Fetcher, 1976). Nous

la résistance r. pour 1'association tourbe/forét. La comparaison
des flux (Fig. 49-a) et des températures (Fig. 49-b) relatifs a la
végétation obtenus avec re = 80 000 s m-] pour T'interface
tourbe/forét est réalisée avec ceux des Figures 47-d et 46-d (rc =
800 s m-]). Les fortes valeurs de la résistance stomatique
correspondent 3 un flux de chaleur sensible trés élevé atteignant
400 W m~2
du feuillage augmente alors fortement, passant de 34°C a 41°C a

13 h.

d 12 h et 3@ une transpiration inexistante. La température

Le Tableau 9 rassemble pour les quatre associations, ainsi que
sur sol nu, Tles valeurs des flux totaux et des rapports de Bowen &
13 h. Sur sable sec, la présence d'une couverture végétale renforce
de maniére importante le flux d'évaporation avec, pour contribution
essentielle, 1la transpiration du feuillage (les courbes LETR et
ETOT (Figs 47 a et b) coincidant pratiquement au cours de la
journée). Les flux de chaleur sensible sont du méme ordre de
grandeur, conduisant a des évolutions trés semblables de 1a couche
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Type d'interface Bror Eror Rapport
W o2) (W m™2) de Bowen
sol nu (sable sec) 320 10 32
sable + herbe 250 90 _ 2,7
sable + forét 330 120 2,7
sol nu (tourbe) 40 480 0,08
tourbe + herbe 150 280 0,53
tourbe + forét 250 280 0,89

Tableau 9 : Influence d'un couvert végétal sur les flux de chaleurs
sensible et latente A 1'interface sol-atmosphdre. Les

valeurs présentées sont calculées & 13 h LST.
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limite planétaire, Tes hauteurs maximales de Ta base de 1'inversion
ne différant que de 300 m @ 17 h. L'échauffement de la végétation
sur sol humide renforce le flux de chaleur sensible qui passe de
40 W m™2 sur sol nu & 150 W m 2 sur herbe et & 250 W m % sur forét.
Ce résultat conduit, au-dessus d'une forét, & une E&paisseur de
couche limite atteignant 1700 m en fin d'aprés-midi, alors que sa
valeur correspondante sur sol nu n'est que de 1000 m. Mc Cumber
(1980) a &galement simulé un renforcement des transferts turbulents
au-dessus d'une forét. Ces constatations nous aménent a avancer que
négliger la présence d'une végétation, sur un sol sec, conduit &
sous-estimer sensiblement le flux d'évaporation et, sur sol humide,
i sous-estimer notablement le flux de chaleur sensible. Cette
conclusion n'a cependant pas une portée générale, les simulations
ayant été réalisées sur des sols présentant des états hydriques
extrémes. I1 est vraisemblable que, dans d'autres cas, le contraste
serait moins important. Les valeurs de rapport de Bowen calculées &
13 h sur sol humide sont cohérentes avec les données expérimentales
qui situent ce rapport entre 0,5 et 1 au-dessus de couverts
forestiers (Hicks et al., 1975 ; McCaughey, 1985 ; Jarvis et al.,
1976). Les valeurs élevées du rapport de Bowen au-dessus du sable
sec reflétent 1'accroissement de la résistance stomatique induit
par le déficit hydrique du sol. Le rdle régulateur de la végétation
est mis en évidence, puisqu'elle tend & réduire les &carts
importants entre flux d'évaporation et flux de chaleur, pour des
surfaces trés séches ou trés humides.

Si 1'on compare les profils d'humidité dans le sol avec et
sans végétation (Fig. 50), on note sur sol nu un asséchement
important prés de la surface et le maintien du profil initial au-
dessous de 10 cm. Sous couvert végétal, les pertes d'humidité en
surface sont sensiblement moins importantes, mais 1'extraction
racinaire est manifeste dans le sol profond jusqu'a environ 50 cm.
La forme du profil hydrique refléte celle de 1la fonction de
distribution racinaire adoptée : elle est donc assez arbitraire en
1'absence de données expérimentales précises.
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Un épisode pluvieux {1 mm h™! entre 11 h et 13 h) a &té simulé
pour 1'interface sable/forét afin d'é&tudier qualitativement 1'effet
des précipitations sur un couvert végétal. L'évolution temporelle
des différents flux relatifs & la végétation : flux de chaleur
sensible (HF), &vapotranspiration (LEF) et transpiration (LETR),
est présentée sur la Figure 51. L'apport d'eau liquide au niveau du
couvert diminue rapidement le flux de chaleur sensible au profit de
1*évapotranspiration. Cette derniére, qui, d'aprés la forme de la
courbe pour LETR, se réduisait @ la transpiration du feuillage
avant 1'épisode pluvieux, augmente du fait de 1'&vaporation directe
de 1'eau liquide interceptée par les feuilles. Vers 12 h, 1la
surface des feuilles est presque entiérement recouverte de
gouttelettes d'eau 1inhibant ainsi 1la transpiration du couvert
végétal. L'évapotranspiration diminue & Ta fin de 1a séquence pour
égaler la transpiration vers 14 h, toute 1'eau liquide & la surface
du feuillage é&tant alors é&vaporée. La quantité d'eau NL a la
surface des feuilles présente une forte augmentation entre 10 h et
12 h, Jjusqu'da 0,5 mm, tout en n'atteignant pas cependant Ta
capacité maximale de rétention de 1,6 mm (Fig. 52). De 13 h a 14 h,
1'évaporation de 1'eau a la surface des feuilles réduit NL jusqu'a
1tannuler. On peut noter aussi une faible augngntation de NL le
matin entre 5 et 6 h correspondant & un dépdt de rosée a la surface
des feuilles. Bien qu'il ne soit pas possible de comparer
quantitativement ces évolutions avec des mesures, elles semblent
qualitativement conformes aux observations de Moore (1976).

¥I - CONCLUSION

Les premiers tests d'un modédle d'interface avec couverture
végétale attestent de 1'importance que revét cette derniére quant

au calcul des flux de chaleurs sensible et latente en surface et,
par suite, sur le développement de la turbulence dans 1la couche

limite. Le rOle essentiel joué par la résistance stomatique a &té
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souligné et, par son intermédiaire, celui de 1'état phénologique de
la plante. C'est en effet cette résistance qui module la partition
entre flux de chaleur sensible et transpiration de la végétation.

Des essais plus poussés devront étre réalisés dans la suite du
travail pour déterminer le nombre de classes de végétations devant
gtre retenu & mésoéchelle. Les ajustements empiriques réalisés par
Deardorff (1978), notamment pour S et Taf’ n'ont été &tudiés que
sur un seul jeu de données, leur universalité est donc loin d'étre
prouvée. I1 apparait ainsi nécessaire de disposer de données
expérimentales sur des sites variés pour &tablir une réelle
validation de la paramétrisation proposée. Concernant le terme
d'extraction racinaire, justifiant en partie 1'utilisation d'un
modéle de sol & plusieurs niveaux, 1'importance qu'il revét a
1*échelle diurne devra étre évaluée, ainsi que la forme de la
distribution verticale de ce terme dans le sol, difficilement
estimable @ moyenne échelle.

Si ces premiers essais révélent un comportement réaliste de la
paramétrisation, ils ne constituent qu'une premiére &tape en vue
d'une é&tude plus approfondie dans un domaine trés peu exploré par
les nodélisateurs de la mésoéchelle.



CHAPITRE A-V

SIMULATION DES JOURS 33 et 34 DE WANGARA

I - COMPARAISON EXPERIMENTALE

A - Introduction

L'analyse de sensibilité précédente a révélé un comportement
qualitativement réaliste du modéle monodimensionnel d'interface.
Nous effectuons ici une comparaison quantitative entre les
résultats fournis par le modéle et les donndes expérimentales de la
campagne Wangara (Clarke et al., 1971). Les données de cette
campagne ont en effet fourni la base d'une comparaiscn pour 1la
validation de nombreux modéles de couche Timite. Cependant, la
plupart d'entre eux spécifient Tles variables de surface
(température, humidité) ou directement les flux (Yamada et Mellor,
1975 ; Pielke et Mahrer, 1975). Il est donc intéressant de
déterminer si notre modéle d'interface sol-atmosphére permet de
simuler de maniére correcte 1'évolution de 1la couche limite
atmosphérique pour les jours 33 et 34 de 1'expérience Wangara.

B - Conditions de 1'expérience

Le modéle atmosphérique est initialisé par le radiosondage de
9 h du jour 33. Le vent géostrophique est évalué & chaque niveau du
modéle en utilisant, toutes les 3 heures, Tles données de vent
thermique et du vent géostrophique au sol, suivant une méthode
identique & celle décrite par Yamada et Mellor (1975).
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Pour initialiser 1a couche de sol du modé&le, assez peu de
renseignements sont fournis par Clarke et al. (1971), qui indiquent
seulement que le site expérimental ne comportait pas de végétation
et &tait constitué d'une couche de 1imon brun surmontant un sol
d'argile rouge-brune. I1 est signalé de plus que, durant toute la
campagne, en dehors des rares périodes de pluie, le sol &tait tres
sec. Compte tenu de ces renseignements, nous avons utilisé pour la
couche de sol les paramétres thermo-hydriques relatifs a 1'argile
Timoneuse proposés par Clapp et Hornberger (1978) et présentés dans
le Tableau 1. Ne disposant d'aucun profil de température et de
contenu en eau dans le sol, ce dernier est initialisé uniformément,
en température & partir de la valeur expérimentale en surface et en
humidité avec une teneur en eau correspondant au point de

flétrissenment.

C - Forcgage radiatif en surface

Une paramétrisation trés simple des flux radiatifs au niveau
du sol est ici reprise (Sellers, 1965). Le rayonnement solaire
absorbé@ & 1'interface est calculé en fonction des paramétres
astronomiques du site par :

* sec Z
=S -
K (1 - 34) cos Z g

ol S est 1'intensité du rayonnement solaire au sommet de
1'atmosphére, ag 1talbédo de surface, Cg la transmittivité
atmosphérique, et :

cos = sin?g_ siné + cos ¥, cos § cos hr (49 bis)

oi Ygest la latitude du lieu, & Ta déclinaison solaire et h.
1'angle solaire horaire.
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Le rayonnement grande longueur d'onde descendant est donné par
la formule de Swinbank (1963) en fonction de la température Ta au
premier niveau du modéle :

L+ =C'T

avec C, = 5,31 10718 wm? «°,

La valeur des constantes utilisées dans le modéle est reportee
dans le Tableau 10, d'aprés les indications de Zhang et Anthes
(1982) et McNider et Pielke (1981).

D - Présentation des résultats

1 - Varjables a 1'interface sol-atmosphére

Les seules observations effectuées & 1'interface concernent le
rayonnement net, le flux de chaleur dans le sol et 1a‘température
de 1'air au niveau anémométrique (1,2 m au-dessus du sol).
L'dvolution des températures en surface et au voisinage du sol
calculées est comparée aux observations & 1,2 m sur la Figure 53.
Un accord tout a fait satisfaisant est observé au cours du cycle
diurne entre valeurs mesurées et calculées, ces derniéres étant
ramenées au niveau 1,2 m par les profils de similitude. Nous notons
cependant une l&gére surestimation de la température calculée &
1,2m la nuit, provenant vraisemblablement de la non prise en
compte du refroidissement infrarouge dans le modéle. L'évolution de
la température calculée en surface se compare favorablement avec
celle obtenue, dans une simulation analogue, par McNider et Pielke
(1981). Le rayonnement net, représentant la quantité d'énergie
dispmible en surface, est présenté sur la Figure 54-a. En dépit
d'une paramétrisation trds sommaire des transferts radiatifs, les
valeurs calculées s'ajustent correctement aux données
expérimentales. Nous constatons toutefois, entre 11 h et 15 h, une
surestimation du rayonnement net calculé par rapport aux mesures.



Paramétre Valeur
Latitude 34°sud
Longitude 144°est
Jour de 1'année 228
Constante solaire S 1370 Watts m-z
Transmission atmosphérique Tg 0,9
Paramétre de Coriolis f -0,826 1074 g~1
Longueur de rugosité Z, I cm
Albédo de surface ag 0,20

Tableau 10 : Constantes du mod&le d'interface pour les jours 33-34

de 1l'expérience Wangara.
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Cette différence est d'environ 50 W m2 3 12 h. L'écart observé

pourrait étre imputable & une surestimation du rayonnement solaire
net par 1'intermédiaire de la fonction de transmission

atmosphérique Ss-

L'évolution diurne des flux de <chaleur sensible dans
1'atmosphére et de chaleur dans le sol est reportée sur la Figure
54-b. Le sol initialement trés sec détermine un flux de chaleur
sensible important au cours de la journée, atteignant 270 W m_2 a
13 h. A titre de référence, de nombreux auteurs (Wyngaard et Coté,
1974 ; Sun et Ogura, 1980) ont imposé, dans leur modéle de couche
limite, une variation sinusoidale du flux de chaleur sensible, avec
un maximum de 260 W m_2 a 13 h. La différence entre le flux de
chaleur mesuré dans le sol et sa valeur calculée est toujours
inférieure a 10 W m_z, soit une erreur d'environ 10 %. La bonne
correspondance entre 1'évolution diurne de cette variable et
1'observation plaide en faveur d'un certain réalisme des relations
d'état utilisées dans cette &tude pour caractériser 1'état thermo-
hydrique du sol, notamment la relation donnant la conductivité
thermique en fonction du potentiel hydrique qui permet Te calcul du

flux dans le sol.

2 - Yariables atmosphériques

Nous nous limiterons ici & une comparaison des variables

moyennes observées et calculées, ces quantités étant celles qui ont
1'impact 1le plus direct dans le contexte d'un travail de

modélisation tridimensionnelle & mésoéchelle. Une é&tude des
variables turbulentes a @&té ré&alisée, dans des conditions
différentes, mais sur la méme journée 33 de Wangara, par Therry et

Lacarrére {1983).

La Figure 55-a compare 1'évolution entre 9 h et 18 h des
profils de température potentielle calculés et observés.
L'épaississement progressif de la couche convective en cours de
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journée, 1'existence d'une couche de surface trés instable, ainsi
que la zone d'“overshoot" observées sont bien reproduits par le
modéle d'interface. Ces profils sont aussi en bon accord avec les
résultats de Therry et Lacarrére (1983). La Figure 55-b présente
une comparaison analogue, wmais pour le rapport de mélange. Nous
observons 1'homogénéisation progressive vers le haut de cette
variable dans la couche limite au cours de la journée. Comme déja
remarqué par Sun et Ogura (1980), Tles données de Wangara indiquent
une décroissatce trés rapide de 1'humidité le matin, le profil
n'évoluant presque plus entre 12 h et 18 h. Aucun modéle numérique
n'a, Jjusqu'a présent, pu simuler une telle évolution, qui pourrait
8tre due & une advection horizontale d'humidité négligée.
L'évolution du vent durant la phase convective est représentée sur
la Figure 56. La composante u présente assez peu de différence
entre le calcul et 1'observation. Malgré une sous-estimation des
valeurs numériques, le mod&le fournit des profils constants dans la
couche de mélange. Pour la composante v, des différences plus
marquées sont a noter entre valeurs calculées et valeurs observées,
surtout & 15 h et 18 h. Si le mélange turbulent est bien reproduit,
les valeurs numériques dans Tles basses couches sont fortement
surestimées en fin d'aprés-midi. Ce désaccord provient vraisem-
blablement d'une oscillation inertielle affectant le vent
géostrophique u_ initial, lequel différe assez fortement des
valeurs du vent réel u dans les basses couches. Les modéles de
Yamada et Mellor (1975) ou Pielke et Mahrer (1975) ne fournissent
eux aussi pour les vents qu'un accord qualitatif entre Tes
résultats et les observations. Ce résultat souligne 1'importance
que revét la spécification du vent géostrophique sur 1'évolution
des variables dynamiques dans un modé&le unidimensionnel de couche
limite. En nous bornant a 1'examen de 1'évolution du modéle du
vent, les effets de rotation (force de Coriolis) n'apparaissent
pas. Nous observons alors, sur la Figure 57, un bon accord entre
les résultats du modéle et 1'observation.
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E - Conclusion

A 1'issue de cette comparaison des résultats du modéle couplé
d'interface sol-atmosphére avec les données du Jjour 33 de
1'expérience Wangara, on constate un accord qualitatif et
quantitatif avec les observations, a la fois pour les variables
atmosphériques et & 1'interface. Notre modéle de sol a plusieurs
niveaux permet d'cbtenir des valeurs correctes au cours d‘un cycle
diurne pour Tes flux de chaleur dans le sol et Ta température de
surface. De plus, i1 permet de piloter, de maniére tres
satisfaisante, 1'évolution diurne de la couche limite planétaire,
comme 1'ont montré les comparaisons entre variables atmosphériques
calculées et observées. En 1'absence d'informations relatives aux
caractéristiques texturales et thermo-hydriques du sol, le
formalisme du modéle adopté a permis d'obtenir des valeurs
plausibles de porosite, conductivité thermique, capacite
calorifique, ... Bien que les relations de McCumber (1980) pour
caractériser 1'état thermo-hydrique de divers types de sol ne
soient pas universelles, elles ont &té appliquées sans
modifications dans ce cas précis, correspondant @ un sol trés sec,
avec un certain succés. Soulignons aussi que ce premier essai de
validation du modéle de sol, & travers 1'évolution des variables
atmosphériques, était nécessaire, McCumber et Pielke {1981} n'ayant
pas comparé leurs résultats & des données expérimentales. En vue
d'une validation plus approfondie, i1 serait socuhaitable de
disposer d'un ensemble de données cohérentes a la fois dans le sol,
dans 1'atmosphére et & 1'interface (notamment en présence de
végétation).




IT1 - INTERCOMPARAISON DE PLUSIEURS PARAMETRISATIONS DE LA COUCHE
LIMITE

A -~ Introduction

Dans la suite de ce chapitre, nous présentons une comparaison
de la paramétrisation en ECT du modéle couplé (modéle A) & deux
autres paramétrisations plus simples de la couche limite, utilisées
actuellement dans les modéles atmosphériques & mésoéchelle. Ce sont
la paramétrisation de McNider et Pielke (1981), wutilisée dans le
modéle mésoéchelle de Pielke & 1'Université du Colorado (modéle B),
et 1a paramétrisation de Zhang et Anthes (1982}, utilisée dans le
modéle mésoéchelle de Anthes au N.C.A.R. (modéle C). Bien que non
exhaustifs, ces deux exemples sont représentatifs d'une large
partie des modéles météorologiques de mésoéchelle disposant de
paramétrisations avancées de 1'interface sol-atmosphére.

Dans Ta mesure oG la méthode de représentation de la couche
limite que nous utilisons dans ce travail est Iégérement plus
complexe que ces deux méthodes, notre but sera de situer ses
caractéristiques en termes de performances, mais aussi de coit
calcul, le choix d'une paramétrisation pour un modéle
tridimensionnel résultant infine d'un compromis entre ces deux
facteurs.

Pour bénéficier du résultat des discussions du paragraphe
précédent, 1la comparaison des trois méthodes est effectuée sur la

situation des jours 33 et 34 de 1'expérience Wangara, avec les
mémes données initiales que ci-dessus.

B - Présentation des modéles B et C

Nous décrivons ici les deux modéles mis en oeuvre en reportant
les différentes équations associées dans le Tableau 11.
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Le modéle B a été& proposé dans sa forme initiale par Pielke et
Mahrer (1975) pour la phase diurne et révisé par McNider (1981)
pour la phase nocturne. De jour, la hauteur de la couche convective
est calculée 3 1'aide de la formule de Deardorff (1974) 3@ partir de
1'échelle convective de vitesse w, au niveau du sol. Cette hauteur
étant déterminée, Tla distribution des flux de chaleur, d'humidité
et de quantité de mouvement dans la couche limite est obtenue par
un formalisme en coefficients d'échange suivant la formule
polynomiale d'ordre trois de 0'Brien (1970). Ces coefficients sont
raccordés au sommet de la couche limite de surface aux formules de
similitude de Businger et al. (1971). De nuit, une paramétrisation
en coefficients d'échange est é&galement utilisée, avec un
formalisme purement local, utilisant une expression dépendant du
nombre de Richardson, du cisaillement vertical du vent horizontal
et d'un nombre de Richardson critique fixé & 0,25. La forme des
coefficients proposée correspond au modéle de niveau 2 de Mellor et
Yamada (1974). L'ajustement avec les propriétés de la couche de
surface est réalisé en utilisant wune Tlongueur d'échelle
proportionnelle a 1'altitude au voisinage du scol.

Le modéle C a été développé par Zhang et Anthes (1982) pour
une utilisation dans le modéle tridimensionnel de Anthes. Il faut
souligner que les situations étudiées par ce modéle concernent des
échelles relativement grandes (quelques milliers de kilomtres -
o-mésoéchelle), contrairement au modéle de Nickerson-Richard ou &
celui de Pielke. Pour la phase diurne, le modéle utilise le concept
de mélange par des thermiques isolés au sein de la couche Tlimite
planétaire instable. Le flux de chaleur au sommet de la couche
limite de surface instable est déterminé par une formule de
Priestley (1959) pour 1la convection libre. Une altitude de
pénétration moyenne des thermiques est calculée a partir du profil
de température, et un taux de mélange, basé sur le profil supposé
linéaire du flux de chaleur, en est déduit. Ce taux de mélange
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permet alors d'accéder & 1'@volution des profils moyens du vent de
la température et de 1'humidité. Pour la phase nocturne, la
paramétrisation C est identique & la paramétrisation B.

Etant donné la distinction &tablie entre les modules "jour" et
"nuit® dans les modéles B et C, 1'intercomparaison s'effectue en
deux étapes. Dans la premiére partie, les résultats concernant Ta
journée sont analysés entre la paramétrisation en énergie cinétique
turbulente (modéle A), la paramétrisation de type 0'Brien (modéle
B) et la paramétrisation de type "convection libre" (modéle C).
Dans la seconde partie, sont confrontés les résultats obtenus de
nuit avec la paramétrisation en énergie cinétique turbulente
(modéle A) avec celle en coefficients d'échange locaux (modéles B
et C).

C - Résultats en période diurne

Le résultat le plus pertinent, concernant la phase convective
diurne pour un modéle de couche limite, tient & 1'&volution des
profils de température potentielle permettant ainsi d'apprécier la
formation de la couche de mélange. La Figure 58 présente les
évolutions comparées de la température potentielle pour les modéles
A, B et C, ainsi que les profils expérimentaux & 9, 12, 15 et 18 h.
Le moddle A, comme nous 1'avons vu précédemment, traduit bien
T'évolution observée. Les résultats obtenus avec les modéles B et C
sont eux aussi trés proches de 1'observation et, par suite, des
profils fournis par le modéle A. Une bonne concordance entre les
trois modéles et 1'observation apparait aussi sur la Figure 59 ol
les évolutions comparées de la hauteur de la couche limite sont
reportédes entre 9 h et 18 h. Dans les tests de sensibilité et la
validation expérimentale de leur modéle, Zhang et Anthes (1982)
présentent des profils de température potentielle situant Ta
hauteur d'inversion & des altitudes comprises entre 4000 et 5000 m.
Les profils de flux de chaleur mettent &galement en &vidence des
zones a flux négatifs sur des &paisseurs supérieures au kilomeétre




“edebuepm ap £f 4nof 3 saunsaw 38
718 g ‘y salepow sa| 4ed sg|na|ed 3y |aLjualod auniedadus] ap XNedL3UdA S|Lj0dd ¢ 8§ aunbid
aanjesadwial |eljuajod

a9

-

@s”

-
e e et o

e P e

Joe°1  (SdOLT® ga-y, (SOULM

8s”

eemmrmrassesnmecanenst ="

dggey (SOLW wry (SOLW




km

ceaneun et RessIscRIOe
»

-

.-

1.
0.
—_— A
Seasseny B
L2 B J c
o Observed ’
Figure 5% : Evolution comparée de 1'épaisseur de la couche

limite planétaire calculée par les modéles A, B
et C, et déduite des profils observés de température
potentielle () le jour 33 de Wangara.
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pour des situations extraites de la campagne SESAME 1979, marquées
par de nombreux passages frontaux. Le comportement de ce modéle,
pour des conditions synoptiques moins pertubées, semble plus
réaliste et conforme & 1'observation. L'ajustement correct obtenu &
1'aide de 1'équation d'évolution de Z; proposée par Deardorff
(1974) n'est toutefois pas surprenant, puisque sa calibration a &té
établie sur la situation du jour 33 de Wangara.

Une autre comparaison intéressante est réalisée entre les
coefficients d'échanges obtenus avec les formalismes des modéles A
et B. Nous avons reportéd sur la Figure 60, pour le jour 33, les
évolutions entre 10h et 16h, des coefficients de diffusion
turbulente, 3 la fois pour la chaleur Ky, (Fig. 60-a) et la quantité
de mouvement KM (Fig. 60-b). La forme et T'évolution des
coefficients fournis par les modéles A et B sont qualitativement
similaires avec, dans chaque cas, une augmentation en extension
verticale et en valeurs numériques jusqu'd 14 h. Les coefficients
obtenus avec le modéle A sont systématiquement pius élevés que ceux
de la formulation de 0'Brien. A 14 h, pour la chaleur, le modéle A

fournit une valeur du maximum &gale a 250 m2 S_I, alors qu'elle

n'est que de 150 m2 s-] avec le modéle B. Pour la quantité de
mouvement, les coefficients d'échange sont encore plus
dissemblables au niveau des ordres de grandeur, un facteur trois
existant entre les valeurs maximales obtenues en milieu de journée.
Ce résultat s'explique par le fait que le rapport KH/KM est supposé
constant dans le moddle A, avec une valeur de 1,35 relative aux
régimes de stabilité neutre. Le modéle B prend en compte les effets
de stabilité différenciés dans la couche de surface, lesquels,
d'aprés 1la formulation de O0'Brien, affectent 1'ensemble de la
couche limite. En effet, en régime instable, 1le rapport KH/KM
devient supérieur & 1,35, ainsi que le montre le diagramme de la
Figure 61 relatif 3 des mesures réalisées dans la couche de surface
par Businger et al. (1971). Sur Ta Figure 62 sont comparés les
profils & 12, 14 et 16 h des flux turbulents pour la chaleur et Ta
quantité de mouvement. Les flux turbulents, dont Tes valeurs
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dépendent directement des coefficients d'échange, différent peu
entre les deux moddles. Les flux de chaleur sont pratiquement
identiques, respectant bien la décroissance linéaire classique avec
1'altitude. Pour la quantité de mouvement, les valeurs obtenues
avec le modéle B sont plus faibles, 1les allures parabolique pour
w'v' et linéaire pour w'u' &tant cependant bien retrouvees. Cette
comparaison tend donc d prouver gque le rapport KH/KM n'est pas un
paramétre trads sensible du modéle et qu'au-deld d'une valeur
critique, le coefficient d'échange de Ta chaleur n'a que peu
d'influence en situation trés instable.

D - Résultats en période nocturne

Les résultats présentés ici pour la nuit sont & interpréter
avec prudence du fait que le refroidissement atmosphérique
infrarouge est négligé. La Figure 63 présente 1'évolution de la
composante zonale u du vent entre 21 h Te jour 33 et 6 h le jour
34, pour les modéles A et B (Figs 63-a et 63-b), comparée aux
données expérimentales correspondantes (Fig. 63-c). Les mod&les A
et B reproduisent correctement 1'apparition d'un Jet de basse
couche nocturne, induite par une réduction sensible des transferts
turbu1ents en fin de journée. Le maximum du jet est bien représenté
en intensité et en positionnement vertical pour le modéle A. Le
modéle B, quant & lui, respecte correctement 1'ordre de grandeur
observé, mis il le situe trop bas par rapport @ 1'observation. En
effet, a minuit, le jet présente un maximum & 100 m, alors que les
mesures le situent 3@ 200 m. I1 faut préciser que les deux calculs
sont effectués avec la méme longueur de rugosité (1 cm) ;3 la
mauvaise localisation observée avec le modéle B a donc une origine
différente du phénoméne similaire rencontré par Yamada et Mellor
(1975) et André et al. (1978), qui avait pour origine 1'utilisation
d'une longueur de rugosité trop faible (1 mm).
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calculés par les modéles A et B et mesurés durant la période
des jours 33 et 34 de Wangara.




Les profils de température potentielle calculés, dans la nuit
du jour 33 au jour 34, par les modéles A et B et observés sont
regroupds sur la Fig. 64. On observe 1'établissement progressif, au
cours de la nuit, d'une couche stable au voisinage du sol. Au-
dessus de cette couche, la température n'évolue pratiquement pas,
gardant le profil &tabli en fin d'aprés-midi. Par comparaison avec
les mesures, le modéle A fournit une é&volution correcte de
1'évolution de l1a température potentielle dans la couche stable au
cours de la nuit, malgré une surestimation assez nette de 1la
température de surface d'environ 2 K. Le modéle B donne un profil
correct de 1'Bvolution de la température prés du sol, la couche
stable apparaissant cependant trop mince. [I1 faut toutefois se
garder d'accorder trop de confiance aux prédictions du modéle A
quant & 1'épaisseur de la couche limite nocturne. En effet, si 1'on
examine 1'allure du profil du coefficient d'échange a 3 h (Fig.
65), on constate que le modéle rend compte de la présence de
turbulences au voisinage du sol, mais pas au niveau 1000 m, ol le
modéle d'ordre supérieur de André et al. (1978) situe une zone
turbulente Tliée & de faibles valeurs locales du nombre de
Richardson. Cette zone n'est pas non plus détectée par le modéle B,
qui utilise pourtant directement Ta valeur du nombre de Richardson.
I1 est donc probable que ce dé&faut est di & 1'absence de prise en
compte du refroidissement radiatif dans la couche limite. Dans ces
conditions, Tla meilleure prédiction de 1'épaisseur de la couche
limite @ 3 h par le modéle A, qui pourrait &tre imputée a une
surévaluation de la turbulence au voisinage du sol, ne doit pas
gtre considérée comme probante.

E - Conclusion

Trois schémas de paramétrisation de la turbulence dans la
couche limite planétaire utilisés dans des modéles de mésoéchelle
ont été comparés sur la base des données de 1'expérience Wangara.
I1 ressort que les moddles A (paramétrisation en ECT), B
(Formulation de type 0'Brien avec une équation d'évolution de Tla
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hauteur d'inversion) et C (formulation de type "convection libre")
fournissent, de Jjour, des résultats trés similaires, pour les
variables moyennes . De nuit, Ta comparaison entre le modéle en ECT
et Te modéle en coefficients d'échange locaux est plus ambigu€,
étant donné que nous n'avons pas pris en compte le refroidissement
infrarouge. Cependant, 1les formations du jet nocturne de basse
couche et d'une couche stable prés du sol sont bien reproduites
dans les deux modéles. Les coefficients d'échange non nuls prés du
sol semblent sous-estimés dans le modéle B, contribuant & 1la
formation d'un jet de basse couche plus bas que ne 1'indiquent les
observations.

Cette seule &tude comparative plaide donc plutdt en faveur de
1'utilisation des modéles B et C dans un modéle tridimensionnel de
mésoéchelle par rapport au modéle A. Effectivement, pour des
résul tats trés semblables de jour comme de nuit, une &conomie de
temps de calcul de 1'ordre de 20 % est réalisée avec ces modéles .
Cette conclusion n'est cependant pas généralisable au cadre d'un
modéle & moyenne échelle. A mésoéchelle, 1la paramétrisation de la
turbulence est  appliquée & des  situations  inhomogénes
horizontalement, en présence de reliefs et de phénoménes nuageux.
Le modéle A semble, a priori, mieux @ méme de simuler, dans de
telles conditions plus générales, les phénoménes turbulents dans la
couche limite, relativement au modéle B trop dépendant de
1'hypothése d'équilibre stationnaire de la turbulence par rapport &
1'écoulement moyen et au modéle C postulant, & priori, la forme des
profils verticaux du flux de chaleur et de température potentielle.
Toutefois, si 1'on désire ne pas trop "alourdir" 1le modéle
numérique utilisé par 1'adjonction d'une équation pronostique
supplémentaire, le compromis de Zhang et Anthes (1982} et celui de
McNider et Pielke {1981) semblent trés raisonnables pour une &tude
compléte sur 24 heures du cycle diurne de 1a couche limite,
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PARTIE B

ILLUSTRATION DU COMPORTEMENT DES PARAMETRISATIONS
DANS UN MODELE DE MESOECHELLE
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CHAPITRE B-1

CADRE GENERAL DE L'ETUDE ET PRESENTATION DU MODELE NUMERIQUE

I -~ INTRODUCTION

Aprés avoir procédé & des tests de sensibilité des paramé-
trisations du sol, de la végétation et de Ta couche limite dans le
cadre d'un modé&le unidimensionnel, nous présentons maintenant
quelques résultats préliminaires obtenus avec les versions bi et
tridimensionnelles du modéle mésoéchelle de Nickerson-Richard. Le
but de cette &tude consiste en une analyse qualitative des
résultats, é&tant donné qu'actuellement nous ne disposons pas de
mesures expérimentales sur un site & moyenne é&chelle. Par suite,
les résultats obtenus seront comparés a ceux fournis par d'autres
modéles numériques sur des situations types (Pielke, 1974-a ;
Mahrer et Pielke, 1977 ; Physick, 1976). Notre modéle mésoéchelle
offre la possibilité d'étudier le comportement des différentes
paramétrisations exposées dans la Partie A, sur des situations
hétérogénes horizontalement (contrastes thermiques et/ou
dynamiques). Comme souligné par Blondin (1984), 1'étude de la
couche limite hétérogéne fait actuellement 1'objet de nombreuses
recherches tant gxpérimenta]es que numériques.

Rappelons que les paramétrisations classiques du sol, de la
végétation et de 1a couche limite ont &té développées Jjusqu'ici
dans 1'hypothdse d'homogéné&ité horizontale. Le probléme consiste a
savoir si 1'introduction de paramétres "moyens" & 1'échelle de Ta
mille des modéles mésoéchelle tels que 1'albédo de surface, 1la
hauteur de Tla végétation ou la capacité calorifique du sol est
suffisante pour déterminer des grandeurs (flux de surface,
température, vent) qui soient représentatives d'une maille de 10 x
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10 kmz. Ce probléme est lui-méme double : coment déterminer les

paramétres d'entrée du modéle ? Sur quelle base comparer les
résultats du moddle ? Les techniques de télédétection seraient de
nature d apporter des éléments de réponse a ce probléme, 1'échelle
spatiale couverte &tant compatible avec celle de modéles numérigues

mésoéchelle.

Les simulations présentées ici portent sur des situations de
brises de mer générées par les contrastes thermiques terre-mer. Ces
conditions en surface fournissent un exemple typique de forte
hatérogénéité horizontale, ol 1a spécification de la couche limite
joue un rdle essentiel (Physick, 1976). Indiquons aussi que les
brises de mer ont fait 1'objet de nombreuses simulations numériques

Pielke (1974), Neumann et Hahrer (1974), Dalu {1978), McPherson
(1970), Ookouchi et al. {1978), pour ne citer que quelques auteurs.
Dans cette abondante littérature, nous trouverons matiére a
discuter de nos propres résultats qualitativement et parfois
quantitativement.

Notre &tude comprend deux parties. Tout d'abord, un ensemble
de tests de sensibilité sur le développement des brises en fonction
des conditions en surface (végétation, humidité du sol,
topographie) sera réalisé a 1'aide d'une version bidimensionnelle
du moddle. La seconde partie portera sur le cycle d'une brise
tridimensionnelle en Floride. Les résultats obtenus avec une
version tridimensiomelle du modéle, comportant une spécification
de la température du sol, seront analysés et comparés aux
simulations publiées par Pielke (1974-a) et, plus récemment, par
Mahrer et Pielke (1978), relatives & une comparaison guantitative
sur des données expérimentales. Avant de présenter ces résultats,
nous décrivons les équations de base du modéle utilisé. Cette
description ayant déja &té détaillée dans Nickerson et al. (1985)
ot dans la thése de Richard (1982), seule une présentation résumée
est donnée ici pour la comodité du lecteur.
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I1 - LE MODELE NUMERIQUE MESOECHELLE

A -~ Systéme de coordonnées

Les équations du modéle sont écrites dans un systéme de
coordonnées locales (x, y, v ) ol v est Ta coordonnée verticale

déduite de la coordonnée o classique définie comme suit :

4y - v4 P - P

3 I

g =

p étant la pression & un niveau quelconque, Py la pression au
sommet du modéle et m la différence de pression entre Ta surface et
le sommet du modéle.

La coordonnée VY présente 1'avantage, d'une part, comme la
coordonnée o, de suivre le relief et, d'autre part, par rapport a
la coordonnée o, de permettre une résolution plus fine dans la
couche limite planétaire.

B - Equations dynawmiques

Les variables pour la prédiction des champs de vitesses sont :
U=Tu et V=n1v

Elles représentent, & une constante prés, les composantes du
flux de quantité de mouvement, quantité essentiellement
conservative. Les équations primitives du mouvement s'@crivent sous

la forme :
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W 8 5 18,
—= — (W) = —(Vu) - — — (o Uv) + fV
ot 3X Yy L0 v
( R,Tam} om 3
+o - — - —(mg) + F, (50)
p X X
v ? ) 18
—= = — (V) = — (W) = — — (o' W) - fU
at ax% dy a dv
RVT*or[\ 31 9
+o - — —=- —(m) +F, (51)
p | ay 3y

pest Te gfopotentie], RV la constante des gaz parfaits relative a
1'air, T la température virtuelle, Fu et FV la divergence
verticale des flux turbulents de quantité de mouvement et v=dv/dt
(vitesse verticale généralisée en coordonnéev ). Les quantités F
et FV prennent Ta forme :

3 J

F =B — (B Ky —)

u v M ov

3 aV

F =B— (B K, —

Vo v M av
- gp " .
ol B = - —— correspondant au changement de coordonnée

4

] RT T o _ ‘
verticale Z en coordonnée v, o = do /dvu.

De gauche 3 droite, on reconnait dans le second membre des
équations (50) et (51) 1'advection horizontale, 1'advection
verticale, la force de Coriolis, 1le gradient de pression et le
terme de frottement. Il est & noter qu'en coordonnée v, comme en
coordonnée o, le terme de gradient de pression se décompose en deux
parties. A ces équations, on adjoint deux équations supplémentaires
exprimant la conservation de la masse (&quation de continuité) et
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1a contrainte hydrostatique. Ces relations intégrées verticalement
fournissent 1'équation d'évolution de la pression I. Ces relations
s'écrivent :

all U oV

t

, 1 1
P P S
o' 70 3 ax 3y

9¢
—=-C_o(1+ 0,61 q)
3p P

C. étant la chaleur spécifique de 1'air sous pression constante et
P =T/61a variable d'Exner.

C - Equations thermodynamiques

La variable thermodynamique wutilisée est la température
potentielle 8. La vapeur d'eau est caractérisée par son rapport de
mélange g, les processus de condensation n'étant pas considérés
dans la version du modéle que nous utilisons. Comme précédemment,
ces variables sont associées & la pression I :

L'emploi des variables © et q de préférence & 1'entropie et au
rapport de mélange en eau totale utilisés dans le modéle humide
(Richard, 1982) permet de s'affranchir de la résolution itérative
de 1'équation transcendante en température 3 partir de 1'entropie,
d'ol un gain considérable en temps de calcul.

Les équations d'évolution des variables pronostiques S et W
sont les suivantes :
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3s 9 3 13
— = -—{(Us) - — (Vo) - — —(a'Sv) + Fg (52)
st 3X 3y o' v
aW 3 9 1 3 .
—= - —(Ug) - —(Vq) - — —(c'W) + Fy, (53)
ot 3X 3y o' v

Fq et Fu représentent respectivement la divergence verticale des

flux turbulents de chaleur et d'humidité. Ces quantités s'écrivent:

9 3

Fo = B— (B K,—(S ~ T Yaq))

S v HB\) g
3 P

F, = B— (B K,— W)

W v Hau

ol KH est le coefficient de diffusion turbulente pour la chaleur et

Yog 1€ contre-gradient en température.

D - Equation de 1'énergie cinétique turbulente

La dépendance des coefficients d'échange en fonction de 1'ECT,
dans la paramétrisation adoptée, conduit a 1'&tablissement d'une
équation d'évolution pour E = Tle dans le systéme de coordonnées (x,
y, 9 ). En transposant & ce systéme de coordonnées 1'Equation
proposée par Therry et Lacarrére pour 1'ECT (formule 13), on
obtient :
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o 3 3 1 3 .
—= -—(Ue) ~—(Ve) - — — (o'E V) *-Fp + -
ot 3X oy o BN BV )
au 2 v g 38
+ Ky [(B—~) * (B —) |~ — oKy [B—*+
3V dv 8 av
0
0, 608 T_B 3q E3/2
+ 0, — =Y -CI— (54
0 av Cg] ¢ 1 )

€
La divergence du flux turbulent d'énergie cinétique turbulente
prend la forme :

- ] 3E
F. = B-— (B K,—)
E ov € v
De gauche 3 droite, Tles termes du second membre de T1'@quation
(54) représentent respectivement, powr  T'ECT, 1'advection
horizontale, 1'advection verticale, la diffusion turbulente, ITa
production par cisaillement vertical du vent, 1la production
thermique (ol la correction de densité due a@ la vapeur d'eau a été
prise en compte) et 1a dissipation visqueuse.

E - Grilles verticales et horizontales

Les équations précédentes sont résolues en différences finies
sur un maillage horizontal et vertical du domaine d'&tude. Chaque
verticale comporte 15 niveaux également espacés dans le systéme de
coordonnées v. La grille verticale est présentée sur la Figure
66-a. La vitesse verticale 5, 1'énergie cinétique et Tles flux
turbulents sont définis aux niveaux intermédiaires repérés par un
cercle, alors que toutes les autres variables sont définies aux
niveaux marqués d'une croix. Sur chaquev -surface, on utilise des

grilles alternées analogues a celles d'Anthes et Warner (1974) et
schématisées sur la Figure 66-b. Les composantes du vent horizontal

sont définies aux points et 1les variables thermodynamigues,
1'énergie cinétique turbulente, ainsi que la vitesse verticale aux



) ® e * ) ) .
x x x
e [ ] [ ] [ ] [ ] [ ] [ ]
' .
- x by X X
A
'Y ) » i [} . .
x x x -
= - i z
= - '—‘ — - :—‘/\-—-: -
a4 - 4 » g _D
S
- x | :_'_ R: X
- % ye
) . e [ J "o L] ®
» x X
™Y [ ] - [ ] L J [ ] *
x x x
[ ] L) . p * L L] ..?..
Q
e
o
1=
3
©
_—
£0
r®
Q
—
©
-
=
o
N
—
L
Q
=
— o ™ <t o <t Te}
- - o -t Fa )
— Li4]
.
i ——~
-]
it —
> W
R g
= S
[ T o ] o ™~ 3 o3 (e} ™~
Q™M o (Vo] Latd ™ o O 8 o
S ™ S b ™ ] o w0 Q b
- - - L] L] L] - -
o o o @ o o o o - — =
© w
St (43}
—_
—
-
[ .
~ <
\ e
Ny
~ 8
~.] * Ead * > . o X O X q
\ m
By s
\ :
™~ apo
L

= >

s TR < ]




- 109 -

croix. Horizontalement, le domaine couvre typiquement un domaine de
250 x 250 kmz, avec des mailles horizontales Ax et Ay de 1'ordre
d'une dizaine de kilométres.

F - Schéma numérique et filtrages

Le schéma numérique est un schéma explicite aux différences
finies. Les dérivées par rapport au temps et & 1'espace sont
gcrites en différences centrées (schéma "leapfrog"). Le pas de
temps At retenu est de 10 s. Signalons qu'il n'est pas fait usage
d'un schéma implicite pour la diffusion verticale, ceci explique en
partie le faible pas de temps utilisé. Cette amélioration
technique, qui se traduirait probablement par wune é&conomie
sensible, est envisagée, mais elle n'influera en rien sur la
qualité des simulations obtenues.

Afin de supprimer le bruit numérique haute-fréquence inhérent
au schéma "“leapfrog", un filtre temporel (Asselin, 1972) est
appliqué tous Tes pas de temps sur chacune des variables
pronostiques. Soit A" la valeur d'une variable quelconque a
1tinstant n, la valeur filtrée 1" a cet instant s'écrit :

-n n 1 n+l | Tnl n

A=A e (AT AT - 20T

2
La valeur du coefficient de fi]tragech, comprise entre O et 1, a
été choisie égale & 0,5, suite a une analyse de sensibilité de
Schlesinger et al. {1983).

L'atténuation des ondes de gravité de longueur d'onde
inférieure 8@ 2 Ax, produites par "aliasing", est réalisée en
adjoignant aux équations d'évolution {50), (51), (52), (53) et (54)
une diffusion horizontale sans réalité physique. Ainsi, pour une

variable pronostique A quelconque, ce terme s'écrit :

BZA EZA




- 110 -

La valeur du coefficient KN est fonction de la maille et du pas de
temps du modéle. Sa valeur adimensionnée :

2 At

A
Ky = K

N N 2

(ax)

3 et ]0-2, valeurs admises dans

est généralement comprise entre 107
la littérature (Mahrer et Pielke, 1978 ; Anthes et Warner, 1978)

comme correspondant & un filtrage relativement faible.

G - Conditions aux limites

Afin de réduire la réflexion d'ondes de gravité au sommet du
modéle, une couche absorbante est introduite & la partie supérieure
du domaine. Cette couche, dans Taquelle la viscosité numérique est
accrue, a pour effet de dissiper 1'énergie des ondes de gravité. Le
coefficient de diffusion horizontale est augmenté progressivement
sur les quatre derniers niveaux du modéle de la fagon suivante

(Klemp et Lilly, 1978) :

KN , Sik>4
KN= ~ ZAt ™ 0’4' UK 2
KN+KNT — sin—| ———— , sik< 4
(AX) 2\ U4
Val
avec KNT = 0,1

Sur les parois latérales du domaine, les variables sont
calculées dans le but de minimiser la réflexion des perturbations
se propageant vers 1'extérieur. Des conditions radiatives
(Orlanski, 1976) permettent le calcul de la composante du vent
normale & la paroi. La composante tangentielle du vent et les
autres variables sont calculées selon une formulation advective
(Klemp et Lilly, 1978) par vent sortant et sont spécifiées par vent

entrant.
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L'utilisation de ces conditions aux limites (latérales et
surtout supérieure) relativement complexes n'est probablement pas
indispensable pour les &tudes (brises de mer) présentées dans ce
mémoire. Elles ont été retenues pour garder une compatibilité avec
les autres versions du modéle du L.A.M.P., qui sont utilisées pour
simuler des é&coulements sur des reliefs accentués (Colorado,
Vosges, Alpes, montagnes idéalisées).



CHAPITRE B-11

ETUDE DE L'INFLUENCE DU RELIEF,
DES CARACTERISTIQUES DU SOL ET DE LA VEGETATION
SUR LE DEVELOPPEMENT DE BRISES BIDIMENSIONNELLES

I -~ PRESENTATION GENERALE

Une version bidimensionnelle du modéle présenté au chapitre
précédent est mise en oeuvre ici sur un domaine d'extension
horizontale 250 km et d'extension verticale 15 km (correspondant a
une pression de 100 mb au sommet du modéle). Dans ce modéle
bidimensionnel, 1le paramétre de Coriolis est pris &gal a zéro. Les
paramétrisations du sol et de la végétation développées dans 1la
Partie A ont &té implémentées dans cette version. A 1'intérieur de
chaque maille, & la limite inférieure du domaine, on résout les
équations de diffusion, de la chaleur et de 1'humidité dans le
premier métre de sol. Aucune prise en compte des transferts
horizontaux de maille & maille dans le sol n'est considérée. La
résolution des équations d'évolution pour Tes variables
atmosphériques s'effectue avec un pas de temps de 10 secondes.
L'algorithme numérique implicite retenu pour Tla diffusion dans le
sol et les bilans a 1'interface permet d'utiliser un pas de temps
de deux minutes. La résolution des variables dans le sol et a
1'interface ne représente plus ainsi qu'une part relativement
faible du temps-calcul exigé pour le modéle (cf. Annexe
numérique C).
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I1 - CONDITIONS INITIALES

Le modéle est initialisé & 6 h LST en température et en
rapport de mélange selon les profils du Tableau 2. Le vent est nul
3 1'instant initial et aucun forgage grande échelle n'est imposé.
Les vitesses obtenues résulteront donc uniquement du contraste
thermique en surface. Les paramétres astronomiques correspondent au
17 juillet, pour une Tatitude de 25°N (Floride). Toutes Tles
simulations ont &té réalisées pour une durée de 12 h. La
température et 1'humidité & la surface du sol sont déterminées sur
le continent par résolution couplée des bilans d'énergie et de
msse. En ce qui concerne la mer, sa température reste constante,
égale d sa valeur initiale, et Te rapport de mélange y est
saturant. Des &tudes ultérieures seraient & mener en vue d'une
prise en compte plus réaliste de 1'interaction océan-atmosphére, en
présence d'"upwellings" notamment (Mizzi et Pielke, 1984). Dans une
revue sur 1'interaction océan-atmosphére, Pielke (1981) souligne
1'intérdt d'une telle prise en compte. La rugosité de la mer est
calculde en fonction des tensions en surface par la formule de
Charnock (1955) :

2 -1

Z. = 0,032 u," g si Z0 £ 0,0015 cm

0

111 - FORCAGE RADIATIF

Les flux radiatifs au niveau de 1‘'interface, ainsi que les
taux de refroidissement infrarouge et de réchauffement solaire dans
1'atmosphére sont calculés suivant la méthode de Mahrer et Pielke
(1977).
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A - Rayonnement solaire

Le rayonnement solaire net au sol s'écrit :

*

K = (t - aw) (1 - A) Ki

Le flux de rayonnement solaire descendant Ki dépend de 1'angle
zénithal Z, lequel est donné par la formule (49 bis). ay représente
une fonction d'absorption de la vapeur d'eau relative 4 1'ensemble
du spectre solaire. McDonald (1960) a fourni la fonction empirique

5P ) 0,3

cos Z

suivante :

ay = 0,077(

ol 8P représente la quantité d'eau condensable définie par :
Z
P(2) =[P b a2
Z

Atwater et Brown (1974) ont défini une fonction transmission t
tenant compte de la diffusion de Rayleigh et de 1'absorption par
les gaz permanents de T1'atmosphére (oxygéne, ozone et gaz
carbonique). Ainsi :

t =1,03 - 0,08 [9,49 1074 p (mb) + 0,051] / cos Z 1/2

L'albédo de surface A s'écrit comme suit sur une surface
partiellement couverte de végétation :

Sur une é&tendue d'eau, 1a formule suivante, proposée par

Atwater et Ball (1981), est utilisée pour 1'albédo :
A=-0,0139 + 0,0467 tgZ avec 0,03 s Ag 1
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B - Rayonnement infrarouge

Ce rayonnement correspond & 1'@mission thermique de la terre
et de 1'atmosphére. Son expression générale est basée sur la
résolution de 1'équation du transfert radiatif, laquelle traite de
1'émission et ‘de 1'absorption simultanée par le gaz carbonique,
1'ozone, la vapeur d'eau, etc. L'introduction du concept
d'émissivité "large bande" permet d'écrire les flux radiatifs
montant et descendant & un niveau quelconque sous la forme
(Sasamori, 1968) :

4 fu 4 ~ dE ~ -
bt=z2 T (1 - a(u,T))+J' 5T (U) —(u-u, T) du
g 0 du
ru, de ~
b= | % (@-u, T T (D) du
“0 du

ou u est défini par :
Z
u =f0 padZ
avec Pala masse volumique de 1'absorbant considéré.

Pour la vapeur d'eau, Tles émissivités "large bande" sont
calculées d'aprés les formules empiriques de Kuhn (1963) :

(0,113 Tog;, (1 + 12,6 F) log, ¥ < -4
0,104 'logm(?’) + 0,440 -4 < Togyg r< -3
EHZO(U,T)E EHZO(r‘) =<0,12] log,,(F) + 0,491 -3 < Togy, r<-1,5
0,146 'logm(?) + 0,527 -1,5 < 10910 rg -1
0,161 logyy(r) + 0,542 -1 < Togy, r<o
0,136 Togqq(F) + 0,542 logyy 7> 0




p q dz
z
Pour le dioxyde de carbone, 1la formulation de Kondratyev

avec : r=

j2+dz

(1969) est proposée :

= ~ 0,4
ecoz(u,T) . ecoz(c) = 0,185 (1 - exp (- 0,3919 & )]

ot € est le trajet optique relatif & CO2

c=- O,ﬁiﬁ8239 [p(Z_+ §Z) - p(Z)]
p s'exprimant en millibars.

L'absorption par 1'czone est négligée ici, son effet étant
surtout sensible dans la stratosphére, tandis que notre travail est
centré sur la couche limite troposphérique. De par le faible
recouvrement des bandes d'absorption pour la vapeur d'eau et le gaz
carbonique, i1 est possible d'é&crire en premiére approximation :

e (u, T) & €H20 (r) + SCOZ (c)

Lorsque le sol est partiellement recouvert de végétation, une
pondération en fonction du facteur d'écran 0 ¢ est introduite sur
les flux infrarouge de surface, conduisant & la définition d'une
température vradiométrique é&quivalente Trad par Balick et al.
(1981):

4
e+ (L= o) e T)

Trad = (9 ©¢
L'échelle de temps caractéristique des phénoménes radiatifs
infrarauge, grande devant le pas de temps du modéle, permet de ne
calculer, dans le modéle, 1les flux associés qu'd fréquence de 30

mi nutes.
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C - Effet de pente sur le rayonnement

Les bilans radiatifs locaux sur les terrains en pente sont
modifiés. En effet, sur une pente, 1'orientation de la surface du
sol par vrapport & la direction du soleil wodule 1'apport
énergétique par le rayonnement solaire direct. Les variations des
flux et de la température de surface induits peuvent créer des
circulations secondaires analogues aux effets de brise de mer et,
par suite, influer sur la structure de la couche limite. Ces
effets, négligeables & 1'échelle synoptique, peuvent &tre
déterminants & mésoéchelle. Kondratyev (1963} a proposé des
formules prenant en compte 1'influence de la pente sur les
rayonnements solaires et infrarouge au sol. Ainsi :

ks,

Ky cos i/cos Z

LSh = Lt cos o'

"

. L] - v - ]
avec : cos i = cosa' cos Z + sina'sin Z cos (8-y)

oi o' est la pente du terrain définie par :

2z o [z V¥ | V2

o' = arctg |{ =2 +

3 3y
7 &tant 1'altitude du terrain par rapport au réseau de la mer. La
quantité 8 -¥' est T'orientation de 1'azimut du soleil B par rapport
i 1'azimut de la pente du terrainy ' (Fig. 67), 1'azimut de pente
s'écrivant :

I 3z 3z
y = — = arctg —Q/ 4.
2 3y 3IX




normal fo the slope

South

Figure 67 : Effet de pente sur le rayonnement.
ITlustration des différents angles intervenant
dans les formules de Kondratyev (1969).
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et 1'azimut du soleil s'exprimant par :

& <9
cos &sin hr

B = arcsin
sin Z

IV - SIMULATION NUMERIQUE D'UNE BRISE DE MER

Nous ~procédons ici & 1'analyse des résultats fournis par le
modéle sur une situation idéalisée. A gauche de chaque figure, la
mer occupe les 70 km de la surface ouest du domaine. A droite, sur
chaque figure, le sol de la partie continentale est constitué d'une
couche de sable d'un métre d'épaisseur, initialisé uniformément
avec une fraction d'eau en volume égale 3@ 30 % de sa porosité.

Sur la Figure 68 ont é&té reportés les isocontours de
température potentielle jusqu'd 4 km, & 1'instant initial (6 h
LST}, aprés 6 heures de simulation (12 h LST), aprés 9 heures de
simulation (15 h LST) et aprés 12 heures de simulation {18 h LST).
Sur toutes les figures sont reportées, en haut et & droite de
chacun des graphes, les valeurs des isocontours, ainsi que les
valeurs extrémes (minimum et maximum) & 1'intérieur du domaine
représenté (valeurs notées a c6té de la mention "EXTR:"). Les
heures sont indiquées en temps Tlocal par 1'horloge en haut et &
droite de chaque dessin. Partant d'une situation horizontale
homogéne et stable (Fig. 68-a), on note qu'aprés 12 heures de
simulation le chauffage du sol détermine 1'apparition d'une couche
de mélange épaisse d'environ un kiloméire au-dessus de la terre
(Fig. 68b), alors que sur la mer subsiste une couche stable, trés
voisine du profil_initial. Cette évolution s'accentue dans la suite
de la Journée. Les Figures 68-c et 68-d font apparaitre un
épaississement de la couche adiabatique, valant 1,5 km @ 15 h et
1,8 km & 18h, ainsi qu'une diminution de son extension horizontale
provoguée par 1'advection d'air maritime froid vers la Terre,
laquelle marque 1a progression du front de brise sur le continent.
La Figure 69 représente les isocontours de température potentielle
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Figure 68 : Champs de température potentielle & 6 h LST (a), 12 h LST (b),
15 h LST (c) et 18 h LST (d) (conditions en surface : sable avec

Ninitial = 0»3 Ng)-
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3 16 h LST issus d'une simulation de Mahrer et Pielke (1978) pour
des conditions initiales voisines. La Figure 68-c s'y compare
favorablement, notamment en ce qui concerne 1'épaississement de la
couche de mélange. La pénétration du front & 1'intérieur des terres
est toutefois moins importante avec notre modéle. Ceci s'explique
par 1'introduction d'un vent synoptique, soufflant de la mer vers
la terre & la vitesse de 1 m s'], dans le modéle de Mahrer et
Pielke (1978), ce qui n'est pas le cas dans notre modéle.

En ce qui concerne les vitesses horizontale et verticale de
1'air, les isocontours des valeurs obtenues aprés 12 heures de
simulation dans les quatre premiers kilométres d'atmosphére sont
tracés sur les Figures 70 a et b @ 18 h LST, temps correspondant au
développement maximum de Ta brise de mer. Nous pouvons noter sur la
Figure 70-a des vents horizontaux atteignant 8 m 5—1 a une
quarantaine de kilométres de la cOte, localisés a une centaine de
métres au-dessus du sol. Le courant de retour, d'intensité deux
fois plus faible, a son maximum situé & environ deux kilométres
d'altitude. L'épaisseur du courant de brise de mer est ici de 800 m
au niveau de la Tigne de cdte. Cette valeur s'accorde favorablement
avec les observations de terrain qui sont résumées dans le Tableau
12 pour des situations rencontrées typiquement aux latitudes
moyennes et tropicales. Dans le Tableau 13 sont reportées diverses
valeurs mesurées du maximum de vitesse du courant de brise et du
courant de retour, ainsi que leur localisation en altitude. D'aprés
ce tableau, les résultats que nous obtenons apparaissent cohérents
avec ces mesures expérimentales. Une comparaison plus détaillée
peut étre faite avec les résultats des simulations numériques de
Physick (1976) et Mahrer et Pielke (1977) dans des conditions
météorologiques et de latitude assez proches. Les champs
correspondants sont présentés sur les Figures 71-a et 7Z-a pour la
composante u et sur les Figures 71-b et 72-b pour la composante w.
On constate un bon accord en ordre de grandeur et en localisation
spatiale avec les résultats que nous avons obtenus, qui sont
présentds sur les Figures 70-a et 70-b pour les mémes quantités.

]
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Figure 69 : Champ de température potentielle & 16 h LST obtenu
dans la simulation numérique d'une brise de mer
par Mahrer et Pielke (1978).
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Figure 70 : Champs de vitesses horizontale (a) et verticale (b) a
18 h LST (conditions en surface :
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Dans notre cas, le maximum de vitesse verticale ascendante & 18 h
LST permet de Tocaliser le front de brise & 60 km environ a
1"intérieur des terres. Les mesures expérimentales de la
pénétration du front de brise publiées dans 1a littérature (Tableau
14) indiquent des valeurs trés dispersées, mais en général plus
élevées que celle trouvée dans notre modélisation. I1 est cependant
difficile d'attacher beaucoup de valeur & cette comparaison dans la
mesure ol la pénétration du front de brise est dépendante aussi
bien de 1a latitude que du vent moyen synoptique, nul dans notre
cas, et trés variable pour les observations du Tableau T14. Une
étude plus détaillée de ce probléme est présentée par Mahrer et
Pielke (1978).

Les coupes verticales du champ d'énergie cinétique turbulente
sont rassemblées sur les Figures 73 a, betc a9, 12 et 15 h LST
respectivement. Nous remarquons 1'augmentation de 1'énergie en
cours de journde, aussi bien en intensité qu'en extension verticale
au-dessus du continent. Elle passe en effet d'une valeur maximale
de 0,3m% s72 39 h LST, & une valeur maximale de 2,3 m® s™2 3 12 h
et de 3 m? 5'2 a 15 h. Compte tenu des valeurs habituellement
mesurées dans la couche Timite planétaire, cette derniére valeur
d'ECT semble un peu forte. A 9 h LST, T'ECT reste confinée dans les
300 premiers métres de 1'atmosphére, pour s'étendre jusqu'a 1,5 km
da 15 h LST. La comparaison des Figure 73-b et 73-c wmontre la
progression du maximum d'ECT vers 1‘'intérieur des terres, associée
a la pénétration du front de brise (zone marquée par de forts
gradients du vent et de la température). Le maximum est localisé
12 h LST & 20 km de la cfte, alors qu'a 15 h LST il se situe
40 km environ.

ol Y]

Qi

En ce qui concerne les champs des variables atmosphériques
moyennes et turbulentes, Ta simulation de brise de mer que nous
venons de décrire indigue un comporteﬁent vraisemblable de notre
modéle bidimensionnel doté& des paramétrisations du sol, de la
couche limite planétaire et du rayonnement. Les résultats que nous



Inland

Source Location penetration (km)

Air Ministry (1943) British Isles - 48-64
Blanford (1889) India 110
Clarke (1955) Australia 250-330
Dixit and

Nicholson {1964) Bombay >80
Fegusson (1971) Harrogate, UK 113-129
Findlater (1963) British Isles 55
Hsu (1970) Texas 50-65
Johnson and

O’Brien (1973) Oregon >60
Keen and Lyons (1978)  Lake Michigan 25
Kimble et al. (1946) Tropics 80
Marshall (1950) UK 160
Moroz (1967) Lake Michigan 25-30
Pedgley (1958) Ismailia 110
Preston-Whyte (1969)  Nata} 65
Ramakrishnan and

Jambunathan (1958) Madras >120
Ramanathan (1931) Poona 110
Schroeder et al. (1967)  Various quoted Upto 300
Smith (1974) UK 160
Wexler (1946) . Tropics
. Massachusetts 40

California 100
UK 10-15

Tableau 14 : Mesures expérimentales de la pénétration
de brises de mer & 1'intérieur des terres
(d'aprés Atkinson, 1981).
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avons obtenus correspondent bien qualitativement et
quantitativement avec les travaux publiés, théoriques (Mahrer et
Pielke, 1977, 1978 ; Physick, 1976) ou expérimentaux (Atkinson,
1981).

Nous procddons a présent a divers tests de sensibilité portant
sur 1'influence du développement de brises aux conditions a
1'interface sol-atmosphére (végétation, humidité, relief).

V - TESTS DE SENSIBILITE

A - Influence de 1'humidité du sol

Dans la partie A, les tests réalisés @ 1'aide du modéle uni-
dimensionnel ont révélé la grande sensibilité de 1'évolution diurne
des flux en surface en fonction de 1'humidité du sol. Nous
examinons ici comment ce paramétre modifie le développement de
brises de mer. Dans ce but, nous comparons les résultats de la
simulation présentée précédemment avec ceux dissus d'un test
analogue, avec toutefois un sol sableux beaucoup plus humide
(teneur en eau initiale 4 90 % de sa valeur d saturation).

Sur les Figures 74 a, b et c ont 8té reportés les maxima
d'énergie cinétique (a), du vent horizontal (b) et de la vitesse
verticale (c) en fonction du temps. On observe une forte diminution
des transferts turbulents lorque 1'on passe d'un sol sec & un sol
humide. Le maximum d'énergie cinétique turbulente & 15 h LST
différe d'un facteur trois d'une simulation & 1'autre, avec une

2 -2 2 -2

valeur de 3 m“ S ° dans le cas sec, contre 1 m s © seulement sur

sol humide.

De méme, si 1'on s'intéresse aux vitesses verticales et au
vent horizontal, 1'intensité de la brise apparait beaucoup plus
faible sur le sol humide. Le contraste thermique entre la terre et



e max(m2/s?)

T (H)

Figure 74-a : Evolution temporelle du maximum d'énergie cinétique
turbulente pour une brise de mer :
- sur sol sec (-m)
- sur sol humide (-@-)



Umax (m/s)

Figure 74-b :

T(H)

Identique & la Fig. 74-a, mais pour le vent horizontal.



W max (cm/s)

Figure 74-c : Identique & Ta Fig. 74-a, mais pour la vitesse

verticale.

T(H)




- 122 -

la mer est moins important sur sol humide, puisque Ta plus grande
partie de 1'énergie disponible en surface est utilisée pour
1'évaporation et non pour 1'échauffement du sol. Ce résultat
confirme la constatation faite précédemment qui soulignait la
dépendance du rapport des flux de chaleurs sensible et Tlatente
vis-a-vis de 1'humidité superficielle du sol. A 18 h LST, sur sol
sac, les vitesses verticales sont trois fois supérieures a celles
sur sol humide et Tle vent horizontal deux fois plus intense. Ce
résultat est cohérent avec les propriétés connues des écoulements
de brise (Anthes, 1978 ; Segal et al., 1984) qui rattachent la
circulation de 1'écoulement & 1'intensité du gradient horizontal de

température en surface.

Durant les premiéres heures de simulation (entre & h LST et
9 h LST), 1les deux sols subissent des évolutions trés proches. Ce
comportement s'explique par le fait que le sol initialisé avec
T*humidité la plus faible &vapore en début de Jjournée Ta plus
grande partie de 1'eau superficielle, d‘ol un &chauffement initial
du sol relativement peu important. La comparaison des Figures 75 et
70, présentant les isocontours de vitesse verticale et de vent
horizontal aprés 12 heures de simulation, met bien en évidence la
diminution de 1'extension verticale de 1la brise avec une
initialisation trés humide du sol. Sur la Figure 75-a, le maximum
du courant de retour se situe d 1200 m, alors qu'il est placé 4
1700 m sur la Figure 70. De méme, Tles noyaux de vitesse verticale
sont beaucoup moins développés verticalement sur la Figure 75-b que
sur la Figure 70-b. Nous pouvons aussi remarquer une pénétration
moins prononcée du front de brise d'environ 10 km sur sol humide
que sur sol sec. Ce résultat est & rapprocher de 1'étude de Physick
(1980) sur T1'influence des flux en surface vis-d-vis de la
pénétration du front de brise a 1'intérieur des terres.

L'ensemble des résultats présentés dans cette comparaison
confirme donc les conclusions obtenues Tors de 1'étude
unidimensionnelle sur 1'influence de 1'état hydrique du sol rela-
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tivement 3 1'évolution diurne de 1la basse atmosphére. Des
modifications similaires, apportées par 1'humidité du sol, sur
T'évolution de diverses circulations mésoéchelle (brises de mer,
écoulement de pente, vent de montagne) ont aussi &té notées dans
les simulations numériques de Ookouchi et al. (1984). De méme,
McCumber (1980) a constaté 1'inhibition de Tla brise de mer en
Floride lorsque le sol est trés humide.

B - Influence de la végétation

Dans la partie A, nos tests de sensibilité ont mis en évidence
les modifications importantes apportées par un couvert végétal dans
1'évaluation des flux & 1'interface sol-atmosphére au cours du
cycle diurne. I1 est donc intéressant d'examiner 1'influence d'une
végétation sur le développement d'une brise de mer. Un ensemble de
trois simulations a été réalisé sur sol sableux, avec une teneur en
eau initiale de 0,6 nS + tout d'abord, une simulation sur sol nu,
puis une simulation de brise en présence d'une végétation herbeuse
de 10 cm, et finalement une simulation de brise sur une forét haute
de 15 m. Les divers paramétres physiques caractérisant ces trois
tests sont rassemblés dans le Tableau 15.

Sur la Figure 76 est reportée 1'évolution du maximum d'énergie
cinétique turbulente entre 6 h LST et 18 h LST. Des valeurs plus
importantes d'environ 50 % sont notées lorsque le sol est recouvert
de végétation, 1'effet &tant plus accentué en présence d'un couvert
forestier que sur sol herbeux. Yamada (1982) a remarqué, dans deux
simulations unidimensionnelles avec et sans végétation, un tel
renforcement de 1'&nergie cinétique turbulente. Cette tendance
s'explique probablement par la rugosité plus importante en surface
sur forét qui conduit & un renforcement du cisaillement de vent au
voisinage de 1'interface. Le couvert végétal convertit ainsi
1'énergie cindtique moyenne de 1'é&oulement en énergie cinétique
turbulente. Le flux de chaleur sensible de la végétation concourt




Sol Sable (ninitialt 0,6 ns)
Végétation Néant Herbe Forét
Hauteur (m) o, . 15
Rugosité (cm) 1 1 150
Emissivité ) . 0,94 0,98
fonction de
1'humidité du
Albédo sol et de 0,1 0,2
1'angle
z&nithal
Facteur d'écran 0 0,82 0,90
Re§1§§ance sthathue _ 400 800
critique (sm™!)

Tableau 15 : Paramétres caracté@risant 1'interface sol-atmosphére

rTelatifs 3 1'étude de brises de mer bidimensionnelles.



emax(mZ/sZ)

5 7 18
T(H)

Figure 76 : Evolution temporelle du maximum d'énergie ci nétique turbulente
pour une brise de mer :
- sur sol nu (sable avec Ny 44341
- sur couvert herbeux (—A)
- sur couvert forestier (—4-)

= 0,6 ng) (~¥)
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également & 1'augmentation de 1'ECT. McCumber (1980) parvient aussi
a la conclusion que, sur des sols relativement humides, la présence
d'une végétation renforce les transferts turbulents.

La Figure 77 rassemble les isocontours de vitesse verticale a
18 h LST dans chacun des cas précédemment cités et met en évidence
Te renforcement des mouvements ascendants au-dessus d'une
végétation (notamment au-dessus d'une forét), ainsi que des noyaux
de vitesse situés plus en altitude. Les évolutions comparées des
vitesses horizontales sont reportées sur la Figure 78. Nous
constatons des différences moins importantes par rapport aux deux
paramétres précédents. Le vent de brise sur forét n'excéde jamais
de plus d'un métre par seconde celui résultant d'une brise sur sol
nu. Un équilibre semble donc se créer entre 1'augmentation du vent
résultant de contrastes thermiques mer/forét plus dimportants
qu'entre Ta mer et le sol nu, et une diminution de ce méme vent au
voisinage du sol par une rugosité accrue.

La végétation contribue donc, au-dessus d'un sol relativement
humide, a renforcer les vitesses verticales et les transferts

convectifs générés en situation de brise de mer.

C - Autres types de brises

Les résultats qui précédent montrent gque Te contraste
thermique terre/mer est relativement sensible aux propriétés du sol
et de la végétation. I1 est donc intéressant d'examiner si des
contrastes thermiques résultant de différences de nature du sol
et/ou de couvertures végétales sont capables de développer des

circulations secondaires a mésoéchelle. 1I1 s'agit d'un mécanisme
trés semblable & celui des brises &tudiées ci-dessus.

Nous considérons tout d'abord un sol sableux initialement trés
humide ( n= 0,9 ﬂs) sur les 70 km de la partie ouest du domaine
jouxtant un sol initialement beaucoup plus sec (n = 0,3 115)
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Figure 78 : Evolution temporelle du maximum de vitesse horizontale
pour une brise de mer :
- sur sol nu (sable avec Nipitia] = 026 ng) (-%)
- sur couvert herbeux (—&-)
- sur couvert forestier (—¢-)
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occupant 1'est du modéle. Les isocontours des champs de vitesses
horizontale et verticale sont respectivement présentés sur les
Figures 79-a et 79-b. Le contraste hydrique en surface .fait
apparaitre dans ce cas une circulation thermique proche en
intensité d'une brise de mer. En effet, les résultats obtenus sont
trés voisins de ceux relatifs 3 une brise de mer, d&ja présentés
sur la Figure 70. Le contraste sol humide/sol sec est toutefois
moins prononcé que dans le cas de la transition mer/sol sec. Les
valeurs maximales du vent horizontal et de la vitesse verticale
sont ici plus faibles et la pénétration du front & 1'intérieur des
terres moins marquée. La Figure 80 indique une différence sensible
de structure thermique entre les deux types de sols, avec une
couche de mélange moins développée dans la partie gauche du domaine

relative au sol humide.

Sur sol humide, 1a température de surface est, & 15 h, de 3°
supérieure 3 celle relevée a Ta méme heure et au méme endroit en
situation de brise de mer. C'est ce qu'indique la comparaison des
valeurs minimales reportées sur les Figures 80-a et 68-c. Les
transferts turbulents de chaleur, bien que faibles, sont non nuls
sur sol humide, conduisant, en milieu d'aprés-midi, d& la formation
d'une couche de mélange épaisse d'environ 800 m, Taquelle
n'apparait pas au-dessus de la mer (Fig. 68-c). Sur la Figure 80-b,
1*intensitéd de la turbulence est trés contrastée entre Tles deux
parties du domeine et 1'allure du champ est proche de celle de la
Figure 73-c. Ookouchi et al. (1984) ont eux aussi observé Tla
génération de circulations atmosphériques tirant leur origine des
gradients horizontaux d'humidité en surface, mais sans analyser le
développement des champs d'énergie turbulente non calculés dans

leur modéle,

Nous avons, de la méme maniére que pour le test précédent,
étudié 1'effet d'un couvert végétal. Quelques résultats dans ce
sens sont présentés sur les Figures 81 et 82. Sur un méme sol
(sable avec une teneur en eau initiale égale & 60 % de sa
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porositéj, une parcelle d‘herbe et une parcelle de forét ont été
juxtaposées. Sur la Figure 81 sont tracés les isocontours des
vitesses horizontale et verticale. I1 apparait que le contraste
dynamique 1ié 3 Tla forte différence de rugosité entre TJes deux
couverts induit une modification de la structure de Ta couche
limite dans 1la zone de transition. La configuration de ITa
circulation ainsi générée est trés semblable & une brise de mer,
avec des valeurs cependant beaucoup plus faibles, inférieures d'un
ordre de grandeur. Pielke (1974-a) a étudié schématiquement les
effets provoqués par des différences de rugosité en Floride et a
abouti aux mémes conclusions gue nous.

IT était également intéressant d'étudier 1'exemple d'un méme
type de végétation (herbe) se développant dans un domaine avec une
partie du sol sous-jacent humide (irrigation ou pluie par exemple)
et 1'autre partie séche. Dans ce cas, la régulation stomatique
conduit (formule 47) a une transpiration plus importante au-dessus
de la partie humide. Contrairement & ce que nous attendions, ce
contraste n'est pas négligeable et nous observons dans ce cas (Fig.
82) une circulation presque aussi intense que celle générée par le
contraste entre une végétation herbeuse et une forét (Fig. 81). La
végétation et 1'&tat hydrique du sol semblent donc bien devoir &tre

considérés simultanément en modélisation a& mésoéchelle.

Ces deux exemples mériteraient sans doute d'8tre é&tudiés
beaucoup plus systématiquement pour examiner dans le détail
1'importance réelle des effets du sol et de la végétation. Un tel
développement est cependant difficile & effectuer au stade actuel
en raison des problémes de validation expérimentale indispensable
pour permettre de mieux argumenter la discussion. Cependant, ces
deux exemples confirment que des contrastes thermiques et hydriques
faibles suffisent & déclencher des circulations secondaires a
mésoéchelle. De telles circulations peuvent avoir une influence
réelle sur Te transport des polluants par exemple. Toutefois, il
est évident que la présence d'un écoulement synoptique, méme peu
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accentué, conduirait & Tla modification de ces circulations
relativement faibles. Par ailleurs, i1 faut souligner que Tles
longueurs d'onde considérées dans cette &tude pour les changements
de végétation ou d'humidité du sol doivent &tre grandes, de 1'ordre
d'au moins une vingtaine de kilomeétres. I1 est vraisemblable que
des parcelles plus petites conduiraient a des effets beaucoup moins
nets a mésoéchelle. Le résultat de notre é&tude est donc
probablement applicable & de grandes zones forestiéres (par exemple
les Landes), mais pas transposable & des paysages plus complexes.

D - Influence du relief

Notre modéle mésoéchelle doit étre appliqué & des situations
réelles présentant une topographie complexe, en particulier le site
de 1'expérience Mobilhy. IT est donc indispensable d'étudier
1'influence du relief  sur  1'évolution de circulations
atmosphériques induites par des contrastes thermiques en surface et
sur le comportement de la paramétrisation de la turbulence dans des
conditions plus hétérogénes. Compte tenu de la grande rareté des
données expérimentales & mésoéchelle dans ce genre de situations,
nous serons encore limitds & quelques vérifications simples et a
une étude de sensibilité.

Un test a &té réalisé, dans lequel les conditions en surface
consistent en une portion de mer située, sur les 70 premiers
kilométres, & 1'ouest du domaine, puis en un sol de sable sec
("=0,3 “S) ayant, & partir de la cOte, Tla forme d'une montagne
triangulaire de 800 m d'altitude et de 100 km de base. Afin de
mieux comprendre les effets conjugués de la topographie et de la
brise de mer, les résultats présentds sont comparés 4a ceux
résultant d'une simulation de brise sur terrain plat et d'une
simulation de vent de pente sans contraste terre-mer. Les
configurations de surface pour ces trois tests sont résumées sur la
Figure 83. Une comparaison qualitative est aussi effectuée avec Tes
résultats d'une simulation numérique de Mahrer et Pielke (1977)
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correspondant 3 des conditions expérimentales assez proches, mais
dans laquelle une simple fermeture en coefficient d'échange de
0'Brien est utilisée.

Les Figures 84 et 85 représentent les isocontours de vitesse
verticale et de vent horizontal & 15 h LST jusqu'd 4 km d'altitude.
Les Figures 84-a et 85-a correspondent & la simulation de brise de
mer avec relief, les Figures 84-b et 85-b & Tla brise de mer sur
terrain plat et les Figures 84-c et 85-c au cas du vent de
montagne. On observe sur la Figure 84-a trois cellules principales
de vitesses verticales comparables 3 celles trouvées par Mahrer et
Pielke (1977) (Fig. 86-b), soit :

- une cellule de vitesse verticale ascendante & 1'ouest de la
montagne, avec des valeurs maximales localisées dans le premier
kilométre d'atmosphére ;

- une cellule de vitesse verticale descendante centrée sur la
montagne a une altitude relativement &levée (entre 3 et 4 km)

- une cellule de mouvement ascendant du c6té est de la pente
et dont le maximum est situé plus haut que le noyaux correspondant
au c6té ouest.

Pour les vitesses horizontales, les quatre noyaux observés par
Mahrer et Pielke (1977) (Fig. 8-a) sont également retrouvés sur la
Figure 85-a. La comparaison de ces résultats avec ceux obtenus dans
1'8tude des effets séparés indique un renforcement de 1'intensité
de 1'écoulement par rapport 3 la situation sur terrain plat et a
celle ne présentant pas de contraste thermique en surface. La
comparaison des Figures 84-a et 84-b montre une augmentation de
5 cm s'] des vitesses verticales ascendantes dimputables a 1la
présence du relief. Par contre, les vitesses horizontales
apparaissent (Figs 80 a et b) trés voisines avec et en T'absence de
relief. Cette caractéristique a &té également observée par Mahrer
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et Pielke (1977). Elle est Ta conséquence, dans la brise avec
relief, d'une compensation entre un renforcement provoqué par le
vent de pente (Fig. 85-c) et une diminution du vent induite par la
conversion de 1'énergie cinétique de 1'Ecoulement en énergie
potentielle impliquée par le franchissement de 1'obstacle.
Remarquons que la résolution verticale réduite prés du sol ne
permet pas 3 notre modéle de reproduire la cellule de vitesse
horizontale prés du sol relevée, sur la Figure 86-a, avec le modéle
de Mahrer et Pielke (1977), dont le premier niveau est situé a 5 m
seulement au-dessus du sol. Par ailleurs, comparant les simulations
A (brise avec relief) et C (vent de pente seul), on note une
dissymétrie dans 1'intensité des noyaux de vitesses horizontale et
verticale pour la brise de mer avec relief, laquelle n'apparait pas
dans la simulation de vent de pente. De plus, Tle contraste
thermique en surface renforce (Figs 8 a et c¢) sensiblement
1'intensitéd du vent de montagne (Figs 85 a et c). Les simulations
numériques de Ockouchi et al. (1984) confirment ces constatations.

L'étude des champs d'ECT & 15 h LST (Fig. 87) indique des
valeurs maximales tré@s voisines entre les trois simulations. La
présence du relief induit wune zone & ‘turbulence &levée
(e »3m s7%)
gradients verticaux prononcéds des quantit@s moyennes au voisinage

, plus é&tendue que sur terrain plat du fait des

de la montagne. L'ECT apparait moins intense sur la face ouest (au
vent) que sur la face est (sous Te vent). Cette différence trouve
probablement son origine dans 1'advection d'air maritime stable
inhibant les transferts turbulents. Le rdle de 1'advection est mis
en évidence nettement sur la Figure 83 ol sont reportées les
valeurs des isccontours d'ECT & 12 h LST. Les valeurs maximales
apparaissent alors situées sur le flanc ouest de la montagne. La
comparaison des champs d'ECT sur terrain plat et avec relief
indique donc que le schéma de paramétrisation adopté pour la
turbulence dans la couche limite planétaire peut é&tre utilisé en
présence de topographie. Par conséquent, il serait extrémement
utile de disposer de données expérimentales simples de turbulence
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(épaisseur de la couche de mélange, flux, énergie cinétique) dans
ce genre de situation & mésoéchelle pour permettre d'évaluer
quantitativement la qualité de nos résultats.

La Figure 83 montre 1les champs des variables de vitesses
horizontale et verticale @ 18 h LST. La comparaison de ces champs
avec les Figures 84-a et 85-a fait clairement ressortir 1'évolution
temporelle du cycle de brise. A 15 h LST, Tle front de brise se
situe au voisinage du sommet de Ta montagne, & 10 km sur Te flanc
est, alors qu'il s'en trouve & environ 30 km vers 18 h LST. Simul-
tanément, une augmentation importante du noyau de vitesse verticale
ascendante situé du cOtd est de la montagne est observée (Figs 84-a
et 89-b). L'accord avec les résultats de Mahrer et Pielke (1977)
est bon, avec toutefois une tendance de notre modéle a fournir une
circulation moins intense et 1légérement plus tardive dans son
développement.

VI - CONCLUSION

Les tests de sensibilité réalisés avec une version bidimen-
sionnelle du mod@le mésoéchelle de Nickerson-Richard, doté des
paramétrisations de la couche limite planétaire, du sol et de la
végétation présentées dans la partie A, dénotent des comportements
qualitatif et quantitatif tr&s encourageant. L'évolution diurne
d'une brise de mer idéalisée s'est révélée trés proche de celle
obtenue avec d'autres modéles numériques (Physick, 1976 ; Mahrer et
Pielke, 1977 et 1978) et fournit des valeurs cohérentes avec les
mesures expérimentales. L'importance des conditions de surface
(8tat hydrique, vBgétation) sur la génération et le développement
des brises a été soulignd. I1 est apparu par exemple que la juxta-
position de deux sols nus présentant des états hydriques contrastés
peut  induire des circulations  atmosphériques  d'intensité
équivalente d une brise de mer, si ces variations se produisent &
échelle suffisamment grande (de 1'ordre de 50 km) et si le vent
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synoptique est faible. Ces différentes caractéristiques sont en bon
accord avec plusieurs études antérieures {(McCumber, 1980 ; Gannon,
1978 ; Ookouchi et al., 1984). De méme, les premiers tests en
présence d'un relief idéalisé fournissent des résultats proches de
ceux de Mahrer et Pielke (1977). La présence de deux types
contrastés de végetation détermine des mouvements verticaux
relativement faibles, mais cependant décelables.

Des tests plus approfondis devront étre réalisés a 1'avenir,
portant notamment sur 1'étude du comportement de Ta paramétrisation
de Ta turbulence en présence de divers autres reliefs schématiques,
ainsi que sur 1a partie nocturne du cycle de brise, volontairement
laissée de cOté dans cette présentation.

Cependant, 1le point le plus crucial pour permettre d'évaluer
la qualité des résultats obtenus et d'étayer quantitativement Tes
paramétrisations serait de disposer de mesures expérimentales &
moyenne échelle de 1'épaisseur de la couche de mélange diurne, de
1'énergie cinétique, des flux, ...
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CHAPITRE B-II11

SIMULATION D'UNE BRISE TRIDIMENSIONNELLE EN FLORIDE

D ————

1 - INTRODUCTION

Nous &tudions dans ce chapitre le comportement de la paramé-
trisation de la couche limite planétaire en ECT dans une version
tridimensionnelle du modéle mésoéchelle. Le test retenu vise a
retracer la formation d'une brise de mer le long des cdtes de
Floride. La Floride offre un cadre privilégié pour é&tudier les
circulations atmosphériques générées par des contrastes thermiques
en surface. La forme irréguliére de la cOte améne 3 considérer des
effets tridimensionnels, comme le renforcement ou 1'affaiblissement
de la convergence dans les basses couches. L'absence de relief sur
la péninsule permet de s'affranchir dans un premier temps des
problémes qui najtraient de sa prise en compte. Elle a fait 1'objet
de nombreuses simulations numériques par Pielke (1974-a), Tapp et
White (1976), Hsu (1979), ainsi que McCumber {198C). Plusieurs
campagnes de mesures ont &té menées (Frank et al., 1967 ; FACE,
1973) permettant, notamment & partir de la distribution des &chos
radar, d'Btudier 1'activité convective (formation de cumulus et
d'orages) en relation avec Ta brise de mer. Pielke et Mahrer (1978)
ont ainsi validé quantitativement le mod&le de Pielke (1974-a)
griace i des observations simultanées de radar et en surface.

Au stade actuel du travail, Tle calcul de la température et de
1'humidité en surface & partir des bilans d'énergie et de masse
n'est pas effectué dans ce test. Les variations de la température
potentielle en surface sont spécifiées par une fonction
sinusoidale, de la méme maniére que dans la simulation de Pielke
{1974-a) nous servant de référence.
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II - BREVE PRESENTATION DE LA SITUATION METEOROLOGIQUE

En été, le phénoméne météorologique & mésoéchelle dominant sur
la péninsule de Floride, pour des conditions synoptiques non
perturbées, est la brise de mer. Un des facteurs dominant pour ce
type de situation est la direction de 1'écoulement synoptique. Par
flux de sud-ouest, des cumulus se développent, tét dans la journée
sur la cote est (Miami). 1I1s é&voluent pour constituer dans
1'aprés-midi des complexes de cumulonimbus accompagnés de fortes
pluies. Dans cette situation, les pluies d'&té les plus intenses
sont recues par la cte est, dans la région de Miami. Par contre,
Torsque le flux est de sud-est, des petits cumulus se forment sur
les cdtes est et ouest en début de matinée. Les cumulus apparus sur
la cOte est se déplacent progressivement vers 1'ouest en cours de
journée. En fin d’'aprés-midi, le ciel reste clair sur la cite
orientale de la Floride, alors que sur la cote occidentale, les
amas de cumulus se transforment en cumulonimbus, sous 1'action du
chauffage en surface et de la convergence liée d Ta brise. Ces amas
de cumulonimbus peuvent ensuite donner des orages tard dans
1*aprés-midi, si le chauffage en surface a été suffisamment intense
au cours de la journée.

La situation par flux de sud-est étant la plus contrastée
quant 3 la Tocalisation des zones de convergence et de nuages 1iées
a la brise, c¢'est ce régime que nous avons choisi pour la présente
étude. Les caractéristiques dérites par flux de sud-est sont bien
traduites sur les cartes d'échos-radar é&tablies Tors de
1'expérience FACE 1971 pour la journée du 29 juin (Fig. 90).

II1 - CONDITIONS INITIALES ET A L'INTERFACE

Un domaine horizontal de 24 x 27 points est considéré avec

2

une maille de 11 x 11 km~. Le contour cétier dans ce domaine est

schématisé sur Ta Figure 91 : 141 correspond & la partie du modéle
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de Pielke couverte par un maillage uniforme. En effet, Pielke
(1974-a) a entouréd son domaine d'é&tude d'une "zone tampon" & maille
croissante, afin de réduire, autant que possible, Tes problémes de
conditions aux limites. Les conditions aux limites Tatérales
radiatives (Orlanski, 1976) du moddle de Nickerson-Richard
présentées au Chapitre B-I permettent de s'affranchir d'une telle
“zone tampon", réduisant ainsi le colit-calcul. La diffusion
horizontale est ici plus faible que dans la  version
bidimensionneile. Une valeur de Eﬁ ggale a 10-3 est adoptée, contre
6 10'3 dans la version bidimensionnelle : ceci est conforme aux
comparaisons de Pielke (1974-b), entre des simulations de brises bi
et tridimensionnelles. I1 indique que des résultats identiques sont
obtenus Torsque la diffusion horizontale est accrue dans Te modéle

bidimensionnel.

Les profils dinitiaux de la température et du rapport de
mélange de la vapeur d'eau sont reportés dans le Tableau 16.
Rappelons que la version du modéle mésoéchelle utilisée ici écarte
toute interaction de la vapeur d'eau avec les autres variables. Un
vent géostrophique de direction sud-est et d'intensité 6 m s—I est
considéré. Ainsi :

1

= - 4,2 m s71 Vg = 4,2ms

u
g

Le vent réel initial dans la couche limite est calculé en
supposant un &tat balancé entre les forces de frottement, Ta force
de Coriolis et la force de pression synoptique (balance d'Ekman).

I1 s'obtient en résolvant les équations suivantes :
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3 ot

—(Ky =+ f(v-v)=20

07 M oz g

P oV

—(Ky— - f(u-u)=0

YANLLEY, g

L'introduction des variables complexes 5 = u + 1iv et
ég = ug + ivg conduit, aprés discrétisation du systéme, & la

résolution d'un systéme tridiagonal dans 1'espace complexe (Tapp et
White, 1976).

En surface, wune variation sinusoidale de 1la température
potentielle est imposée suivant la formule utilisée par Pielke
(1974-a)

nt
eg (Xs ¥, t) = A (X, y) sin —+ 298 K (t en heures)
T

avec :

10 K sur terre
A(X,.}’} =
0 K sur mer

et T = 13 heures.

Le rapport de mélange en surface reste constant durant toute
la simulation et est égal a sa valeur a saturation sur la mer.

Le paramdtre de Coriolis, 1la rugosité, 1'accélération de la
pesanteur et le rapport de mélange sur la mer ont leurs valeurs
regroupées dans le Tableau 17.




P T q
(mb) (K) (g kg )
1100 228 0
223 228 o
273 237 0
473 264 0
523 268 i
573 273 2,3
617 276 3,5

714 282 5,9
796 286 8
855 290 10
944 295 ' 14
1009 298,8 18
1018 299,5 18

Tableau 16 : Profils initiaux de 1la témpérature
et du rapport de mélange proposés par Pielke
(1974~aYpour1'étude d'une brise de mer

tridimensionnelle en Floride.



Paramétre Valeur

Paramétre de Coriolis " 6,35 1Cl-5 s-l
Gravité 9,80 m s—z
terre 4 cm
Rugosité -1
{ mer 0,032 ui: g

Rapport de mélange saturant -
sur la mer 20,1 g kg

Tableau. 17 : Paramdtres caractérisant 1'interface
sol-atmosphére relatifs 3 1'étude d'une

brise de mer tridimensionnelle en Floride.
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IV - RESULTATS

A - Confrontation avec la simulation de Pielke (1974-a)

Une simulation d'une durée de 10 heures a été effectuée. A
T'instant initial, Tla température de la mer et du continent sont
égales. Cet instant correspond approximativement au lever du soleil
a 6 h LST.

Pour présenter nos résultats, nous utiliserons comme ré&férence
les simulations réalisées sur Ta méﬁe situation par Pielke
(1974 a). Les différences entre Tes deux modéles tiennent 3 la
technique de paramétrisation de la couche limite planétaire et au
schéma de discrétisation des é&quations (advection horizontale
notamment). Dans sa simulation, Pielke fait usage d'un coefficient

d' &change empirique (0'Brien, 1970), assccié a une &paisseur de la

couche de mélange donnée par Blackadar et Tennekes (1968) et valant
0,25 u./f. Pour notre cas, nous utilisons une paramétrisation
faisant appel & une équation en énergie cindtique turbulente selon
la méthode de Therry et Lacarrére (1983). Le but de la comparaison
sera donc d'apprécier 3 la fois le comportement global de notre
modéle et de distinguer des différences de comportement imputables
a 1'utilisation de deux paramétrisations différentes.

Parmi les résultats obtenus, nous présentons ici Tes coupes
horizontales du champ de vitesse verticale au niveau 1,2 km et du
champ de vent horizontal au niveau 50 m, ceci aprés 1, 3, 5, 8 et
10 heures de simulation. Ces coupes ont &té choisies pour permettre
une comparaison directe avec les résultats de Pielke (1974-a).
E1les correspondent pour la vitesse verticale 3 une altitude située
au sommet de la couche convective & 12 h LST, o0 les champs sont
bien organisés, et pour les champs de vent & un niveau, proche du
sol, o0 Tes effets de convergence-divergence sont suffisamment
marqués pour étre facilement observables. La Figure 92 présente les
champs de vent horizontal & 50 m et de vitesse verticale & 1200 m



.

*(1S71y £) vorzenuys
8p adnay 1 soude (q) W 00ZT © SLLILIUSA 9SSIJLA 8p 38 (e) W QG © [RIUOZLJOY JUSA 3p sduey) : gg a4nbid

(9)
88 =00 I (e)
9170 11°0- U3 0098 uﬁ.ﬁ =2 M
() 3-M
082 oz "0sI “am ‘05 0, .
T 0 - "0
() N-S
*001 - 001
(W) N-§
"0oe T N N NN
e e " SR T TR R T R N
20 N R . )
m 10 N v o
M_m R e L LV (S 0STIIS B
10~
(] 1°0-
'

(5/H)) H



- 137 -

aprés 1 heure de simulation (7 h LST). L'&chelle des vecteurs vents
est reportée 3 la gauche de la figure 92-a : elle est de 5 m s-].
Les valeurs des isocontours (Fig. 92-b) sont reporiées en haut et a
gauche du tracé correspondant. L’horloge en haut et 3 droite de
chague figure indique le temps en heures d partir du début de la

simulation.

Le champ de vent & 7 h LST n'est pas encore modifié par le
chauffage en surface (Fig. 9%-a) ; i1 garde une direction
d'ensemble de sud-est. Les vitesses verticales, de valeurs trés
faibles (environ 0,1 cms™ '), traduisent la constitution d'une zone
de convergence le long de la cGte est. Cette tendance s'expligue du
fait que le vent orientd vers le large du cG6té ouest advecte de
1'air chaud sur Ta mer, réduisant ainsi le gradient thermique,
alors que du cOté est, TJe vent orientd vers la terre advecte de
1'air froid océanique contre 1'air relativement chaud de la
péninsule, renforgant de ce fait le gradient de température. Le
long de la cOte ouest, on note un mouvement de subsidence provoqué
par un transfert turbulent descendant de la quantité de mouvement.
Aprds 3 heures de simulation (9 h LST), la Figure 93-a fait
apparaitre plusieurs modifications du champ de vent. Sur la cite
ouest, s'amorce une l1égére rotation du vent horizontal, qui prend
une orientation de sud-sud-est. Au-dessus du lac Okeechobee, on
reléve une faible diminution du vent. A la méme heure, le champ de
vitesses verticales (Fig. 93-b)} présente une intensification des
mouvements ascendants, de 1'ordre de 2 cm s—]. Le Tong de la céte
ouest, le transfert vertical de chaleur est suffisant pour
déterminer 1'apparition d'une bande de vitesses verticales
positives. La localisation des maxima de vitesses verticales
illustre Ta nature tridimensionnelle du processus de convergence.
En effet, les noyaux les plus intenses se forment en réponse aux
courbures convexes de la Tigne de cdte qui accentuent la zone de
convergence générée par le chauffage différentiel entre la terre et
1la mer. Une cellule de subsidence apparait sur le lac Okeechobee
aprés 3 heures de simulation. Ces différentes caractéristiques ont
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également é&t& trouvées dans la simulation de Pielke {1974-a), dont
les champs correspondant & ceux de la Figure 93 sont présentés sur
la Figure 94. La disparition des ascendances sur Tla c8te est
s'explique par un renforcement de 1'écoulement dans cette zone, di
a la superposition du courant de brise et des vents synoptiques.
Aprés 5 heures de simulation (11 h LST), Tles vents ayant accentué
leur rotation vers la terre le long de Ta cOte ouest, 1la zone de
convergence est bien établie (Fig. 95-a) et située & 10 km 3
1'"intérieur des terres. Sur le lac Okeechobee, 1la divergence du
vent traduisant Ta brise de lac est clairement mise en évidence.
Sur 1a cote est, on constate une accélération du vent dans les
basses couches sur la péninsule, en réponse d la baisse de pression
engendrée par le chauffage en surface, alors que sa direction n'est
presque pas modifiée. Sur le champ de vitesses verticales, un
renforcement du maxima, atteignant - 5 et + 9 cm s-] le long de la
cote ouest est observé (Fig. 95-b). Deux noyaux de vitesses
ascendantes moins intenses se sont développés & 1'est et au sud du
lac. Ces résultats sont en accord avec ceux du modéle de Pielke
(1974-a) & la méme heure (Fig. 96) quant & la localisation des
noyaux de vitesse verticale et 3 la configuration générale du champ
de vent. On note toutefois une différence au niveau de 1'intensité
des vitesses verticales qui sont sous-estimées d'un facteur deux
dans notre modéle, Pielke trouvant & 11 h LST des vitesses
maximales de 20 cms™'. A 14 h LST (aprés 8 heures de simulation),
la différence de température entre la terre et la mer correspond au

développement maximal en intensité des mouvements ascendants.

Le front de convergence sur Ta cOte est s'est déplacé vers
1'intérieur des terres (Fig. 97-a) pour se situer & environ 30 km
de la cBte. Cette pénétration est aussi observable sur Tes
isocontours de vitesse verticale (Fig. 97-b), qui ont progressé
vers le nord-est. Sur la cdte ouest, 1*accZlération du vent s'est
poursuivie., Le vent atteint une vitesse de 10 m s_], soit une
augmentation de 4 m s-] par rapport & 1'état initial. Au vu de la
Figure 97-a, le vent horizontal calculé dans les basses couches en
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Floride apparait fortement modifié en cours de journée par rapport
i 1'écoulement synoptique initial. Les vitesses verticales
maximales de 18 cm s_], observées sur la Figure 97-b, sont trés
inférieures aux 70 cm 5] prédits par Pielke (1974-a). L'intensité
de la brise est fortement 1iée aux valeurs des flux de chaleur dans
la couche de surface. Ces flux turbulents, calculés par la méthode
de Yamamoto et Shimanuki (1956) dans le modéle de Pielke, et par
celle de Louis (1979) dans notre modéle, pourraient &tre
sensiblement différents et expliquer les différences induites sur
1'intensité de la convection. Pielke (1974-a) n'ayant pas fourni de
valeurs de ces flux dans la couche limite de surface, il n'est pas
possible de vérifier cette hypothese. Toutefois, Tles simulations
réalisées par Pielke et Mahrer (1978) avec une nouvelle version du
modale mésoéchelle de Pielke, basée sur la formulation de la couche
de surfgce de Businger et al. (1971) également utilisée par Louis
(1979), indiquent des vitesses verticales maximales de 30 cm 5'1,
seulement au plus fort de la brise. Ces valeurs, obtenues dans une
simulation trés voisine de la nétre, semblent donc compatibles avec
celles trouvées avec notre modéle. De méme, 1la comparaison des
champs de vent @ 50 m aprés 8 heures de simulation (Fig. 97-a) avec
ceux obtenus par Pielke (1974-a), reportés sur la Figure 98-a,
indique plusieurs différences. Le second front de convergence,
situé au nord du lac Okeechobee, dans son sillage, n'est que
partiellement reproduit par notre modéle, son domaine d'étude étant
moins &endu. D'autre part, les zones désorganisées de vent faible
et de divergence au sud-est du lac ne sont pas retrouvées dans nos
résultats. De telles zones n'apparaissent pas dans les résultats de
Tapp et White (1976), ni dans ceux de Pielke et Mahrer (1978) avec
une version améliorée de leur modéle. Les champs de vent horizontal
obtenus par ces deux moddles (Figs 99-a et 99-b) peuvent étre
comparés plus favorablement avec nos propres résul tats. |

Sur 1a Figure 100 sont présentées les évolutions des champs de
vent horizontal et de vitesse verticale & 16 h LST (aprés 10 heures
de simulation). Concernant les vents horizontaux (Fig. 100-a}, le
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front de convergence le long de Ta cdte ouest a sensiblement
progressé vers 1'intérieur des terres. Sur la cote est, Te vent
s'est encore accéléré. La divergence sur le Tac a en majeure partie
disparu par le renforcement de 1'écoulement moyen et Ta diminution
de la différence de température terre/lac. L'allure des isocontours
de vitesse verticale & 16 h LST (Fig. 100-b) est trés peu
différente de celle observée & 14 h LST. La diminution des mexima
de vitesses verticales, n'atteignant plus que - 7 et + 15 cm s-l,
indique que la phase de décroissance en intensité de la brise de
mer s'est amorcée. La diminution d'intensité des mouvements
convectifs 4 16 h LST est &galement notée par Pielke (Fig. 101-b),
les différences au niveau des maxima de vitesses entre les champs
des Figures 100 et 101 &tant les mémes que celles relevées

précédemment.

B - Structure de 1a couche limite et de 1'écoulement de brise

Nous introduisons ci-dessous des résultats complémentaires en
vue d'une &tude plus approfondie du comportement de notre modéle.
Notre attention s'est portée sur 1'évolution de 1la température
potentielle des flux de chaleur et de quantité de mouvement en
surface, des profils verticaux du vent (hodographes), de 1'énergie
cinétique turbulente et du flux turbulent de chaleur sensible.

1 - Coupes verticales du champ de température potentielle

Sur la Figure 102 sont juxtaposés les isocontours des champs
de température potentielle apré 3, 5, 8 et 10 heures de
simulation, le Tong d'une coupe verticale a J = 15 (coupe AA' de la
Figure 91). Initialement, le profil est stable a tous les niveaux.
Aprés 3 heures de simulation (Fig. 102-a), une couche instable
s'dtablit sur terre prés du sol, 1le profil sur la mer restant
inchangé. Sur la Figure 102-b, & 11 h LST (aprés 5 heures de
simulation), une couche neutre &paisse d'un peu plus d'un kilométre
s'est formée sur terre. Aprds 8 heures de simulation (Fig. 102-c),
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Figure 102 : Champs de température potentielle (coupé verticale est-ouest
selon 1a ligne AA' de la Fig. 91) aprés 3 heures (a),
5 heures (b), 8 heures (c) et 10 heures (d) de simulation.
Les fléches indiquent la cdte de part et d'autre de 1la

péninsule.
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la zone de mélange a une épaisseur de deux kilométres. Cependant,
son extension horizontale est réduite par rapport & 9 h LST par
suite de 1'advection d'air maritime froid de part et d'autre de la
péninsule. Nous observons aussi une dissymétrie de 1'épaisseur de
la couche limite planétaire. Elle est plus développée a 1'ouest du
domaine, au voisinage de la principale cellule ascendante de brise,

comme 1'indique Tla Figure 103 représentant Tles isocontours de

vitesse verticale le long de 1a coupe AA' & 1'instant considéré. De

plus, la partie occidentale du continent correspond a un afflux
d'air qui s'est considérablement réchauffé en se déplagant depuis
1'est du domaine sur toute Ta péninsule chaude. Les isocontours
sont déformés jusqu'd 3 km au niveau de la cOte occidentale par la
zone de subsidence localisée a cet endroit. A 16 h LST, 1la forme
des isocontours est pratiquement inchangée par rapport d 14 h LST ;
on reléve simplement une 1égére progression de la zone stable dans
la partie droite du domaine provoquée par 1'augmentation du vent
horizontal sur la cOte est entre ces deux heures.

2 - Coupes horizontales du flux de chaleur sensible en surface

L'évolution du flux cinématique de chaleur sensible en surface
le long de 1a section AA' & 9, 11 et 14 h LST (scit aprés 3, 5 et
8 heures de simulation) est reportée sur la Figure 104. Aprés
3 heures de simulation (Fig. 104-a), le contraste terre-mer est
évident. Des valeurs trés faibles et négatives sont observées sur
mer (de part et d'autre de Ta péninsule), traduisant Tla stabilité
de 1'atmosphére sus-jacente. Au contraire, un flux de 0,13 m K s-I
est relevé sur terre et détermine une zone instable prés du sol
(Fig. 102-a). Les valeurs les plus importantes de flux sont notées
pras de la cote est. Elles s'expliquent par des vents prés du sol
renforcés relativement au reste du domaine. En effet, Te long de
cette cdte, la superposition du vent synoptique et du courant de
brise conduit aux vents importants dans les basses couches dé&ja
observés. De plus, T1'advection d'air maritime froid sur le sol
chaud de la péninsule génére dans cette zone des gradients
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verticaux de température prés du sol plus intenses que dans Te
reste du domaine. Aprds 5 heures de simulation (Fig. 104-b), «ce
phénoméne s'est accentué avec une valeur de 0,28 m K s-] prés de la
cGte est et de 0,18 m K s-] seulement partout ailleurs. IT sera
intéressant d'atudier ultérieurement comment cet effet est modifié
dans le cas ol la température du sol est déduite de la résolution
d'un bilan d'énergie. Aprés 8 heures de simulation, une 1égére
diminution du flux de chaleur apparait dans la partie médiane de 1la
péninsule induite par une baisse de la température de surface, dont
le maximum se situe aprés 6 h 30 de simulation. Sur la cdte ouest,
le pic de flux de chaleur est provoqué par advection d'air maritime
froid sur cette partie de la péninsule, la brise occidentale étant
alors bien installée. Le vent de brise étant moins fort que sur la

partie est, ce pic n'atteint que 0,18 m K s,

3 - Vitesse de frottement

L'évolution des transferts de quantité de mouvement en surface
est caractérisée par la vitesse de frottement u, dont des cartes
d'isocontours sur tout le domaine ont &té tracées a 9, 11 et 14 h
LST, respectivement sur les Figures 105-a, betc. A9hLST, on
relave deux régions de transferts importants (u, > 0,30 m S-I).
L'une est situde le long de Tla cite est de la péninsule et 1'autre
au nord-ouest du lac. Ces deux zones correspondent aux endroits ol
le vent synoptique, de direction sud-est, est renforcé respec-
tivement par la brise de mer et la brise de lac. La différence de
rugosité entre la terre et la mer conduit & des gradients
importants de la vitesse de frottement au voisinage de la cote.
Aprés 5 heures et 8 heures de simulation, on observe un
renforcement progressif des transferts de quantité de mouvement sur
la terre, les valeurs maximales passant respectivement de
0,8 ms™! 30,51 ms.

105-b) deux noyaux qui correspondent & la courbure convexe de la

Sur la cote ouest s'établissent (Fig.

ligne de cdte, Tlaquelle tend a renforcer 1a convergence dans les
basses couches. Les zones de forte vitesse de frottement le Tong de
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la co6te ouest et au nord-est du Tac s'étalent entre 11 h LST et
14 h LST plus @ 1'intérieur de Ta péninsule. Cet effet provient de
la pénétration des fronts de brise de mer et de lac plus
profondément dans les terres, accompagnées d'une augmentation du

vent horizontal prés du sol.

4 - Hodographes du vent horizontal

Pielke (1974-a) n'ayant examiné que 1'évolution du vent a 50
m, il est intéressant d'é&tudier également 1'évolution, entre 9 h
LST et 14 h LST, du vent horizontal en fonction de 1'altitude. Cing
points particuliers de la coupe AA', notés B, C, D, E etF {(cf.
Fig. 91) et situés comme suit, ont &té choisis :

B : point sur la mer @ 1'ouest de la péninsule,

C : point sur la terre prés de la ligne de cOte ouest,

D : point au centre de la péninsule,

E : point sur la terre prés de la ligne de cOte est,

F : point sur la mer @ 1'est de 1a péninsule.

Pour représenter simultanément les composantes u et v du
vecteur vent, des hodographes ont &té tracds en chacun des points
précitds, Jjusqu'd une altitude de 6 km, respectivement apres
3 heures de simulation (Fig. 106), aprés 5 heures de simulation
(Fig. 107) et aprés 8 heures de simulation (Fig. 108). Sur chaque
graphe, les indices G, 1, 3 et 5 repérent la position de
1'extrémité du vecteur vent au sol, & 1, 3 et 5 km d'altitude.
L'intérét de cette représentation est de bien mettre en évidence le
développement du courant de brise, qui associe un changement & la
fois en direction et en force du vent.

Aprés 3 heures de simulation (9 h LST) (Fig. 106), on reléve
en chacun des points un comportement trés semblable du vent.
Celui-ci, nul au sol, croit rapidement avec 1'altitude et se
stabilise entre 1 et 5 km, selon une direction de sud-est. Ce
comportement est cohérent avec la coupe & 50 m présentée sur la
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Figure 92, o0 le champ cbservé &tait alors trés peu modifié par
rapport & sa configuration initiale. A 11 h LST (Fig. 107-a), e
point B accuse une rotation importante du vent dans le sens des
aiguilles d'une montre dans Tles basses couches, suite a
1'&établissement du courant de brise sur la cdte ouest. Pour Tle
point C, on observe une tendance dans le méme sens (Fig. 107-b),
toutefois moins prononcée, ce point étant situé plus a T'intérieur
des terres. Concernant le vent au centre de la Floride (Fig.
107 ¢), aucune évolution sensible de 1'hodographe n'apparait. La
Figure 107-d déncte une modification importante du vent au point E
entre 9 h et 11 h LST au-dessus de 500 m. En effet, au voisinage de
1 km d'altitude, alors que la composante v n'est pas medifiée, Tla
composante u passe de - 5 m sV a-3ms™!, traduisant ainsi
1'existence du courant de retour de la brise orientale. Le point de
rebroussement entre 3 et 5 km révéle le mouvement de "retour® du
vent dans les niveaux supérieurs & sa configuration initiale. Le
développement de la brise se traduit donc en ce point par
1'existence de cisaillements de vitesse trés marqués. Les vents au
point F (Fig. 107-e) ont Ta méme structure verticale aprés 3 heures
comme aprés 5 heures de simulation. Aprés 8 heures de simulation
(14 h LST), Tles hodographes sont fortement modifiés par rapport a
leur structure 3 9 et 11 h LST, & T1'exception du point D situé au
centre de la péninsule et, de ce fait, peu affecté par les deux
brises cotiéres. Au point B (Fig. 108-a), le vent, ayant poursuivi
sa rotation entre 11 et 14 h LST, posséde alors une direction de
secteur sud dans les basses couches ; i1 reprend au-dessus d'l km
sa direction de sud-est initiale. On reléve aussi une 1&gére
rotation du vent entre 1 et 2 km, suite & 1'augmentation de la

composante u qui atteint - 6 m 57T,

De par 1'advection du front de
brise vers 1'intérieur des terres, observée sur les coupes de vent
au niveau 50 m, la direction du vent au point C (Fig. 108-b)} prend,
au voisinage du sol, une direction de secteur sud. Plus en
altitude, Te vent subit une forte rotation dans le sens inverse des
aiguilles d'une montre, avec une augmentation sensible de la

composante zonale. Cette augmentation traduit la présence du
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courant de retour relatif a la br%se sur la cGte ouest dans le sens
de 1'écoulement moyen. A mesure que 1'on s'éléve, Ta rotation du
vent s'inverse : 1l retrouve ensuite sa direction initiale de sud-
est & partir de 3 km. La Figure 108-d relative au point £ montre un
comportement du vent proche de celui décrit au point C. Le vent
dans les basses couches augmente sous 1'effet de 1'intensification
de 1a brise sur la céte orientale. Vers un kilométre d'altitude, le
module diminue et le vent subit une rotation dans le sens des
aiguilles d'une montre, traduisant 1'écoulement de retour de la
brise sur la cOte est opposé & 1'écoulement synoptique. Entre 3 et
5 km, 1le vent n'est plus affecté par la brise et recouvre la
direction initiale de sud-est. Pour le point F & 1'est de la
Floride (Fig. 108-e), Te module du vent est renforcé prés du sol
par le courant de brise entre 11 h et 14 h L5T.

5 - Profils d'énergie cinétique turbulente

L'évolution temporelle de 1'énergie cinétique turbulente
calculée par notre modéle est illustrée par les profils obtenus aux
points B, C, D, E et F de la coupe AA' et présentés sur les Figures
109, 110 et 111, respectivement & 9 h LST, 11 h LST et 14 h LST.
Les Figures 109, 110 et 111, relatives aux points B et F situés en
mer, indiquent des valeurs trés faibles pour 1'ECT, conséquence du
régime stable déja observé lors de 1'étude des flux de chaleur
sensible en surface. Les évolutions comparées de 1'ECT entre les
trois points situés sur la péninsule sont trés différentes. A9h
LST, la turbulence reste confinée dans les 500 premiers métres
d'atmosphére et les profils observés sur les Figures 109-b, ¢ et d
sont semblables, Tle maximum dans les trois cas étant d'environ
1,2 m2 5-2. Aprés 5 heures de simulation, plusieurs différences
apparaissent sur les profils des Figures 110-b, c et d. L'ECT est
plus développé en extension verticale au point C qu'aux points D et
E, avec une valeur du maximum atteignant 2 m2 3'2. En effet, en se
déplacant vers la cite est, 1'advection d'air maritime stable dans

les basses couches de 1'atmosphére sur ce c6té de la péninsule
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Figure 108 : Hodographes du vent horizontal aprés 8 heures de simulation
aux points B (a), C (b), D (c), E (d) et F (e) de 1a
section AA' repérés sur la Fig. 91.
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Profils vert1caux d' energ1e cinétique turbulente apres

3 heures de simulation aux points B (a), C (b), D (¢), E (d)
et F (e) de 1a section AA'.
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inhibe le développement des transferts turbulents entre 500 et
1000 m d'altitude. Les différences des profils verticaux en ECT
entre ces trois points du continent sont encore plus marquées sur
les Figures 111-b, ¢ et d, qui montrent ces profils & 14 h LST.
L'énergie cindtique turbulente atteint des valeurs maximales pour

-2 . .
2 s 7, mais 1'épaisseur de la

ces trois points de 1'ordre de 2,3 m
couche ol 1'énergie est forte est de 2 km environ & 1'ouest de la
péninsule (Fig. 111-c) et de 1 km seulement & 1'est (Fig. 111-c).
Cette comparaison met donc bien en évidence le rdle important joué
par 1'advection sur le développement Tlocal des transferts
turbulents dans la couche Timite. De tels effets ne peuvent pas
8tre pris en compte par une formulation locale et diagnostique des

coefficients d'échange.

La comparaison des profils du flux de chaleur sensible pour
les points C, D et £ & 14 h LST présentés sur la Figure 113 permet
elle aussi de faire ressortir 1'importance de 1'advection
horizontale. I1 est 3 noter que la convention de signe adoptée -sur
1'axe vertical dans le wmodéle mésoéchelle conduit & des valeurs
négatives des flux ascendants, contrairement 3@ 1la convention
usuelle. Au milieu de la péninsule, une décroissance linéaire du
flux avec 1'altitude est observée (Fig. 112-b), alors que de part
et d'autre, au voisinage de la transition terre-mer, Tle profil du
flux de chaleur présente une allure nettement convexe, résultat de
1'advection d'air plus froid dans le premier kilométre d'atmosphére
prés des cOtes.

V - SYNTHESE DES RESULTATS

Un test préliminaire de brise de mer en Floride a &té réalisé
sur une durée de 10 heures en vue de vérifier qualitativement Te
comportement du modéle tridimensionnel de Nickerson-Richard, doté
d'une paramétrisation de 1la turbulence en énergie cindtique
turbulente (Therry et Lacarrére, 1983).
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Les champs de vent & 50 m et les champs de vitesses verticales
3 1200 m ont &té comparés & ceux du modéle de Pielke (1974-a).
Notre modéle reproduit correctement le front de convergence de la
c6te ouest et sa progression & T'intérieur de la péninsule au cours
du temps, 1'accélération du vent sur Ta cdte est, ainsi que la
divergence au-dessus du lac d'Okeechobée. En ce qui concerne les
vitesses verticales, la Tocalisation des maxima 1iée a Ta courbure
convexe de la cOote a &té retrouvée, de méme que la subsidence sur
le lac. Nos valeurs de vitesses ascendantes sont cependant
inférieures d'un facteur trois & celles obtenues par Pielke
(1974 -a). Cette sous-estimation pourrait @&tre imputable a 1la
formulation des flux dans la couche limite de surface, différente
entre les deux modé&les. Cette tendance & la sous-estimation est
plus marquée en début de matinée, ce qui traduit 1'épaississement
progressif de la couche limite dans notre modéle. Cet effet est
absent dans le modéle de Pielke (1974-a}, o@ 1'épaisseur de la
couche de mélange est reliée directement & u, par la formule de
B1ackadar. ’

Par ailleurs, 1'examen des variations des flux de chaleur, de
quantité de mouvement et celui des hodographes ont permis d'étudier
la structure de 1'écoulement de brise et de montrer que Ie
développement de 1la couche 1limite est modifié de Fagon non
négligeable par les effets d'advection horizontaux et/ou verticaux.
Cette conclusion vient confirmer 1'intérét de 1'utilisation d'une
paramétrisation en ECT qui permet de tenir compte de fagon
explicite de ces effets dans une couche limite hétérogeéne.

Pour 1'avenir, compte tenu de 1'importance constatée dans les
chapitres précédents du couplage sol-atmosphére, il sera nécessaire
de prolonger cette premiére @&tude en calculant la température et
1'humidité en surface dans Te modéle par la résolution couplée des
bilans d'énergie et de masse. I1 ressort qu'une partie des
différences vrésultant de 1'emploi d'une paramétrisation plus
détaillée de la turbulence dans notre modéle ne peut &tre validée
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quantitativement faute de données expérimentales. I1 serait donc
trés utile de disposer de mesures de statistiques simples de
turbulence (énergie), de 1'épaisseur de la couche limite et des
profils verticaux des champs moyens obtenus en quelques points bien
choisis avec une couverture temporelle suffisante, lors de
situations marquées de brise de mer.
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CONCLUSION
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L'objectif du travail présenté dans ce mémoire é&tait
d'élaborer, d'étudier et de valider un ensemble cohérent de
plusieurs paramétrisations permettant de représenter 1'évolution
diurne de la couche limite planstaire, ainsi que son interaction
avec le sol et 1la végétation, dans un modéle météorologique
tridimensionnel 3 mésoéchelle. La stratégie adoptée a &té de
considérer quatre paramétrisations, respectivement pour la couche
limite planétaire, 1la couche limite de surface, T1'état thermo-
hydrique du sol et la végétation (&vapotranspiration, extraction

racinaire).

Dans une premiére &tape, on s'est efforcé d'examiner, pour la
paramétrisation de la couche limite planétaire, Ta possibilité de
son insertion dans un mod&le mésométéorologique de résolution
verticale nécessairement médiocre. La sensibilitéd des résuitats
vis-d-vis du choix de paramétres ajustables et surtout des
conditions initiales a été analysée, en particulier pour le sol et
la végétation. Enfin, dans la mesure du possible, une confrontation
a &té tentée entre nos résultats et des observations de terrain
publiées, ainsi qu'avec des simulations numériques antérieures.

Dans une seconde &tape, les quatre modules de paramétrisation
ont &té introduits dans notre modéle mésoéchelle et appliqués & Ta
simulation d'une série de problémes idéalisés. Ces problémes ont
&té choisis pour évaluer les performances de 1'ensemble en présence
de conditions en surface hétérogénes de plus en plus complexes
hétérogéndités thermiques, hétérogénéités de rugosité, introduction
d'une topographie, combinaison de ces effets. De plus, la paramé-
trisation de la couche limite planétaire a &té testée sur un cas
tridimensionnel de brise de mer en Floride. Les résultats obtenus
ont &t& compards ad ceux issus du modéle de Pielke (1974-a)
possédant une formulation plus simple des transferts turbulents.
Cette comparaison a suggéré que le recours & un modéle en énergie
cindtique turbulente conduit & un développement moindre et plus
progressif de la circulation de brise.
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La conclusion générale de cette longue série de tests et de
comparaisons est des plus encourageante. I1 apparait que 1'ensemble
couplé des quatre paramétrisations fournit une réponse réaiiste, au
moins qualitativement, dans des conditions atmosphériques, topogra-
phyiques et hydriques trés varides. Un résultat particuliérement
intéressant tient & ce que les circulations secondaires liées aux
contrastes de végdtation et d'humidité du sol sont tres
comparables, bien que moins intenses, aux circulations typiques de
brises de mer. Ce résultat confirme les travaux récents de Ookouchi
et al. (1984) obtenus & partir de techniques moins évoluées. Une
autre conclusion porte sur le colt-calcul de la mise en oeuvre de
paramétrisations complexes pour la végétation, le sol et la couche
limite. Contrairement & ce que nous redoutions initialement,
T'utilisation de ces techniques n'est pas trés pénalisante. La
paramétrisation en énergie cinétique, par exemple, n'impose qu'une
seule équation pronostique supplémentaire. Le surcolit est modéré,
comparé a 1'effort requis pour la prise en compte de la physique
des précipitations dans une autre version du modéle. Le colit des
paramétrisations pour le sol et la végétation est faible, car elles
tolérent un pas de temps de calcul de plusieurs minutes, Tong
devant le pas de temps du modéle météorologique lui-méme.

Par ailleurs, nous avons également tentéd d‘examiner dans
quelle mesure le choix d'une paramétrisation complexe pouvait étre
justifié au vu de la précision des données expérimentales ou des
différences avec des simulations dé&ja publiées. Cette discussion a
gté systématisée dans le cas de Ta couche limite plandtaire ol les
résultats du moddle en énergie cinétique turbulente ont été
comparés & ceux fournis par deux méthodes plus simples, utilisées
dans les modéles mésoéchelle de Anthes et de Pielke. IT est
frappant de constater que la méthode en énergie turbulente et
1'utilisation d'une équation d'évolution de 1'@paisseur de la
couche limite (Deardorff, 1974) adjointe & la formulation en
coefficients d'échange de 0'Brien (1970) fournissent des résultats
assez voisins en situations homogénes comme le jour 33 de Wangara.
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Par contre, au vu de la simulation tridimensionnelle réalisée sur
la Floride, 1la mé&thode en énergie turbulente semble plus apte a
tenir compte des effets d'advection : <ceci constitue un avantage
certain pour la simulation de situations hétérogénes complexes. En
revanche, 1la justification de la complexité des méthodes retenues
pour le sol et la végétation reste encore @ argumenter. Nous avons
noté que le recours a un medéle de sol & plusieurs niveaux, associé
a la paramétrisation de Deardorff (1978) pour 1la végétation,
conduit & des évolutions diurnes qualitativement vraisemblables. Le
point fort de la méthcde pour le sol réside probablement dans
1'utilisation des relations d'état empiriques de Clapp et
Hornberger (1978), é&galement adoptées par McCumber (1980). Il
serait trés intéressant de comparer nos résultats avec ceux d'une
version utilisant les mémes relations d'état, mais dans une
par amétrisation plus simple (Mahrt et Pan, 1984, par exemple). De
méme, pour la végétation, il serait utile de comparer nos solutions
avec celles fournies par un modéle de type Penman-Monteith,
beaucoup plus simple.

Le probléme de fond, tant pour le sol que la végétation, est
la connaissance de paramétres (type, @&tat hydrique) aux échelles
caractéristiques du modéle mésoéchelle. Une opportunité pourrait
tenir & la possibilité d'obtention de paramétres simples
nécessaires & 1la modélisation des transferts sol-végétation-
atmosphére par des techniques de télédétection. Cependant, nous
avons manqué d'un tel support pour analyser plus complétement les
résultats des modéles de sol et de végétation. Nous espérons que
1'expérience HAPEX-MOBILHY fournira 1'occasion de progresser dans
ce domaine. .

Pour le futur, i1 sera aussi nécessaire d'améliorer la prise
en compte des phénoménes radiatifs, qui reste assez primitive dans
le modé&le actuel, pour wmaintenir une bonne cohérence entre les
différentes paramétrisations retenues. Les transferts radiatifs
apparaissent indispensables si 1'on désire aborder 1'étude



- 153 -

d *écoulements nocturnes sur reliefs par vent faible. Cette étude
constitue en effet une bonne "mise & 1'épreuve" des paramétri-
sations de la turbulence dans des conditions assez bien documentées
(expérience ASCOT, 1983). Un autre aspect, qui reste d
entreprendre, est naturellement 1'intégration des paramétrisations
décrites dans ce mémoire dans les versions du modéle mésoéchelle
comportant une physique des précipitations.

Enfin, la derniére remarque sera inspirée par les résultats
obtenus lors de la simulation tridimensionnelle de brise sur la
Floride. Dans ce cas, le modéle fournit une image détaillée et
quantitative des champs moyens de température, de vent et de
vitesse verticale, ainsi que de 1'@paisseur de la couche limite et
de l'intensité de la turbulence. I1 est wraisemblable que des
résultats du méme type pourraient &tre obtenus sur des sites plus
complexes. La mesure de la plupart de ces quantités é&tant a4 la
portée des moyens expérimentaux actuels, le présent travail
numérique se voudrait étre un vif encouragement pour la réalisation
de campagnes d'observation de la couche Timite planétaire et de Ta
basse atmosphére sur sites hétérogénes.
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ANNEXE A

METHODES NUMERIQUES POUR LA RESOLUTION DES EQUATIONS DANS LE SOL
ET A L'INTERFACE SOL-ATMOSPHERE

Sont présentées ici les méthodesde ré&solution du systéme d'3quationscouplées

régissant le sol et 1'interface sol-atmos hére.
g P

I.- SCHEMA NUMERIQUE

Les &quations (22) et (30) sont des &guations de diffusion i coefficients
variables. Ces coefficients de diffusion pouvant varier de plusieurs ordres de gran-
deur, une technique de résolution nunérique inconditionnellement stable est requise.
Le schéma adopté est implicite cu type Laasonen autorisant un pas de temps de 180 se-
condes.

La grille verticale dans le sol comprend 13 niveaux, entre 0 et 1 m de pro—-
fondeur. Le pas variable est Azk. Les incréments d'espace les plus courts sont situés
prés de la surface ol se manifestent les plus forts gradients de température et
d'humidité. L'épaisseur de la premiére couche de sol est de 0,4 cm, celle de la der-
niére de 30,2 cm. Toutes les variables dans le sol sont calcul@es aux mémes points

de grille.



II.~ EQUATIONS DE DIFFUSION

oT ] oT
pc =% = 3. (A 3 )

s'écrit, compte tenu duy schéma numérique adopté :

{
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Cette &quation Peut encore €tre mise sous la forme suivante ;
n+l n+] n+l
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n n
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+ Azk)
BR = ] - AK - CK YK = Tk

A la limite infirieure ( k = KM), on impose un flux de chaleur nul,
L'€équation (I) se transforme alors en :

n f n+} ]
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avec AZKM = AZKH—I

En &crivant 1'expression précédente sous une forpe analogue 3 (II), il vient :

n

n
2 G * Ay

2000) gy B2y B2y

e = -

BIQ: = 1 AK.M Cm, = 0 Y v = T

A la limite supérieure (K = 0), le flux de chaleur est donné par 1'expression :

n n
a 1 n ‘n To - T, ! aT n
QG = 0 (rn; + A1) = [A —
AZ: a9z e
n

La température T, est calculze 3 partir du bilan d'énergie 3 1'interface,
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Sous une forme analogue i (II), on a :
n n
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On obtient finalement um systéme d'équations linéaires résolu par la méthode
de la factorisation des matrices triagonales (Thomas, 1949). La discrétisation de

1'équation de diffusion

on 3 on oK A
—— T —— (D — ) + _Tl  —
at 3z 13, oz ow

conduit aux coefficients AK’ B _, CK et YK suivants




A la limite inférieure :
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de
Rema@gue ¢ Le coefficient de diffusivité hydraulique Drl et la c:zfuctivité ther-
mique % €tant foncrion de 1'humidité du sol, dans le calcul de m , au pas de temps

‘y . n n - -
n+ 1, on utilise Dn et A7 au pas de temps précédent.

I11.- EQUATIONS DE BILAN D'ENERGIE

Les &quations du bilan d'énergie sont des €quations transcendantes pour la
température de surface et la température de la végétation - elles ne peuvent donc
€tre résolues que par des techniques numériques, Lz méthode de bisection a &ta
adoptée ; c'est une méthode 3 convergence relativement lente, mais qQui permet néan-
moins de trouver de manidre sire les racines d'une &quation Par itérations successives.
Elle nécessite 1a connaissance d'un intervalle dans lequel se trouve la solution cher-
chée. Dans notre modéle, la température est cherche. a 1'intérieur d'un intervalle de 2 g

autour de la wvaleur calculée au pas de temps précédent. Ces gquations possédant



Plusieurs racines, il est nécessaire de ne pas pPrendre un intervalle de recherche
trop large pour ne pas trouver de solution erronée. Etant donné le principe de la
méthode, les températures initiales du feuillage et du sol doivent Stre assez proc
de celles équilibrant les bilansg d'énergie initiaux sous peine d'une divergence du
processus. le critére de convergence s'obtient lorsque les itérations ont réduit

1'intervalle initial & moins de 0,01 K,

IV.- EQUATION DU BILAN DE MASSE

- Un processus itératif est mis en O€uvre pour calculer le flux d'humidité
dans le sol Rs au niveau de l'interface. Connaissant Wz d la niéme itération, on cal
cule W2+1 comme suit, Le potentiel hydrique § en surface est réactualisé par la
relation diagnostique (discrétisation de 1'€quation (27 bis))

n
W
[

{
Wg= /B +Azol1+

2 b4 K ]
pw ( Ne * ﬂx)

L'inversion de la formule (31) permet d'obtenir la teneur en eau en surface

1/b
r¢'5/
e | =)
g s o
¥g

d'ot la nouvelle valeur de K

La comnaissance de wg détermifle 1'humidité& en surface

sV,
h = exp £
& RT.
Vg

On a ainsi accds au rapport de mélange en surface q

L]

qg = hg 9eae (Tg)

n
Cette nouvelle valeur de qg permet le calcul de Wo=0p Uy Qoo

Le flux WS doit &tre &gal au flux turbulent

atmosphérique Wa.
On compare donc les quantités Ha et Ws

si

W

0,1 2




X

On calcule alors une nouvelle valeur W2+l par la relation

n+} n n

= g - 8
Ws ap ks + (1 ap) Ua avec 0 (ap € 1

ol a?_est uri facteur de pondération.

Ce processus Je convergence terminé, on dispose au pas de temps ultérieur de
la teneur en eau, du potentiel bydrique et du flux d'humidité en surface.

La convergence est plus rapide lorsque le facteur de pondération apest
supérieur 2 0,5. Lorsque le sol devient trés sec, il est nécessaire d'adopter une
valeur de aptrés proche de 1 pour assurer 1a convergence. Le tableau ci-~dessous

indique les valeurs de apretenues aprés divers essais selon 1'humidité relative h

hg o«
1-0,9 0,80
0,9 - 0,75 0,90
0,75 - 0,45 0,985
0,45 - 0 0,99

V.- BILAN DE MASSE ET PRECIPITATION

Tenant compte d'un apport d'eau liquide 3 1'interface lors d‘'unm épisode

pluvieux, 1'&quation de bilan de masse s'écrit :

"
©

- +
Wa Ws %‘Pg

Cependant, compte tenu de la procédure itérative utilis@e, un déséquilibre
trop important est introduit, en cas de pluie dans ce bilan pour obtenir une convergence!
rapide du processus d'itérations. La quantité d'eau de pluie est répartie sur

chaque pas de temps dans une fine couche superficielle du sol,



Un terme source a donc &té rajouté dans 1°' €quation d'évolution de N au niveau
du premier point de grille dans le sol. Ainsi, 1'équation (III) est modifige

sous la forme :

2 At W N, At P At
Yl = M + 5 + - + 5

P, (bzp + Az,) p, Az

Soit PSat = (nsat - Ni) 8zp (en m) 1a capacité maximale de retention de la couche
superficielle de sol en surface, alors :

P = P i
R . ‘ si Pg At g€ Psat

P = P /it, si P At > p
s sat g sat

la quantité excédentaire (Pz 4t - P ) soit ruisselle, si le terrain est en pente ,

soit s'accumule en surface (cette quantlte réinjectée au pas de temps suivant s'infi
trera & la fin de 1'&pisode pluvieux).
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ANNEXE B

DISCRETISATION DE L'EQUATION D'ENERGIE CINETIQUE TURBULENTE
DANS LE MODELE MESOECHELLE DE NICKERSON-RICHARD

Nous présentons ici le schéma de différenciation spatiale utilisé pour
1'équation d'ECT et les flux de quantité de mouvement. On pourra se référer
d 1'Amnexe B de la thése de Richard (1982) pour la discrétisation des autres

€quations du moddle mésoéchelle.

Les indices i et j définissent la position d'un po1nt courant sur la

grllle horizontale et k sur la grille verticale.

On notera de la manidre suivante les moyennes spatiales effectuées sur

une variable quelconque A.

Moyenne verticale

1
= - -+
Akr% 2 (Ak Ak—l)
Moyenne horizontale :
- 1
A, 1 PR T
ied, 3+3 T & ag g A et Mgt Ay

Moyenne mixte horizontale et verticale :
Lv

1
A 1 e 1 = = )\ /
i+},§+3, k=1 g ¢ i+1,5+1,k T Ai,j+l,k * Ai+15j,k * Ai,j,k T ML e kel

A
£,3+0,k-1 ¥ Al ker * IRy

1.- ENERGIE cI} "ETIQUE TURBULENTE

aT!e
B S gehieny 1) D2(e) #DsCe) + Dy + Ds + Do)
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* Advection horizontale : --g% (Ve) —-g; {(Ve)

. 1 - =
= - +
Dl(e) 4 Ax [ ( 1+1:J+1:k—'% Ul"l,.})k-%) (ei+3’.: %k"’z' ei+§’3+%s
- 4] + T R
( i93+1:k°% i,] :k-f)(el+%’J+%:k‘% * ei-%yj"'%’k_%)

. 4 Ay [ (Vi+1,j+1,k—% + vi,j+1,k—%)(ei+1 j+

-~ -

- +
(vi+1sj :k-% viaj ,k-%)(ei"'%’j"'%’k‘% ei"'%:j*%’k-%)}

* Advection verticale : -

T, 4 ..y a
D,(e) = S B ok S [

v g' a — T~
Tt U D e T VD
* Diffusion turbulente : A 7 Ji-(AK Je
- v e av
Ar 3 . 1 1 r
1+t7,J*3,k=-3
D (e) = z . T [ (e . -e 1 n
(Av)z 1"'2:]"’% 1+'§;J+i,k+% i"'%’.l"'_i"_'i)
T T S TE T
-, 1 s, _3 -
1+2)J+2:k 2) (AKe)i"‘%,j"'%,k-lj
avec
- T . +
A - _2 i+d,jrd - %-3 Y Py
i+3,3+4,k-} R T z o
i"’%yj'*% i i+%:j+1i,k"% : K"'%

2 2
* Production d'énergie par cisaillement : = Ky [(A %% ) o+ (A'%%)

" u -a, .
i K e Sitd,irlLk 143 441 ke
1*%91*% ( u)1+§,j+§,k-., {(Ai*’%,j"’:‘,k—%' 1,33 i,]+=,k
Av

Dy =

N v -v
i+1) *‘lk i""I +‘,k"
\YJ
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. ion d'énergi i1its : - & 38 _ 3g,
Production d'énergie par flottabilits : Ty KB ™ (A 59 ch + 0,608 T, A av)

3

= - 2
Ds To ‘n-i-""'zl"j"'}l' [[(FLUXIi)i+%’j+%,k_;_] + 0,608 Tq (FLUXQ)i.'l'%,j*'%,k-%']

avec : FLUXH = K, (A %% - ch)

et : FLUXQ = KH A g%

e e . ek
Dissipation visqueuse : CE T
€
Dg (e) C m. 1 1 ( 1 1 l)#h:/ (). .1 1 1
e) = . . e, . . .
® € i+E,J+3 Uity jrrnkeg e’ i3, j4p,k5

2.— FLUX DE QUANTITE DE MOUVEMENT

Le calcul du flux de quantité de mouvement diffdre de ce qu'il 8tait
initialement dans le modile. En effet, les coefficients d'échange Ky me dépendent
" plus uniquement de la coordonnée verticale. Leur emplacement aux points thermody-
namiques nécessite un recentrage horizontal lorsqu'ils interviennent dans les

variables vent.

U. -0, .
v = i,j,k i,j,k-1
FLUXU). ., 1 =A, . .. 2 2.0
¢ )13.] »K=3 2] ’k-é' <KM)1)J »k_% Av
v i,j,k i,3,k-1
FLUXV 1 = A,
( )19.]9k_f 1yjsk—5 (KM)]-’J!k-% Av
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ANNEXE C

TEMPS CALCUL
Version code ?urég Grille Calculateur ?urfe C?U
simulée d'exécution
CLP : ECT 1h 2 x 27 x 16 CRAY 310 s
. . CCVR
sans microphysique
. T 3
CLP : O'Brien 1k 2 x 27 x 16 CRAY 217
. . CCVR
sans microphysique
CLP : ECT 1h 2 x 27 x 16 | CRAI-XMP 201
. . ECMWF
sans microphysique
CLP : ECT
. : CRAY
CLS : Louis 6 h 25 x1 x 16 CCVR
sol et rayonnement
CLP : ECT
R CRAY
CLS . : Nickerson 6 h 25 x1 x 16 CCVR 108
sol et rayomnement
. 1 -
CL? : 0'Brien 6 h 5x1 x16 gﬁ% 120
avec microphysique

Tableau C-1 : Comparaison des temps-calcul pour différentes versions

bi et tridimensionnelles du mod&le mésoéchelle.
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ANNEXE D

TEST DU SCHEMA NUMERIQUE DANS LE SOL

Le schéma numérique de résolution des équations de diffusion pour
la chaleur et lthumidité dans le sol est ici contrdlé. Pour ce faire,
nous considérons un probléme de diffusion simple dont la solution
analytique connue sera confrontée aux résultats du modéle de sol.

Le probléme étudié est celui d'un régime transitoire aprés un choc
thermique sur une face d'un sol d'épaisseur finie et de dimensions
latérales infinies, présentant au départ une distribution uniforme de
température.

Le sol est caractérisé par une conductivité thermique X et une
capacité calorifique pc, toutes deux constantes, conduisant & la forme
simple de l'équation de diffusion de la chaleur

3T . 32T
pe — = A —
ot 3z2

Le sol ayant une température uniforme TO et une épaisseur 1, les
conditions aux limites suivantes lui sont imposées a partir d'un instant

initial

H
3

T (Z =0) £

[

Il
3

TS (z = 1) o

En introduisant les variables adimensionnelles suivantes :

zZ T. - T At
Z+ = — T = ———_—— t 2 —
1 T.-T T pe1?
Carslaw et Jaeger (1959 : pp 99-100) ont déterminé la solution analytique

du probléme précédent :
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2 & 1

™o - o —_— i 2 2
T, = 1 Z+ IIngl sin (n I Z+) exp (-n" I t+)

Une expérience a été menée avec les caractéristiques suivantes, utilisées

dans un test analogue par Brunet (1984) :

o] = SOO
o 18°C Tf C

Jor]
1]

"‘30 c"l "'1 S—l

6 -1
1=0,25m pc = 10° Jm A = 0,3Jdm °C
La durdée de la simulation a été limitée & 17 heures, correspondant a
l'obtention d'un régime stationnaire, caractérisé par une distribution
lindaire de la température. Pour la solution analytique, le nombre de

. . .. sk -6
termes de la série est déterminé par une précision de 10 °C sur la

températwre.

L'évolution temporelle du profil de température est représentée, a
la fréquence de deux heures, pour les solutions rumériques (figure la) et
analytigue (figure 1b). L'examen de ces deux graphiques indique une bonne
concordance entre les résultats du modéle et la solution analytique. Une
analyse plus approfondie des résultats est réalisée sur la figure 2, ou
sont reportés les écarts de température AT = Tanal - Trnum. Il apparait
un écart trés faible entre les deux solutions, toujours inférieur a 0,2°C
et s'atténuant au cours du temps. En effet, apreés trois heures de
simulation, l'é@cart maximal est inférieur & 0,06°C montrant ainsi que la
convergence de la soluticn numérique vers la solution analytique est bien

assurée.

En conclusion, le schéma numérique implicite pour la résolution des
équations de diffusion dans le sol a été controlé de fagon satisfaisante
sur un cas simple dont la solution analytique est connue. Il apparalt
8tre d'une précision tout & fait suffisante pour le type de probléme qui
nous intéresse, A savoir la connaissance des flux de chaleur et

d'huridité 3 l'interface sol-atmosphére.
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RESUME

Un modele mnumérique a mésoéchelle (Nickerson et al., 1986)
comportant un ensemble détaillé de paramétrisations pour la couche limite
planétaire (Therry et Lacarrére, 1983), la végétation (Deardorff, 1978)
et les transferts thermo-hydriques dans le sol (McCumber et Pielke, 1981)
a été développé. :

Tout d'abord, wune version unidimensionnelle nous a permis de
réaliser un ensemble complet de tests de sensibilité en vue d'étudier
1'influence de 1'état hydrique du sol, de 1'albédo de surface et du type
de couvert végétal sur 1'évolution diurne de la basse atmosphére. Une
comparaison a ¢été effectuée avec les données de 1'expérience de couche
limi te "Wangara" indiquant un bon accord entre les résultats du modéle et
1'observation.

Nous nous sommes ensuite attachés a la simulation de brises de mer
afin de qualifier le comportement du modéle, dans ses versions bi et
tridimensionnelles, en présence d'hétérogénéités de surface. Dans un
premier temps, en l'absence de données expérimentales, les résultats ont
été confrontés favorablement & ceux issus d'autres modéles i mésoéchelle
(Pielke, 1974 ; Anthes, 1978).

Mots—clés : Modéle numérique, mésoéchelle, couche limite atmosphérique,
sol, végétation, brise de mer.




