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Il y a d’admirables possibilités dans chaque être.
Persuades toi de ta force et de ta jeunesse, saches te redire sans cesse :

Il ne tient qu’à moi.

André Gide

Ne cherche pas, mon ami,
Ne cherche pas la plaine ;

Tu souffrirais
d’une mauvaise souffrance.

Fuis la plaine sans te retourner
Et ne cherche pas la trace d’une chemin.

Monte, même si tu t’essouffles,
Même si tes pieds trébuchent.

Monte encore, monte toujours.
Ne te retourne pas.

Ne regarde pas du côté de l’abîme
D’où vient le vertige.

Monte sans rien fixer des yeux,
Si ce n’est en toi même

Le soleil qui conduit tes pas.

Marie-Madeleine Davy

(Merci à Christiane Bianco)
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Avant-propos

Terre et Environnement

De tout temps, les hommes voient, lisent et écoutent des reportages au sujet
de la déforestation, des changements climatiques, de l’amincissement de la couche
d’ozone, ou de l’explosion démographique. Ce qu’ils en savent aujourd’hui est en
majeure partie tiré d’extraits disparates d’articles et de journaux ou de bribes de
conversations. Ils ont beaucoup de mal à trouver un sens à ce flot d’informations
et à se faire une idée réelle sur l’ensemble de la question. Pour arriver à conserver
et à améliorer la qualité de vie des être humains dans le monde entier et sur-
tout à préserver notre planète, il n’a jamais été aussi important que maintenant
de comprendre les transformations de l’environnement à l’échelle planétaire, de
déterminer comment y répondre, d’en tirer les leçons et surtout d’agir en consé-
quence, en toute conscience. De nombreux scientifiques, de toute la planète, tirent
des sonnettes d’alarme mais peu de gens les entendent.

Voici un des témoignages d’Hubert Reeves, astrophysicien, président de la
Ligue pour la préservation de la faune sauvage, qui se bat depuis longtemps pour
faire prendre conscience aux populations de la situation critique dans laquelle
l’environnement de la Terre se trouve.

" Force est de constater les énormes menaces qui pèsent aujourd’hui sur l’ave-
nir de la vie sur notre planète. Au train (d’enfer !) où va le délabrement de la
Terre depuis quelques décennies - déforestations, désertifications, stérilisations
des terres, réchauffement de la planète, épuisement des ressources naturelles, em-
poisonnement des nappes phréatiques, taux effarant d’extinction des espèces vi-
vantes, paupérisation accrue d’une large fraction de l’humanité-, personne ne
peut dire si notre planète sera encore habitable à la fin de ce siècle et dans quelles
conditions vivront nos petits enfants en 2050. La plupart des clignotants sont au
rouge vif.

Tout va se jouer dans les décennies qui viennent, et dépend de décisions à
prendre en toute urgence. Nous sommes engagés dans une gigantesque expéri-
mentation sur l’état de la vie de notre planète, qui risque de réduire à néant le
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merveilleux résultat de plusieurs milliards d’années d’évolution cosmique. Nous
en observons déjà les effets désastreux, et nous surveillons avec anxiété et même
angoisse ceux qui vont suivre. C’est que, contrairement aux expérimentateurs,
qui peuvent se débarrasser de leurs éprouvettes qui s’enflamment lors d’une ex-
périence, nous sommes, nous, dans l’" éprouvette Terre " avec nos enfants et nos
petits enfants. "

Les solutions à ces problèmes sont nombreuses et variées et elles ne seront
efficaces que lorsque nous aurons pris réellement conscience de l’état de notre
environnement et de ce qu’il représente pour nous.

L’air et l’atmosphère

L’air, élément indispensable à la vie, est cependant une source invisible de vie
à nos yeux. Est-ce à cause de cette invisibilité qu’il est bien souvent négligé et
oublié ?

Les problèmes de pollutions de l’air dans les grands centres urbains font de
plus en plus souvent l’actualité des médias partout dans le monde. Les médecins
constatent l’accroissement des crises d’asthme depuis quelques années dont les
polluants de l’air sont largement suspectés d’être une cause aggravante si ce n’est
déclenchante. De nombreuses études montrent un lien entre augmentation du ni-
veau de pollution de l’air et risque de mortalité, ceci étant accru pour les très
jeunes enfants ou les personnes âgées.

Ainsi, l’air est-il devenu un enjeu primordial de notre environnement.

Il en est de même pour le climat et l’atmosphère. Durant des millions d’an-
nées, le climat de la Terre a subi bien des modifications dues à divers phénomènes
d’origine naturelle (soleil, éruptions volcaniques...). Depuis quelques décennies,
l’influence de l’homme commence à modifier sensiblement le climat de la planète.
Toutes les stations météorologiques du monde constatent depuis le début du siècle
une augmentation lente de la température (+0.5̊ C à +0.7̊ C depuis 1860). Paral-
lèlement, les glaciers pyrénéens et alpins reculent ou disparaissent pour certains.
Depuis le début des années 80, plusieurs conférences internationales (entre autres
à Rio (1992), Kyoto (1997), Johannesburg (2002)) ont montré que l’influence de
l’homme semble être un facteur dominant du réchauffement atmosphérique ob-
servé. En effet, en 1996, le rapport du Groupe d’experts Intergouvernemental sur
l’Evolution du Climat (GIEC), rédigé par plusieurs centaines de scientifiques du
monde entier, concluait " qu’un faisceau d’éléments suggère qu’il y a influence
perceptible de l’homme sur le climat global ", essentiellement dû à l’émission par
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l’homme de gaz à effet de serre. Notre siècle est le plus chaud des six derniers. Le
GIEC prédit un accroissement de la température moyenne de 1.5̊ C à 4.5̊ C d’ici
2100, et consécutivement la montée des océans et l’accroissement de la déserti-
fication au sud de la planète. Les changements de climats pourraient entraîner,
si leur ampleur se confirme, des bouleversements écologiques, économiques et so-
ciaux. Afin de remédier à cela, plusieurs pays dont la France se sont engagés via le
protocole de Kyoto à réduire les émissions de gaz à effet de serre et une véritable
prise de conscience collective doit maintenant être mise en oeuvre.
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Introduction générale

Couvrant en permanence au moins environ 30% de la surface du globe, les
nuages ont un rôle fondamental sur le climat et un rôle entre la dynamique et la
thermodynamique de l’atmosphère. Dans les faibles longueurs d’onde, les nuages
réfléchissent une partie du rayonnement solaire incident. Dans les grandes lon-
gueurs d’onde, ils absorbent et piègent les radiations terrestres. En effet, en ce
qui concerne le bilan radiatif de la Terre, les nuages hauts et fins comme les cirrus
contribuent au réchauffement, alors que les nuages bas et épais comme les stra-
tocumulus ont plutôt tendance à refroidir la Terre. Si la température de la Terre
croît à cause des activités humaines, il est important de savoir si les nuages vont
refroidir ou réchauffer la planète : c’est aujourd’hui l’un des plus importants en-
jeux scientifiques pour le futur. Si la température augmente, il y aura davantage
de vapeur d’eau dans l’air, donc plus de nuages. La question est de savoir s’ils
vont renvoyer plus de rayonnement solaire vers l’espace et donc refroidir la pla-
nète ou bien bloquer plus de chaleur dans l’atmosphère en piégeant les radiations
thermiques émises par la surface de la Terre et les basses couches atmosphériques.

A plus petite échelle, le réchauffement ou le refroidissement issu des processus
microphysiques lors de la formation et de l’évolution d’un nuage va également
modifier les variables thermodynamiques. Il est donc important d’étudier aussi
ces phénomènes à l’échelle microphysique afin de comprendre leur rôle dans la
dynamique des systèmes nuageux.

Enfin, les précipitations issues des nuages sont d’une importance vitale pour
l’activité et la vie humaine. En effet, les nuages jouent un rôle primordial dans le
cycle hydrologique en canalisant, transportant et redistribuant à la surface l’eau,
sous toutes ses phases (vapeur, liquide ou solide).

Les particules d’aérosol tiennent une position centrale dans la formation des
nuages et des précipitations parce que ce sont les noyaux de condensation sur
lesquels les gouttes vont se former. Ainsi, les particules d’aérosol et les nuages
interagissent aussi de façons très variées. Les particules d’aérosol déterminent di-
rectement la concentration en gouttelettes et vont affecter l’évolution du nuage et
ses propriétés radiatives. Lorsque des particules d’aérosols d’origine anthropique
viennent s’ajouter au réservoir naturel en particules d’aérosol dans l’atmosphère,
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cela peut causer une augmentation de la concentration en gouttelettes nuageuses
et une diminution des tailles des gouttelettes et ainsi peut modifier l’albédo du
nuage (Twomey, 1977). L’évolution du nuage, la formation des précipitations et
les propriétés radiatives des nuages sont ainsi très dépendantes des caractéris-
tiques des spectres de particules d’aérosol. Ces modifications qui affectent de
manière très significative les propriétés radiatives des nuages et connues sous le
nom d’"effet indirect", ont beaucoup été étudiées ces dernières années. Ce forçage
indirect des nuages reste, comme on l’a dit précédemment, une problématique im-
portante pour quantifier les changements climatiques futurs (IPCC, 1996).

De plus, les nuages représentent un des éléments importants dans le processus
d’auto-nettoyage de l’atmosphère. Les courants ascendants associés aux nuages
ventilent les particules d’aérosol émises par la surface de la Terre jusqu’en tro-
posphère libre. Durant ce transport, une partie des gaz traces ambiants et des
particules d’aérosols peuvent être incorporée aux gouttelettes nuageuses. De nom-
breuses réactions chimiques peuvent alors se produire en phase liquide. Lorsque
les précipitations débutent, le processus de "lessivage" des particules d’aérosol
par les gouttes de pluie se déclenche aussi. Selon l’importance des précipitations,
une certaine quantité des espèces chimiques lessivées est enlevée à l’atmosphère
par la déposition humide (sédimentation) alors que l’autre partie est redistribuée
lors de l’évaporation du nuage et/ou transportée à d’autres latitudes, modifiant
ainsi la chimie de l’atmosphère.

Ainsi, les propriétés microphysiques des particules d’aérosol et des hydromé-
téores peuvent agir à l’échelle locale (précipitations, pics de pollution), à l’échelle
régionale (inondations) et aussi à l’échelle globale (changements climatiques,
transfert radiatif). L’importance de la connaissance microscopique des éléments
qui constituent un nuage est donc primordiale à la compréhension des phénomènes
météorologiques puisqu’ils peuvent avoir un effet à toutes les échelles. Mais mal-
gré l’importance de l’ensemble de ces phénomènes, très peu d’études numériques
tridimensionnelles se sont attachées à décrire et à tester ces processus.

Cette thèse propose de développer un modèle de référence pour les nuages
chauds. Pour cela, le modèle de nuage chaud à microphysique détaillé DESCAM
a été utilisé, modifié et étendu à une version tridimensionnelle pouvant ainsi être
couplé au modèle dynamique 3D non-hydrostatique méso-échelle de Clark et al.
(1996).

Dans le premier chapitre, le modèle DESCAM est présenté. Les variables
et équations microphysiques pronostiques sont détaillées. Le modèle dynamique
méso-échelle de Clark et al. (1996) y est aussi brièvement décrit. Dans le se-
cond chapitre, on présente les modifications apportées au modèle DESCAM afin
de permettre son utilisation dans un cadre dynamique tridimensionnel. Afin de
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réduire le temps de calcul dû au très grand nombre de variables à intégrer numé-
riquement, deux voies sont proposées. La première consiste à remplacer certains
schémas numériques par de nouveaux schémas plus précis et plus rapides. En-
suite, la discrétisation des distributions dimensionnelles des particules d’aérosols
et des gouttelettes sera diminuée pour limiter le nombre de "classes" et donc de
variables à intégrer. Des simulations 0D et 2D sont réalisées et étudiées afin de
valider ces modifications. Les deux derniers chapitres présentent des simulations
issues du modèle de nuage tridimensionnel développé DESCAM-3D.

Le Chapitre 3 présente des simulations, dans un cadre idéalisé, de nuages
convectifs au dessus du relief des Cévennes en France. Dans le cadre de l’ACI
" Prévention des catastrophes naturelles " et des projets PATOM et PNRH, le
risque de crue-éclair dans la région Cévennes-Vivarais est étudié. En effet, cette
région est exposée fréquemment à des épisodes de précipitations intenses pouvant
occasionner d’importantes inondations. La situation météorologique à l’origine de
ces évènements est assez bien comprise (Andrieu et al., 1996). Des précipitations
persistantes se forment après l’ascension forcée par le relief d’une masse d’air
chaude et humide provenant de la Mer Méditerranée. Pouvoir prévoir de façon
précise le taux, la localisation et l’évolution temporelle de ces précipitations est
un enjeu primordial pour les météorologues afin de permettre aux hydrologues
d’avoir les informations nécessaires pour évaluer les réponses éventuelles des bas-
sins versants et ainsi de peut-être mieux prévoir les inondations.

DESCAM-3D est utilisé dans ce chapitre dans le but de mieux comprendre,
lors d’un test de sensibilité, l’influence de la concentration en particules d’aérosol
dans l’atmosphère sur le cumul et la localisation des précipitations.

Enfin, le Chapitre 4 présente des simulations de nuages stratiformes dans le
cas réel de la campagne de mesures ACE-2 (second Aerosol Characterization Ex-
periment). Les stratocumulus sont fréquemment présents sur de vastes domaines,
spécialement au dessus des mers et sont bien connus pour jouer un rôle crucial sur
le bilan radiatif global et donc sur le climat de la Terre. Vus de l’espace, les stra-
tocumulus peuvent être considérés comme des champs nuageux homogènes alors
que leur structure interne montre une forte hétérogénéité. Comme on l’a expliqué
plus haut, la plupart des modèles actuels aux échelles globale, synoptique, méso ou
même micro ne sont pas capables de reproduire ces champs nuageux correctement
et de donner des informations suffisantes sur leurs propriétés microphysiques.
En effet, la détermination précise des propriétés microphysiques (par exemple
la concentration et la taille des gouttelettes) et macrophysiques (par exemple la
couverture nuageuse) est essentielle pour permettre d’effectuer la modélisation du
transfert radiatif de ces nuages. La campagne ACE-2 s’est déroulée du 16 Juin
au 24 Juillet 1997 au dessus de l’île de Ténériffe et offre de très nombreuses me-
sures de la microphysique des stratocumulus. Dans ce chapitre, DESCAM-3D est
utilisé afin de simuler la formation et l’évolution de stratocumulus lors de trois
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cas d’étude réels correspondant à trois masses d’air d’origine différente (maritime
propre, très polluée et mixte). Les résultats des simulations seront confrontés aux
observations. L’interaction entre particules d’aérosol et nuage y est également
étudiée. De plus, des simulations de transfert radiatif issus des nuages simulés
seront présentées et analysées.

Pour finir, l’ensemble de ce travail est résumé en détaillant les conclusions
obtenues et des perspectives sont proposées.



Chapitre 1

Le modèle de nuage chaud à
microphysique détaillée
DESCAM-3D

1.1 Introduction

1.1.1 Les modèles de nuages

Grâce au développement de l’outil informatique, les modèles atmosphériques
sont devenus l’outil principal d’aide à la prévision et à la compréhension des
phénomènes climatiques. Cependant, ces moyens ne sont pas encore toujours suf-
fisants pour traiter simultanément toutes les échelles de temps et d’espace mises
en jeu dans la physique des nuages, comme on l’a expliqué précédemment. Des
schémas microphysiques doivent donc être adaptés et élaborés en fonction de ces
échelles de temps et d’espace. Ces schémas peuvent se classer en trois groupes.

Dans les modèles de circulation générale (MCG), compte tenu de l’échelle
spatiale et temporelle associée à ces modèles, les processus microphysiques des
nuages ne peuvent pas être traités de façon explicite et sont donc paramétrés.
Néanmoins, ces paramétrisations microphysiques implantés dans les MCG (Kess-
ler, 1969) restent l’une des principales source d’incertitude pour la modélisation et
la prévision du climat à grande échelle (Cess et al., 1990). Dans le but d’améliorer
ces paramétrisations, il est donc nécessaire d’en tester d’autres à des échelles plus
petites en temps et en espace.

La modélisation à méso-échelle (échelle régionale) est aussi l’un des points qui
attire l’attention des modélisateurs depuis plusieurs années. Avec ces modèles, il
est parfois possible d’atteindre des échelles en temps et en espace assez petites

21



22 Le modèle de nuage chaud à microphysique détaillée DESCAM-3D

et de faire ainsi le lien entre l’échelle microscopique et l’échelle régionale. Ces
modèles, pouvant également contenir des paramétrisations de la microphysique
nuageuse, sont un outil précieux pour tester ces paramétrisations et faire le lien
avec l’échelle globale et l’amélioration des paramétrisations existantes dans les
MCG. Dans la plupart des cas, les schémas de microphysiques utilisés sont de
type "bulk".

Dernièrement, les efforts investis pour le développement de ces modèles méso-
échelle se sont essentiellement concentrés autour de la paramétrisation de la phase
glace pour mieux décrire les systèmes convectifs (Walko et al., 1995 ; Reisner et al.,
1998). Mais dans ces schémas, l’eau liquide est simplement représentée par les rap-
ports de mélange en eau nuageuse et en eau de pluie. Ces schémas, pour ce qui est
de la compréhension des processus liés à l’eau liquide, présentent des limitations
importantes (Szumowski et al., 1998b ; Feingold et al., 1998). Ainsi, récemment,
les scientifiques ont eu un regain d’intérêt pour la microphysique chaude et ont
tenté de développer des schémas microphysiques à plusieurs moments, certains
même prenant en compte les propriétés microphysiques des particules d’aérosol,
afin d’améliorer la compréhension des interactions nuageuses (Caro, 2004 ; Co-
hard et Pinty (2000a,b) ; Seifert et Beheng (2001)).

Le dernier groupe de schémas microphysiques existant sont les schémas dits
explicites qui intègrent avec un maximum de détails les interactions entre les
particules d’aérosol et les hydrométéores. Ils permettent ainsi une description
plus fine des processus physico-chimiques à l’échelle des particules d’aérosols, des
gouttes ou des cristaux. La gamme de rayons des particules ou des gouttes est
discrétisée pour les classer selon leur taille : ces modèles sont aussi appelés des
modèles "classe par classe". La concentration et/ou la masse des particules ou
gouttes contenue dans une classe est alors une variable évolutive et les processus
microphysiques peuvent être traités explicitement. Généralement, compte tenu
du nombre important de variables et de processus à prendre en compte, ces sché-
mas sont utilisés dans un cadre 0D ou 2D (Flossmann et al., 1985 ; Flossmann,
1990 ; Feingold et al., 1996). En effet, avec l’amélioration de la performance des
calculateurs, des approches plus complexes sont devenues possibles et les premiers
modèles 1-D à microphysique détaillée sont apparus (Bott et al., 1996 ; Ackerman
et al., 1995). Stevens et al. (1998) ont mis en évidence un certain nombre de
difficultés que rencontrent ces modèles 1-D et 2-D.

Depuis peu, ce type de schéma détaillé est de plus en plus intégré à des modèles
tridimensionnels (Khain et al., 2001 ; Kogan et al., 1995 ; Wang et al., 2003) afin
de mieux comprendre, dans une dynamique tridimensionnelle, les processus mi-
crophysiques en jeu lors de la formation et de l’évolution d’un nuage. Néanmoins,
ces modèles présentent, certes dans une moindre mesure, les mêmes insuffisances
évoquées par Stevens et al. (1998) pour les modèles 1-D et 2-D. Dans ces modèles,
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l’évolution des particules d’aérosol dans l’air interstitiel et celles incorporées dans
les gouttelettes nuageuses qui pourraient se désactiver après évaporation, et voire
même être réactivées, n’est pas suivie de façon détaillée. La prise en compte de ces
processus est importante pour mieux simuler les cycles de vie et donc l’évolution
de la formation d’un nuage.

Afin d’améliorer la compréhension de ces mécanismes et de mieux comprendre
les interactions entre les particules d’aérosols et les nuages de manière détaillée
et suivie avec le temps, il est indispensable de prendre en compte également ces
processus microphysiques.

Le modèle de nuage à microphysique détaillée DESCAM (DEtailed SCaven-
ging Model), développé par Flossmann et Pruppacher (1988) possède une formula-
tion détaillée des processus microphysiques et permet la prédiction des variations
en temps et en espace de la microphysique du nuage (distribution en taille des
gouttes, distribution en taille des particules d’aérosol interstitiels et résiduels) en
chaque point de grille du modèle dynamique. Ce modèle de nuage chaud "classe
par classe", capable de prendre en compte et de suivre la chimie des particules
d’aérosols, inclut les processus de nucléation, condensation/évaporation, collision
et coalescence, rupture des gouttes, sédimentation et le lessivage des particules
d’aérosol par les gouttelettes nuageuses. Même si les schémas microphysiques dé-
taillés sont à priori l’outil privilégié pour aborder la plupart des problèmes liés aux
nuages, compte tenu de la capacité limitée des calculateurs, le modèle DESCAM
n’avait jusqu’ici été utilisé que dans un cadre dynamique 0D et 2D (Flossmann
and Pruppacher, 1988 ; Flossmann, 1990).

L’absence d’un modèle de nuage chaud tridimensionnel de référence à méso-
échelle pour estimer et améliorer la performance des différentes approches des
schémas microphysiques est un manque. Les mesures, malheureusement, ne peuvent
pas se substituer à cette référence parce qu’elles ne sont pas suffisamment com-
plètes. Comme on l’a vu précédemment, il n’existe actuellement que très peu de
modèles dans la communauté internationale qui ont une microphysique spectrale
dans un cadre dynamique tridimensionnel et aucun qui permet un suivi complet
et "fermé" de la microphysique chaude nuageuse (particules d’aéorols intersti-
tiels et résiduels, gouttelettes nuageuses). Un tel modèle serait un outil précieux
pour par exemple, dans le futur, améliorer les paramétrisations microphysiques
chaudes des modèles de prévisions et de préciser davantage l’interaction entre les
particules d’aérosol et les nuages. Cette thèse propose donc de développer un tel
modèle de référence pour les nuages chauds.

1.1.2 De la particule d’aérosol à la goutte précipitante

Les gouttes de nuage ne peuvent pas se former par nucléation homogène, c’est
à dire à partir de l’agglomération de molécules d’eau seules. En effet, les sur-
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saturations nécessaires à la réalisation d’un tel processus seraient trop élevées
par rapport à celles rencontrées dans l’atmosphère aux altitudes de formation des
nuages (de l’ordre de 170-200%). La nucléation des gouttes est effectuée par la nu-
cléation hétérogène (Pruppacher et Klett, 1997) à partir de particules d’aérosols.
Quand il y a ascendance de l’air, l’humidité relative augmente et peut entraîner
la saturation puis la sursaturation en vapeur d’eau de l’air. Les particules d’aé-
rosols restent "sèches" pour des humidités relatives inférieures à 80%, jusqu’à ce
qu’elles rencontrent leur point de déliquescence. Les particules sont alors recou-
vertes d’une fine pellicule d’eau, les sels se dissolvent et une petite gouttelette se
forme : c’est une particule d’aérosol humide. A partir de ce moment, la croissance
de cette particule humide dépend de l’humidité de l’air et suit les courbes de Köh-
ler (1936). En dessous d’une sursaturation critique, fonction de la composition
chimique des aérosols secs et de l’état thermodynamique de l’air, les gouttelettes
se trouvent en équilibre thermodynamique stable. Si l’air est suffisamment sursa-
turé et si cette sursaturation dépasse la sursaturation critique correspondant au
maximum de la courbe de Köhler, la gouttelette peut continuer à grossir même si
la sursaturation diminue. Les aérosols humides qui dépassent cette sursaturation
critique sont dits "activés". Ils vont alors continuer à grossir par condensation de
vapeur d’eau. L’importance de la croissance par condensation diminue au fur et à
mesure que la gouttelette augmente en taille. D’autres processus microphysiques
seront nécessaires pour faire croître davantage ces gouttelettes. Ce sont les pro-
cessus de collision et de coalescence. Enfin, le processus de lessivage des particules
d’aérosols par les gouttelettes qui chutent est aussi un phénomène important à
prendre en compte. Nous précisons que le modèle de nuage que nous avons dé-
veloppé est ici restreint aux nuages chauds et que par conséquent, la phase glace
n’est pas prise en considération. Ci-dessous, les processus microphysiques qu’il est
nécessaire de prendre en compte dans un modèle de nuage chaud à microphysique
détaillé et leur formulation dans les équations sont détaillés.

1.2 Les équations microphysiques

Le modèle DESCAM-3D est une version modifiée du modèle DESCAM (Floss-
mann, 1987) afin de permettre son utilisation dans un cadre dynamique tridimen-
sionnel. Nous présentons ici les différentes variables microphysiques et équations
mises en jeu en insistant particulièrement sur les modifications apportées au mo-
dèle initial. Afin de prendre en compte de façon détaillée les différents processus
microphysiques en jeu lors de la formation des gouttelettes nuageuses, nous consi-
dèrerons dans notre modèle trois variables microphysiques pronostiques. De plus,
chacune de ces variables a une représentation spectrale. Ces variables sont de deux
types : distribution en nombre f ou en masse g des particules (i.e. chaque va-
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riable microphysique est représentée par une distribution dimensionnelle en masse
et ces distributions sont divisées en un certain nombre de classes, comme détaillé
au Chapitre 2, section 2.1.2.2). Les variables pronostiques, exprimées comme en
physique de l’aérosol sous la forme par exemple f = dN

dlnr
, sont :

fd(m) : fonction de distribution spectrale du nombre de gouttelettes (nombre/cm3)

gAPd(m) : fonction de distribution spectrale de la masse des particules d’aéro-
sols incorporés dans les gouttelettes nuageuses(µg/cm3)

fAPa(mAP ) : fonction de distribution spectrale du nombre des particules d’aé-
rosols interstitiels (nombre/cm3)

Une quatrième variable microphysique : gAPa(mAP ) qui est la fonction de dis-
tribution spectrale de la masse des particules d’aérosols interstitiels est également
considérée.

Nous notons ici que m est la masse totale d’une gouttelette, c’est-à-dire la
somme des masses, mAPd masse de la particule d’aérosol sèche ayant servi de
noyau de condensation et se trouvant à l’intérieur de cette gouttelette et ml,d,
masse d’eau liquide qui s’est déposée autour de la particule d’aérosol : m =
ml,d+mAPd. On appelle aussi mAPd, la masse d’aérosol résiduel. Par ailleurs, mAP

est la masse totale d’une particule d’aérosol non activée ou aérosol interstitiel.
Cependant les particules d’aérosol de ce type peuvent être humides. Ils ont acquis,
selon leur composition et les conditions atmosphériques, une certaine quantité
d’eau liquide ml,AP . Nous aurons donc mAP = ml,AP +mAP,AP . Donc mAP,AP est
la masse de l’aérosol sec. Les indices d et AP correspondent respectivement aux
gouttelettes nuageuses et aux particules d’aérosol. Dans la suite de cette thèse,
AP signifie particule d’aérosol.
La fonction de distribution spectrale du nombre de gouttelettes fd(m) est définie
de telle façon que fd(m)dm est le nombre de gouttelettes par unité de volume dont
la masse est comprise entre m et m+ dm. Il en est de même pour les trois autres
variables microphysiques. L’évolution temporelle de ces variables microphysiques
est :

∂fd(m)
∂t

= −
−→
∇ •

(−→
U fd(m)

)
+
−→
∇ •

(
Km

−→
∇fd(m)

)
+ ∂

∂z
(U∞fd(m)) + ∂fd(m)

∂t
|act

+ ∂fd(m)
∂t

|con/eva + ∂fd(m)
∂t

|AP,col + ∂fd(m)
∂t

|d,col + ∂fd(m)
∂t

|d,rupt

(1.1)
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∂gAPd(m)
∂t

= −
−→
∇ •

(−→
U gAPd(m)

)
+
−→
∇ •

(
Km

−→
∇gAPd(m)

)
+ ∂

∂z
(U∞gAPd(m))

+ ∂gAPd(m)
∂t

|act + ∂gAPd(m)
∂t

|con/eva + ∂gAPd(m)
∂t

|AP,col + ∂gAPd(m)
∂t

|d,col

+ ∂gAPd(m)
∂t

|d,rupt

(1.2)
et de même pour les aérosols interstitiels :

∂fAPa(mAP )
∂t

= −
−→
∇ •

(−→
U fAPa(mAP )

)
+
−→
∇ •

(
Km

−→
∇fAPa(mAP )

)

+ ∂fAPa(mAP )
∂t

|act + ∂fAPa(mAP )
∂t

|con/eva + ∂fAPa(mAP )
∂t

|AP,col

(1.3)

∂gAPa(mAP )
∂t

= −
−→
∇ •

(−→
U gAPa(mAP )

)
+
−→
∇ •

(
Km

−→
∇gAPa(mAP )

)

+ ∂gAPa(mAP )
∂t

|act + ∂gAPa(mAP )
∂t

|con/eva + ∂gAPa(mAP )
∂t

|AP,col

(1.4)

Certains termes peuvent être identifiés dans la partie de droite des équations
précédentes : le premier terme représente l’advection d’une quantité (avec

−→
U la

vitesse de l’air) , le second terme correspond au mélange turbulent et le troisième
terme des deux premières équations décrit l’effet de sédimentation des gouttes.
Ce terme n’apparaît pas pour fAPa et gAPa car nous considérons que la vitesse
terminale U∞ des AP peut être négligée par rapport à la vitesse verticale de
l’air. Contrairement au modèle de Flossmann (1987) dans lequel cette variable
était pronostique, dans le modèle tridimensionnel, elle sera calculée en supposant
que les particules d’aérosol sont toujours en équilibre thermodynamique avec l’air
ambiant. En effet, gAPa(mAP ) sera calculée à chaque instant à partir du rayon de
la particule d’aérosol sec rN et à l’aide de l’équation de Köhler par :

gAPa(mAP ) = rN
3 4

3
πfAPa(mAP ) (1.5)

Les autres termes se réfèrent à :

()|act : activation des particules d’aérosols qui forment des gouttelettes et la
"désactivation" ou évaporation des gouttelettes qui libère les aérosols.

()|con/eva : changement de taille des particules par condensation/évaporation.
()|AP,col : collection des particules d’aérosol par les gouttes (lessivage par im-

paction : Impaction Scavenging).
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()|d,col : collision et coalescence des gouttes et gouttelettes.
()|d,rupt : break-up (rupture des grosse gouttes).

Notons ici que nous ne considérons pas les phénomènes de collision et coales-
cence entre les AP même s’ils peuvent modifier le spectre des AP avec le temps.
Ces interactions ne sont pas prises en compte dans le modèle d’une part, parce
que ces processus n’ont pas, dans le cadre de notre travail un intérêt primordial,
et d’autre part, parce que l’échelle de temps correspondant à ces phénomènes est
bien supérieure à celle d’un cycle nuageux.

On considère que les gouttelettes et les particules d’aérosols interstitiels se
composent toutes les deux d’eau condensée et de particules d’aérosols.
Dans le modèle, les variables sont préalablement exprimées en fonction du rayon
plutôt qu’en fonction de la masse des différentes catégories. Il est donc nécessaire
d’établir une relation entre ces deux quantités.

Pour cela, nous devons connaître la forme géométrique des particules. Celle
des gouttelettes n’est pas toujours sphérique, surtout lorsqu’il s’agit de grandes
gouttes (r ≥ 1400µm). En ce qui concerne les particules d’aérosols, le problème
est plus complexe. Ils sont de formes variées, mais quasiment sphériques lorsqu’ils
sont humides. Le problème de la forme des particules est résolu dans le modèle
en adoptant le rayon équivalent de la particule (d’aérosol ou gouttelette). Il est
défini comme le rayon d’une particule sphérique qui aurait la même masse que la
particule non sphérique. Dans le modèle, sont donc disponibles, au choix, deux
variables indépendantes : r et rN ou m et mAP . Les rayons équivalents ont pour
expression :

r =

(
3m

4πρd

) 1

3

, rN =

(
3mAP

4πρAP

) 1

3

(1.6)

Lorsqu’il s’agit des particules d’aérosol, mAP et ρAP remplacent respective-
ment m et ρd dans l’équation précédente. Ainsi le problème se ramène à déter-
miner leur densité. Celles-ci dépendent du mélange eau-aérosol et sont estimées
dans le modèle par les formules suivantes (Flossmann et al., 1985) :

ρd =
ρwρN

ρN +QApd(m)(ρw − ρN)
(1.7)

et
ρAP =

ρwρN

ρN +QAPa(m)(ρw − ρN)
(1.8)

où ρw et ρN sont respectivement les densités de l’eau liquide (1g/m3) et de la
particule d’aérosol sèche (2g/m3) ayant servi de noyau de condensation pour la
gouttelette.
Le rapport de mélange de la masse des aérosols dans les gouttelettes QAPd est
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défini comme :

QAPd(m) =
gAPd(m)

mfd(m)
(1.9)

De la même façon, le rapport de mélange de la masse des particules d’aérosol à
l’intérieur des particules d’aérosol non activées humides, est donné par :

QAPa(mAP ) =
gAPa(mAP )

mAPfAPa(mAP )
(1.10)

Le modèle peut également calculer les quantités suivantes :
Nd : nombre total de gouttelettes par unité de volume Nd =

∫∞
0
fd(m)dm

NAPa : nombre total de particules d’aérosols interstitiels par unité de volume
NAPa =

∫∞
0
fAPa(mAP )dmAP

En fonction de la discrétisation des spectres de gouttelettes, on notera rpluie le
rayon de la gamme discrétisée étant le plus proche de 50 µm. Dans la littérature,
il est d’usage de faire la distinction entre gouttelettes nuageuses et gouttes de
pluie lorsque le rayon dépasse cette valeur de 50 µm. Ainsi, dans notre modèle et
dans les analyses qui suivront, on propose de calculer le rapport de mélange en
eau nuageuse qc et en eau de pluie qR sous la forme :
qc = 4/3π

∫ rpluie

rmin
r3fd(r)dr et qR = 4/3π

∫ rmax

rpluie
r3fd(r)dr

où rmin et rmax sont respectivement les rayons minimum et maximum considérés
pour la discrétisation des spectres de gouttelettes.

Ci-dessous, sont détaillés les différents processus microphysiques correspon-
dant aux termes de la partie droite des équations pronostiques.

1.3 Croissance par diffusion de vapeur d’eau des

particules non-activées

La gamme de vitesses de croissance des particules d’aérosol non-activées est
très variable. Cette variabilité dépend de la taille des particules et de l’humidité
relative. Il est important de distinguer d’une part la croissance des particules
d’aérosol en fonction du temps si dmAP

dt
est faible et lorsque HR ≥ 100% et

d’autre part l’équilibre si dmAP

dt
est très grand et HR < 100%.

1.3.1 Croissance en fonction du temps

Toutes les particules d’aérosols contiennent une partie de matériau soluble,
donc les AP prennent et/ou perdent de la vapeur d’eau en accord avec l’humidité
relative de l’air ambiant.
Cette croissance ou évaporation en fonction du temps par diffusion de vapeur
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d’eau entraîne un changement sur le nombre et la masse des AP dans chaque
catégorie dans l’air comme suit :

∂fAPa(mAP )

∂t
|con/eva = −

∂

∂mAP

(
dmAP

dt
|con/evafAPa(mAP )

)
(1.11)

∂gAPa(mAP )

∂t
|con/eva = −

∂

∂mAP

(
dmAP

dt
|con/evagAPa(mAP )

)
(1.12)

où dmAP

dt
|con/eva est la vitesse de croissance d’un AP isolé.

L’intégration des deux équations précédentes révèle que le nombre total d’AP
pour les AP inactivés est conservé.
Selon Pruppacher et Klett (1997), la vitesse de croissance s’écrit :

dmAP

dt
|con/eva = 4πr

ln er

esat,w
− A

r
+ BrN

3

r3−rN
3

Lv

Ka
?T
(

LvMw

<T

)
+ <T

Mwesat,wDv
?

(1.13)

avec :

A =
2σMw

RTρw

etB =
νiεΦsMwρN

Msρw

(1.14)

où er est la pression de vapeur d’eau au dessus de la goutte de rayon r, esat,w

est la pression saturante de vapeur d’eau, rN et ρN sont respectivement le rayon
équivalent et la densité du noyau sec, L est la chaleur latente d’évaporation, Ka

?

la conductivité de l’air, Dv
? est la diffusivité de la vapeur d’eau dans l’air, σ la

tension surfacique de l’eau liquide, νi est le nombre d’ions dans la solution, Φs le
coefficient d’osmose, ε la solubilité du soluté et ρw et Mw sont respectivement la
densité et la masse moléculaire de l’eau liquide.

1.3.2 Equilibre

A l’équilibre, dmAP

dt
|con/eva = 0 ⇔ ln er

esat,w
= A

r
− BrN

3

r3−rN
3

qui représente une équation de Köhler pour la condition d’équilibre d’une solution
aqueuse de goutte de taille r ayant grossi sur un AP de taille rN .
En faisant le changement de variable y = 1/r on obtient l’équation :

y4 + y3
B − ln er

esat,w

A
−

1

rN
3

+
ln er

esat,w

ArN
3

= 0 (1.15)

Cette équation se résout de façon analytique par des algorithmes pour des équa-
tions de quatrième degré.
La solution de cette équation est le rayon d’équilibre r = req comme fonction de
l’humidité relative de l’air ambiant. Pour une humidité relative er

esat,w
proche de
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1, on a ln er

esat,w

∼= er

esat,w
− 1. On a donc à un instant donné une courbe de Köhler

bien définie par :

ea

esat,w

− 1 =
A

r
−

BrN
3

r3 − rN
3
⇒ Sv,w =

A

r
−

BrN
3

r3 − rN
3

(1.16)

A l’équilibre, nous déterminons alors le rayon critique rc, ainsi que la sursa-
turation critique correspondante Sv,wc qui correspond au maximum de la courbe
de Köhler c’est-à-dire lorsque ∂Sv,w

∂r
= 0. Ceci est illustré en figure 1.1.

L’ensemble de ces équations mène à :

rNc =
rc

3 (A− Sv,wrc)

A+ (B − Sv,wrc)
1

3

(1.17)

rc = −
D

2
+

(
D

4
− E

) 1

2

(1.18)

avec

D =
2B2A− 6BASv,w

3BSv,w
2 − 3B2Sv,w

(1.19)

et

E =
3BA2

3BSv,w − 3B2Sv,w

(1.20)

Sv,wc =
A

rc

−
BrNc

3

rc
3 − rNc

3
(1.21)

rc, rNc et Sv,wc caractérisent le maximum de la courbe de Köhler.

Lorsque les AP ont atteint une taille supérieure ou égale à la taille critique
correspondant au maximum de la courbe de Köhler, ils sont dits activés et ils
seront alors considérés comme des gouttes (voir Chapitre 1.4).
Les autres restent des AP humides non activés, dont la croissance, jusqu’à leur
taille d’équilibre, doit être alors considérée.

La formule dmAP

dt
|con/eva pour la croissance des AP, calculée par l’équation

1.13, est "coûteuse" en calcul et par conséquent difficile à utiliser dans un modèle
de nuage car dmAP

dt
|con/eva devient très grande lorsque le rayon des AP est petit

(les petits aérosols grossissent très vite). Ainsi, pour de petits aérosols, le critère
CFL nécessite des pas de temps de 10−5s ou encore plus petit. Pour remédier
à ce problème, on fait l’hypothèse que les particules d’aérosol atteignent leur
taille d’équilibre instantanément en redéfinissant la vitesse de diffusion dans les
équations :

∆t

(
dmAP

dt
|con/eva

)
=
mAPeq

τ+1 −mAP
τ

∆mAP

(1.22)
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Fig. 1.1 – Courbes de Köhler pour des particules d’aérosols de rayon rN = 10nm
et rN = 50nm, illustration du rayon critique et de la sursaturation critique cor-
respondant aux maxima des courbes.

où ∆mAP est l’espace des intervalles de taille des AP
et dmAP donne la quantité d’AP de masse initiale mAP

τ qui augmente ou diminue
pour atteindre sa taille d’équilibre mAP

τ+1 avec une nouvelle humidité relative.

Mais mAPeq
τ+1 est plafonné à HR = 100% afin d’éviter de trop grandes fluc-

tuations dans l’eau condensé. Néanmoins, cette restriction n’est pas très gênante,
puisque après la formation du nuage elle s’applique seulement aux petits aérosols
interstitiels. Pour les grands aérosols, le problème ne se pose pas lorsqu’en tout
cas ils deviennent activés pour ces humidités relatives élevées.

Si on revient au calcul de la croissance des AP non activés, il faut alors pouvoir
calculer le taux de croissance ; il faut donc évaluer dmAP = mAPeq

τ+1 −mAP
τ

mAPeq
τ+1 c’est-à-dire rNeq est calculé en résolvant l’équation 1.12 d’équilibre de

degré 4.
mAP

τ c’est-à-dire rN est calculé en utilisant le fait qu’au pas de temps précédent,
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l’équilibre existait et donc que (équation 1.13) :

rN
3 =

r3
(
A− ln ea

esat,w
r
)

A+ r
(
B − ln ea

esat,w

) (1.23)

1.4 Activation des particules d’aérosol et lessivage

par nucléation

On a vu précédemment que pour n’importe quelle sursaturation de l’air am-
biant, seuls les AP plus grands qu’une certaine taille seront activés en goutte.
Chaque AP activé est considéré comme perdu pour la population des AP dans
l’air : ce mécanisme est le lessivage par nucléation. Ce phénomène est donc re-
présenté par les équations suivantes :

∂fd(m)

∂t
|act = −

∂fAPa(mAP )

∂t
|act (1.24)

∂gd(m)

∂t
|act = −

∂gAPa(mAP )

∂t
|act (1.25)

A une humidité relative (HR) donnée, le rayon critique d’activation est :

rNc =
rc

3 (A− Sv,wrc)

A+ (B − Sv,wrc)
1

3

(1.26)

avec

Sv,w =
A

r
−

BrN
3

r3 − rN
3

(1.27)

et pour HR = 100%, Sv,w = 0, on obtient l’équation :

r100
3 −

B

A
rNc

3r100 − rNc
3 = 0 (1.28)

qui est résolue par des algorithmes.
Tous les AP tels que r > r100 sont alors considérés comme activés à la sursatura-
tion Sv,w.

En résumé : à une sursaturation donnée Sv,w, les AP sont en équilibre avec
l’air ambiant : la résolution de l’équation de degré 4 donne alors les nouveaux
rayons des AP.
Pour ces nouveaux rayons, le rayon critique rc peut être calculé. A ce rc correspond
un rayon du noyau sec rNc. Comme on ne calcule la croissance des AP que jusqu’à
100% d’humidité relative, on calcule alors r100, le rayon de l’AP humide de rayon
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sec rNc à HR = 100%.
C’est alors ce r100 qui joue le rôle de rayon critique à la sursaturation Sv,w.

Si la taille d’activation d’une particule d’aérosol ne correspond pas à la limite
d’une catégorie d’AP, alors on active la fraction suivante :

(fAPa)i

lnri+1/2 − lnr100
lnri+1/2 − lnri−1/2

(1.29)

Si les AP activés sont de taille inférieure à la plus petite taille des gouttes, ils
sont quand même transférés dans cet "intervalle de goutte".

EVAPORATION
Si l’humidité relative diminue, l’air peut devenir sous-saturé, les gouttes com-
mencent alors à s’évaporer et peuvent devenir désactivées : ceci est vrai si le
rayon de la goutte devient inférieur au rayon critique. Ainsi pour Sv,w < 0, on
calcule la taille du noyau de la goutte :

rN
3 =

gApd(m)
4
3
πρNfd(m)

(1.30)

ce qui nous donne le rayon critique rc à partir de :

rN
3 =

rc
3 (A− Sv,wrc)

A+ (B − Sv,w) rc

(1.31)

en résolvant pour une sursaturation donnée Sv,w l’équation de degré 4 suivante :

rc
4 −

A

Sv,w

rc
3 +

B − Sv,w

Sv,w

rN
3rc +

A

Sv,w

rN
3 = 0 (1.32)

Si r < rc, la goutte est considérée comme désactivée et est remise dans la
catégorie d’AP correspondante. Si r est plus grand que la plus grande catégorie
des AP, alors cette goutte est mise dans la classe la plus grande des AP avec la
fraction suivante : ∆fAPa = fd(m) r3

rN
3 . La figure 1.2 illustre techniquement cette

méthodologie.

1.5 Croissance et évaporation des gouttes par dif-

fusion de vapeur d’eau

1.5.1 Equations

Le taux de changement du spectre des gouttes par croissance ou évaporation
des gouttes par diffusion de vapeur est :

∂fd(m)

∂t
|con/eva = −

∂

∂m

(
dm

dt
|con/evafd(m)

)
(1.33)
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Fig. 1.2 – Illustration de l’échange entre classe de gouttes et d’AP lors de l’éva-
poration ou de la condensation

∂gAPd(m)

∂t
|con/eva = −

∂

∂m

(
dm

dt
|con/evagAPd(m)

)
(1.34)

L’intégration des deux équations montre que le nombre total de gouttes et la
masse totale d’AP dans les gouttes sont conservés.
Selon Pruppacher et Klett (1997) :

dm

dt
|con/eva = 4πr

(
Sv,w − A

r
+ BrN

3

r3−rN
3

)
Fv

Lv

Ka
?T

(
LvMw

<T
− 1
)

+ <T
Mwesat,wDv

?

(1.35)

Fv est le coefficient de ventilation défini par :

Fv = 1 + 0.108χ2 si χ ≤ 1.4
Fv = 0.78 + 0.308χ si χ > 1.4

avec χ = Nsc
1/3NRe

1/2, Nsc = ν
D

le nombre de Schmidt et NRe = 2rVT (r)
ν

le nombre
de Reynolds ; D = 2r et ν est la viscosité cinématique.

Les processus de nucléation et de diffusion de vapeur d’eau n’agissent pas
seuls mais interagissent continuellement entre eux. Les deux sont contrôlés par
l’humidité relative elle même influencée par les processus dynamiques. En retour,
ces deux processus rétroagissent sur le contenu en vapeur d’eau.
La façon de traiter ces interactions complexes a toujours été un problème crucial
des modèles de nuages. Ici, Hall(1980) est appliqué et son traitement est présenté
dans la section suivante et plus en détail en Annexe A.
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1.5.2 Interactions condensation/évaporation et dynamique

Les modifications microphysiques sont couplées à des variations de tempéra-
ture par chaleur latente, qui est dégagée pendant la condensation ou enlevée du
système nuageux pendant l’évaporation. Ce réchauffement ou refroidissement mo-
difie également la masse volumique de l’air et donc sa flottabilité, ce qui entraîne
des modifications dans le mouvement de l’air.

Dans la nature, les processus de changement de phase, de température, d’hu-
midité et aussi de flottabilité sont continus et se déroulent simultanément. Cepen-
dant, dans un modèle numérique, les processus physiques sont à traiter les uns
après les autres. Les équations suivantes illustrent cette méthode pour le rapport
de mélange en vapeur d’eau qv et la température T .

∂

∂t
ρqv =

(
∂ρqv
∂t

)

dyn

+

(
∂ρqv
∂t

)

micro

(1.36)

∂

∂t
T =

(
∂T

∂t

)

dyn

+

(
∂T

∂t

)

micro

(1.37)

A l’origine de la formation d’un nuage, se trouve généralement un mouvement
vertical. On commence ainsi le calcul de la microphysique après la modification
des champs de température et de vapeur d’eau à cause des changements du champ
de vent, i.e. après le calcul des tendances dynamiques. Ces tendances sont prin-
cipalement décrites par l’advection et la divergence des flux turbulents, comme
détaillé en Annexe A.

Cette séparation des tendances dynamique et microphysique fonctionne rai-
sonnablement si le pas de temps est assez petit ; les mouvements verticaux sont
modérés et le champ nuageux est relativement homogène (par exemple pour une
couche nuageuse stratiforme). En présence de nuages non homogènes ou lors de
fortes vitesses verticales, le schéma présenté en Annexe A devient souvent numé-
riquement instable et n’est donc plus applicable. Dans ces cas, l’origine physique
de l’instabilité numérique de la sursaturation ne vient pas d’une trop forte modi-
fication de l’humidité (∂ρqv/∂t)dyn ou de la température (∂T/∂t)dyn, mais d’une
forte modification du nombre de gouttelettes dans un point de grille numérique.
En effet, le nombre de gouttes fd varie aussi pendant un pas de temps à cause
des processus dynamiques :

(
∂fd

∂t

)

dyn

= −∇ • (ρfd (−→v + −→vt )) −∇ • (KH∇fd) (1.38)

La variation la plus importante apparaît pour les points de grille situés aux
bords du nuage. A cause des processus de transport présentés dans l’équation
ci-avant, une partie des gouttes a quitté le nuage et arrive dans une région sous
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saturée. Ceci provoque un très fort déséquilibre thermodynamique dans les deux
régions.

Une technique pour remédier à cet effet numérique est la réduction du pas de
temps dynamique. Cette méthode est cependant très coûteuse en temps de calcul
parce que tous les calculs relatifs à la dynamique (advection, transport turbulent
pour les 110-130 variables en tous les points de la grille tridimensionnelle) sont à
répéter plusieurs fois.
En annexe A est proposé une technique de subdivision du pas de temps numérique
qui s’applique seulement au calcul des tendances microphysiques (∂ρqv/∂t)micro,
(∂T/∂t)micro et (∂fd/∂t)micro mais pas aux tendances dynamiques qui elles, sont
conservées.

Cette méthode s’est montrée numériquement très stable. Le schéma va aug-
menter bien évidemment le temps de calcul, mais il faut remarquer que cette
subdivision du pas de temps numérique ne va s’appliquer que sur les points de
grille où la formation ou la dissipation de l’eau nuageuse sera plus importante que
25 mg/(m3s). Les autres seront intégrés avec le pas de temps dynamique initial.

1.6 Lessivage des aérosols par impaction des gout-

telettes

Les AP inactivés peuvent être capturés et collectés par les gouttes, c’est le
phénomène de lessivage par impact. Pour ce phénomène, les mécanismes suivants
sont en cause : i) la diffusion convective ou Browniène, ii) la thermophorèse et la
diffusiophorèse et iii) la capture gravitationnelle.

Le taux de diminution temporelle des fonctions fAPa et gAPa, du nombre et de
la masse des aérosols dans l’air, à cause de l’impact avec les gouttelettes s’exprime
par :

∂fAPa(mAP )

∂t
|AP,col = −

∫ ∞

0

fAPa(mAP )fd(m)KAP (mAP ,m)dm (1.39)

∂gAPa(mAP )

∂t
|AP,col = −

∫ ∞

0

gAPa(mAP )fd(m)KAP (mAP ,m)dm (1.40)

Les taux de variation temporelle des fonctions fd et gAPd, du nombre et de la
masse des aérosols incorporés dans les gouttelettes s’exprime par :

∂fd(m)

∂t
|AP,col = −

∂

∂m

(
dm

dt
|AP,colfd(m)

)
(1.41)

avec
dm

dt
|AP,col =

∫ ∞

0

mAPfApa(mAP )KAP (mAP ,m)dmAP (1.42)
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et

∂gAPd(m)

∂t
= fd(m)

∫ ∞

0

gAPa(mAP )KAP (mAP ,m)dm−
∂

∂m

(
dm

dt
|AP,colgAPd(m)

)

(1.43)
Le premier terme de l’équation 1.38 représente la contribution de la collection
d’aérosols par les gouttelettes, tandis que le second correspond à la perte due au
déplacement du spectre de gouttelettes vers les plus grandes tailles, en raison de
l’incorporation d’aérosols.
KAP (mAP ,m) est le noyau de collection des aérosols interstitiels et des goutte-
lettes. Il est donné (Pruppacher et Klett,1997) par l’équation :

KAP (mAp,m) = π(r + a)2EAP (mAP ,m)|U∞(m) − U∞(mAP )| (1.44)

où r est le rayon de la particule d’aérosol collectée par une gouttelette de rayon a et
U∞(mAP ),U∞(m) sont respectivement les vitesses finales de chute de la particule
d’aérosol et de la gouttelette. EAP (mAP ,m) est le coefficient de collision entre la
particule d’aérosol et la gouttelette. Etant donné que U∞(mAP ) � U∞(m), nous
pouvons écrire l’équation précédente sous la forme :

KAP (mAp,m) = π(r + a)2EAP (mAP ,m)U∞(m) (1.45)

Le modèle utilise les valeurs théoriques de EAP (mAP ,m) de Wang et al.(1978).
Ces valeurs couvrent les dimensions des gouttelettes jusqu’à 438µm. Au delà, les
valeurs expérimentales de Wang and Pruppacher (1977) sont utilisées. L’interpo-
lation proposée par Beard and Grover (1974) est utilisée également afin de couvrir
toutes les dimensions des aérosols.

1.7 Collision et coalescence entre les gouttelettes

Le taux de variation temporelle de la fonction de distribution spectrale du
nombre de gouttelettes dû à leur collision et leur coalescence, est donné par
l’équation stochastique proposée par Berry et Reinhardt (1974) :

∂fd(m)

∂t
=

∫ m/2

0

fd(m−m′)fd(m
′)Kd(m−m′,m′)dm′−

∫ ∞

0

fd(m)fd(m
′)Kd(m,m

′)dm′

(1.46)
Le premier terme dans la partie droite de cette équation représente le gain de
gouttelettes de masse m par collision entre les plus petites gouttelettes de masse
m′ et m−m′. Le second terme correspond à la perte de masse due à la collision
des gouttelettes de masse m avec toutes les autres gouttelettes.
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Le noyau de collection entre les gouttelettes est donné, de façon similaire au cas
des noyaux de collection entre aérosols et gouttelettes, par :

Kd(m,m
′) = π(a+ a′)2Ed(m,m

′)|U∞(m) − U∞(m′)| (1.47)

où m, m′, a et a′ sont les masses et les rayons des gouttelettes en collision et
Ed(m,m

′) est le coefficient de collection, produit des coefficients de collision et
de coalescence.
Le coefficient de coalescence est supposé égal à 1. Les valeurs du coefficient de
collision utilisées dans le modèle résultent d’une combinaison des valeurs calcu-
lées par Davis (1972), Jonas(1972), Klett and Davis (1973, Lin and Lee (1975),
Schlamp et al.(1976) et Shafrir and Gal-Chen (1971). Cette combinaison a été
proposée par Hall (1980).

1.8 Rupture des gouttes

La rupture des gouttes est traitée d’après Danielsen et al.(1972). La procédure
est paramétrisée de telle façon qu’une rupture spontanée des gouttes plus larges
que la taille maximale considérée ait lieu et que leur masse respective soit re-
distribuée instantanément dans les catégories de gouttelettes de taille inférieure.
Le pourcentage de masse placée dans chaque catégorie est prédéterminé par des
tableaux (Hall, 1980).

Le modèle dynamique qui sera couplé avec le modèle de nuage DESCAM-
3D est le modèle méso-échelle tridimensionnel non hydrostatique et anélastique
développé par Clark (1973) dont une brève description est donnée dans la section
suivante.

1.9 Le modèle dynamique de Clark

1.9.1 Introduction générale

Le modèle dynamique qui sera couplé avec le modèle de nuage DESCAM-3D
est le modèle 3D non hydrostatique et anélastique développé par Clark (1973). Il
connaît depuis sa conception une constante évolution (Clark, 1979 ; Clark et al.,
1996).

Les approximations
Le modèle de Clark est non hydrostatique et anélastique
non hydrostatique : en présence d’un nuage de type convectif, l’accélération verti-
cale n’est pas négligeable devant le gradient vertical de pression. L’approximation
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hydrostatique selon laquelle
dP

dz
= −ρg (1.48)

n’est pas applicable. Il s’en suit une expression modifiée de la quantité de mou-
vement.
anélastique : on considère que

– l’état thermodynamique réel de l’atmosphère s’écarte peu d’un état hydro-
statique et adiabatique dit "état de référence".

– toutes les fréquences supérieures à la fréquence de Brunt-Vaïassälä sont
filtrées, ce qui signifie que la formation d’ondes de type sonore est exclue.

1.9.2 Les équations du modèle

Les variables thermodynamiques sont exprimées selon la décomposition de
Reynolds :

θ = θ + θ′(z) + θ′′(x, t) température potentielle
T = T (z) + T ′(z) + T ′′(x, t) température absolue
P = P (z) + P ′(z) + P ′′(x, t) pression
ρ = ρ(z) + ρ′(z) + ρ′′(x, t) densité
qv = qv(z) + q′v(z) + q′′v (x, t) rapport de mélange en vapeur d’eau

Les termes () décrivent un état de référence de l’atmosphère en équilibre hy-
drostatique sec constant (c’est à dire dlnθ

dz
= cste). Les termes ()′ représentent

les différences par rapport à l’environnement hydrostatique humide et enfin les
termes ()′′ sont des termes explicites qui évoluent en temps et en espace.

En supposant que le poids du nuage et de la pluie exercée sur l’air ne soit pas
négligeable on a les équations suivantes.

L’équation du mouvement s’écrit :

ρ.
d
−→
V

dt
= −2ρ

−→
Ω ∧

−→
V − ρ

−→
∇
p′′

ρ
+
−→
k ρg

(
θ′′

θ
+ εq′′v − qc − qr

)
+
∂−→τij
∂xj

(1.49)

avec qV , qC , qR les rapports de mélange en vapeur d’eau, eau nuageuse et eau
de pluie.
ε = Rv

Rd
− 1 et Rv, Rd constantes des gaz pour l’air sec et humide.

τij est le tenseur des contraintes décrivant les processus turbulents sous-maille.
On a τij = ρKmDij avec Dij = ∂ui

∂xj
+

∂uj

∂xi
− 2

3
δij

∂uk

∂xk
avec δij le tenseur de Kronecker

et
−→
V (ui, uj, uk).

Le coefficient de turbulence est défini par :



40 Le modèle de nuage chaud à microphysique détaillée DESCAM-3D

Km = c∆2

√
2
def avec def 2 =

∑
i

∑
j D

2
ij , ∆ = (∆x.∆y.∆Z)1/3 est la longueur

d’échelle turbulente caractéristique et c une constante.

L’équation de continuité anélastique est donnée par :

∂

∂xi

ρui = 0 (1.50)

Enfin la conservation de l’énergie et de la vapeur d’eau mènent aux
équations pour la température potentielle et le rapport de mélange en vapeur
d’eau :

∂

∂t
ρθ +

∂

∂xj

(ρuj.θ) =
Lθ

Cpθ

δM

δt
+

∂

∂xj

(ρKm
∂θ

∂xj

) (1.51)

∂

∂t
ρqv +

∂

∂xj

(ρuj.qv) = −
δM

δt
+

∂

∂xj

(ρKm
∂qv
∂xj

) (1.52)

Ici δM
δt

est la masse de vapeur d’eau (M = ρqv) qui condense (ou d’eau li-
quide (M = ρqL) qui évapore) par unité de temps et L est la chaleur latente
d’évaporation.



Chapitre 2

Etudes préliminaires à l’aide de
DESCAM-0D et DESCAM-2D

Afin de déterminer quelles modifications du modèle à microphysique détaillée
DESCAM pourront être prises en compte pour permettre son utilisation dans un
cadre tridimensionnel, des études sur le cadre 0D (modèle parcelle d’air) et 2D
sont effectuées.

L’aspect dynamique du modèle parcelle d’air est décrit par Flossmann et
al. (1985) tandis que le modèle microphysique utilisé ici pour DESCAM-2D est
présenté par Flossmann (1987) et Flossmann et al. (1985, 1987). Dans tout ce
chapitre, les quatre variables microphysiques pronostiques sont encore utilisées
dans le modèle (Equations 1.2 à 1.5). Dans un premier temps, quelques tests de
fonctionnement à l’aide de DESCAM-0D sont réalisés pour mettre en évidence les
processus microphysiques liés à la formation des gouttes. Ensuite, des modifica-
tions du nombre de classes des hydrométéores ainsi que des schémas numériques
seront introduits et comparés avec les résultats du modèle initial afin de valider
ces changements dans le cadre parcelle d’air et bidimensionnel.

Enfin, deux simulations (nuage observé pendant la campagne GATE (1974)
et nuage convectif au dessus du relief des Cévennes) dans le cadre bidimensionnel
avec la prise en compte des modifications de DESCAM-2D sont présentées et
analysées en fin de chapitre.

41
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2.1 Résultats avec le modèle de nuage en parcelle

d’air : DESCAM-0D

2.1.1 Mise en évidence des processus microphysiques : quelques
tests de fonctionnement

Dans le but de mieux comprendre les différents processus microphysiques mis
en jeu lors de la formation de gouttelettes nuageuses, plusieurs simulations dans
un cadre 0D (i.e. sur le modèle parcelle d’air) ont été réalisées. On regardera ainsi
lors de ces simulations, l’influence sur les différentes variables pronostiques du
modèle (fd et gAPd) de la nature des aérosols (maritimes ou continentaux), de la
collision coalescence (activée ou non) et de la prise en compte ou pas du processus
dynamique d’entrainement lors de l’ascension de la parcelle d’air. Les équations
dynamiques et thermodynamiques sont décrites dans Gérémy (1999).

Initialement, la parcelle d’air est supposée être une bulle d’air de rayon R0 =
350 m. Elle est lancée à une altitude initiale z0 = 1000 m correspondant à la base
du nuage. Elle monte ensuite verticalement dans l’atmosphère qui est décrite
par le sondage de Lee et al. (1980). La vitesse initiale d’ascension est fixée à
U0 = 1m/s, valeur typique pour un nuage convectif. L’humidité relative au sein
de la parcelle est supposée égale àHR0 = 99%. La densité des particules d’aérosols
secs est supposée égale à ρN = 2g/cm3. On choisit un pas de temps de 2s et on
simule l’évolution d’une parcelle d’air, assimilée dans ce cas à un nuage convectif,
pendant 30 minutes.

Les spectres initiaux (maritime ou continental (Jaenicke (1988)) sont présen-
tés en figure 2.1, et l’ensemble des résultats pour ces tests de fonctionnement sont
présentés sur les figures 2.2 à 2.5.

A partir du moment où le nuage se forme sur un spectre initial de particules
d’aérosol, il commence à évoluer. Les gouttelettes qui se forment initialement
continuent de grossir par diffusion de vapeur d’eau. Mais la croissance des gout-
telettes par ce seul mécanisme n’est pas suffisante pour conduire à la formation
de gouttes de pluie dans le nuage. Les seuls mécanismes capables d’expliquer la
production de pluie dans les nuages convectifs chauds sont les processus de col-
lision et coalescence entre les gouttelettes (Pruppacher et Klett, 1997). On voit
bien ce résultat en comparant les figures 2.2 et 2.3. Figure 2.2 sont présentés les
spectres issus de la simulation avec les aérosols de type maritime et le schéma de
collision-coalescence de Berry-Reinhardt et en figure 2.3 ceux issus de la simula-
tion avec des aérosols de type maritime mais sans schéma de collision-coalescence.
Nous constatons que la condensation seule de vapeur d’eau (figure 2.3) produit un
déplacement du spectre de gouttelettes, en augmentant leur taille, mais ce pro-
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Fig. 2.1 – Spectres initiaux de particules d’aérosols secs d’origine maritime et
continentale pour les simulations avec le modèle DESCAM-0D dans le cadre par-
celle d’air

cessus est insuffisant pour générer des gouttes de précipitation comme en figure
2.2.

Figure 2.4 sont présentés les spectres issus de la simulation avec des aéro-
sols de type continentaux. La comparaison des figures 2.2 et 2.4 montre qu’en
présence d’aérosols de type continental, de concentration plus importante et de
rayon moyen plus petit (figure 2.1), le déplacement du spectre des gouttelettes se
fait beaucoup plus lentement et de façon beaucoup moins prononcée. Ceci est dû
au processus d’autoconversion, à l’origine de la formation des premières gouttes
de pluie. Pour de fortes concentrations en aérosols, l’humidité relative ambiante
doit être partagée entre tous les aérosols. Au final, chaque particule recevra donc
moins de vapeur d’eau que pour des concentrations plus faibles et donc grossira
moins vite.

De même, la prise en compte du processus dynamique d’entrainement lors
de l’ascension de la parcelle d’air ralentit le déplacement des spectres vers les
plus grandes tailles comme on le voit en figure 2.5 où sont présentés les spectres
issus de la simulation avec des aérosols de type maritimes avec la prise en compte
du processus dynamique d’entrainement. La prise en compte de l’entrainement
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permet l’arrivée de nouveaux aérosols interstitiels provenant de l’air non nuageux
extérieur à la parcelle. Ainsi, la croissance des particules par diffusion de vapeur
d’eau est freinée et retarde donc la croissance des spectres.
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Fig. 2.2 – Spectres issus d’une simulation avec des aérosols de type maritime et
le schéma de collision-coalescence de Berry-Reinhardt

2.1.2 Etude préalable avec DESCAM-0D pour le choix de
la résolution et des schémas numériques

Afin de permettre le développement et l’utilisation du modèle à microphysique
détaillé DESCAM dans sa version tridimensionnelle, il est nécessaire de le modi-
fier afin de le rendre moins "coûteux" en temps de calcul. Deux possibilités sont ici
présentées. Dans un premier temps, le schéma numérique de collision-coalescence
des gouttes de Bott (1998), plus rapide en temps de calcul, est implémenté dans
le modèle et remplace celui de Berry-Reinhardt (1974). Dans un second temps,
la réduction de la résolution des spectres des variables microphysiques (i.e. la
réduction du nombre de classes pour la discrétisation des distributions) est aussi
envisagée. Pour chacune des ces modifications, des tests de validation sont ef-
fectués à l’aide du modèle DESCAM-0D dans le cadre de la parcelle d’air. Les
conditions initiales de simulation sont les mêmes que celles décrites dans la section
précédente avec un spectre initial de particules d’aérosol de type maritime.
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Fig. 2.3 – Spectres issus d’une simulation avec des aérosols de type maritime sans
collision-coalescence

2.1.2.1 Comparaison collision-coalescence Bott/Berry-Reinhardt

On a vu dans la section précédente que le processus de collision-coalescence
des gouttes est un processus incontournable pour pouvoir faire croître davantage
la taille des gouttelettes. Ce processus est décrit analytiquement par l’équation
stochastique de collection. Cette équation est non linéaire et plusieurs méthodes
numériques ont été employées pour la résoudre dans le cadre de la coalescence.

Une des solutions les plus utilisées dans les modèles de microphysique, actuel-
lement, est celle développée par Berry et Reinhardt (1974). Dans cette approche,
l’équation stochastique de collection (ESC) est résolue à des points discrets du
spectre des gouttes. Si nécessaire, des polynômes Lagrangiens d’ordre élevé sont
utilisés pour interpoler le spectre des gouttes en quelques points intermédiaires.
Tel qu’il est construit, le schéma de Berry et Reinhardt ne conserve pas correcte-
ment la masse d’eau pour de faibles discrétisations des distributions et est surtout
très lourd en temps de calcul. Ce sont deux désavantages majeurs à l’implémenta-
tion de ce schéma dans un modèle dynamique de nuage à microphysique détaillée.

C’est pour éviter ces désavantages que Bott (1998) propose une nouvelle mé-
thode de flux pour résoudre numériquement l’ESC. Cette méthode conserve mieux
la masse et est très efficace en temps de calcul. Ce schéma est détaillé en Annexe
B.
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Fig. 2.4 – Spectres issus d’une simulation avec des aérosols de type continental

Le schéma de collision-coalescence des gouttes de Bott a donc été implémenté
dans le modèle DESCAM-0D et on compare en figures 2.2 et 2.6 les spectres
des différentes variables pronostiques (fd et gAPd) trouvés avec les deux différents
schémas. On note une bonne correspondance avec cependant un léger retard pour
les spectres issus du schéma de Bott. Alors que le maximum du spectre des
gouttes de pluie est avancé jusqu’à environ 1 mm après 1500 s d’intégration en
appliquant le schéma de Berry-Reinhardt (figure 2.2 gauche), celui pour le schéma
de Bott (figure 2.6 gauche) n’atteint que 0,7 mm. Cet effet est aussi visible pour la
redistribution de la masse des particules d’aérosol dans les gouttes gAPd, présentée
en figures 2.2 et 2.6 b).

2.1.2.2 Réduction du nombre de variables : modification de la réso-
lution des distributions

Afin de réduire le temps de calcul dans le modèle tridimensionnel, une des
solutions choisie préalablement est la réduction du nombre de variables, c’est
à dire la réduction du nombre de classes des hydrométéores. La discrétisation
des spectres dimensionnels de gouttelettes et de particules d’aérosol est réalisée
comme décrite ci après.
Lors de l’utilisation de DESCAM-0D ou de DESCAM-2D, les spectres des goutte-
lettes et des particules d’aérosols sont dans nos simulations de référence discrétisés
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Fig. 2.5 – Spectres issus d’une simulation avec des aérosols de type maritime avec
entrainement
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Fig. 2.6 – Spectres issus d’une simulation avec des aérosols de type maritime et
le schéma de collision-coalescence de Bott
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respectivement en 57 et 81 catégories. La discrétisation, d’une façon générale, se
fait en mode logarithmique d’après Berry et Reinhardt (1974), selon laquelle la
maille de la grille est constante et la masse est doublée toutes les JRS catégories,
où JRS est appelé le paramètre de résolution (voir figure 1.2). Dans les cas de
simulation de référence, JRS est choisi à 2, donc la masse est doublée toute les 2
classes.
Le rayon de la catégorie j des gouttes est donné par :

a(j) = a(1)2
j−1

3∗JRS = a(1)2
j−1

6 (2.1)

où a(1) = 4µm est le rayon minimal du spectre de gouttelettes.

Le spectre d’aérosols est discrétisé de la même façon, avec KRS le paramètre
de résolution pour la discrétisation des spectres d’aérosols. De même, dans le
cadre de la parcelle d’air et dans les cas d’étude de référence avec une dynamique
bidimensionnelle, on a choisi KRS à 2.
Ainsi, le rayon de la classe k du spectre d’aérosols est donné par :

r(k) = r(1)2
k−1

3∗KRS = r(1)2
k−1

6 (2.2)

où r(1) ' 10−3µm.

Lorsque JRS et KRS sont choisis identiques (par exemple ici KRS=JRS=2),
la largeur des catégories de gouttelettes et de particules d’aérosols est la même :

∆lna = ∆lnr =
ln2

6
(2.3)

Afin de réduire le temps de calcul du modèle tridimensionnel, on décide aussi
alors de réduire le nombre de variables microphysiques à traiter. Pour cela on
réduit le paramètre de résolution JRS et on considère dorénavant une discrétisa-
tion en 30 classes pour les aérosols interstitiels et 30 classes pour les gouttes avec
des paramètres de résolution JRS = KRS = 1 au lieu de respectivement 81 et
57 et JRS = KRS = 2 dans les cas de référence. Ainsi, pour ce cas d’étude, le
spectre d’aérosols considère des rayons entre 0.004922 µm et 4 µm et le spectre
des gouttelettes entre 4 µm et 3251 µm.

Ceci a aussi pour effet de réduire la résolution des spectres, voilà pourquoi
cette étude a été menée. Nous voulons être sûr que cette réduction du nombre de
classes des hydrométéores ne modifiera pas trop les spectres simulés et que ces
derniers seront encore utilisables pour servir comme référence pour les modèles
de type "bulk".
Nous pourrons alors, selon le cas d’étude et la gamme de rayons de gouttelettes
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à considérer, choisir de prendre un JRS=1 pour une gamme de rayons plus large
mais une discrétisation plus faible (nuage avec présence de gouttes précipitantes
i.e. vers les rayons de grandes tailles) ou un JRS = 2 pour un gamme de rayons
restreinte mais bien discrétisée (par exemple pour l’étude d’un nuage non préci-
pitant). On compare ici l’ensemble de nos résultats avec les résultats du modèle
initial, dit de référence, DESCAM-0D contenant les schémas numériques de Berry-
Reinhardt (collision-coalescence) et de Smolarkievicz (croissance par advection)
et avec JRS = 2.

La figure 2.7 a) présente les spectres simulés avec DESCAM-0D et JRS =
1 (trait plein) ainsi que les spectres simulés avec le modèle de référence avec
JRS = 2 (traits en pointillés). On remarque, comme cela était attendu, que la
diminution du nombre de classes d’hydrométéores détériore l’allure générale des
spectres dimensionnels qui sont donc modifiés. Le déclenchement de la pluie est
plus rapide, ce qui est un effet connu pour le schéma de Berry et Reinhardt lorsque
la résolution des spectres est trop faible.

Ensuite, on modifie le schéma numérique de collision-coalescence (Bott (1998).
En figure 2.7 b) sont présentées les distributions dimensionnelles de gouttes is-
sues de la simulation avec JRS = 1 et le schéma de collision-coalescence de Bott
(traits pleins). Malgré la réduction de la résolution, les spectres de pluie sont bien
retrouvés.
Enfin, on remplace également le schéma d’advection pour le traitement de la
condensation/évaporation des gouttelettes de Smolarkievicz (1984) par celui de
Bott (1988). En figure 2.7 c), est présentée la simulation comprenant toutes les
modifications prévues pour le modèle tridimensionnel (JRS=1 avec une discrétisa-
tion en 30 classes pour chacune des variables microphysiques, schéma d’advection
de Bott et schéma de collision-coalescence de Bott) et on compare à nouveau avec
la simulation de référence. Cette fois-ci, l’allure générale des spectres est mieux
respectée. On constate cependant un léger retard dans la croissance des gouttes.
Cet effet provient du schéma de Smolarkievicz qui, étant un schéma d’ordre 2,
surestime un peu la croissance des gouttes par rapport à celui de Bott qui est
d’ordre 4.

Même si des différences sont évidemment présentes du fait de la perte de
précision, la réduction du nombre de classes combinée aux nouveaux schémas
numériques testés permet une description assez fiable pendant une intégration
de longue durée. On pourra donc envisager cette méthode (réduction du nombre
de variables et amélioration des schémas numériques) lors du développement du
modèle tridimensionnel de microphysique détaillée.
Une validation de ces modifications dans le cadre dynamique bidimensionnel, avec
DESCAM-2D, est présentée dans la section suivante.
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Fig. 2.7 – Comparaison de la fonction de distribution spectrale du nombre de
gouttelettes en fonction du temps, du paramètre de résolution JRS et des schémas
numériques envisagés (simulations de référence avec JRS=2 en pointillés)
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2.2 Résultats de DESCAM-2D

Dans cette section, des résultats issus du modèle DESCAM-2D dans le cadre
dynamique bidimensionnel sont présentés. Dans un premier temps, des tests sont
effectués sur la campagne GATE (1974) étudiée par Flossmann(1990) afin de va-
lider, comme cela a été fait dans le cadre dynamique de la parcelle d’air avec
DESCAM-0D, les modifications qui seront prises en compte pour le développe-
ment de DESCAM-3D (modifications des schémas numériques).

Ensuite, ce modèle de nuage modifié sera utilisé pour un cas de simulation.
La prise en compte d’un relief et de coordonnées verticales non équidistantes est
introduite dans le modèle DESCAM-2D. Alors, une simulation idéalisée sur le
relief des Cévennes est analysée afin de valider cette prise en compte et aussi de
comprendre l’impact de la concentration initiale en aérosol sur les spectres de
gouttelettes nuageuses et de gouttes de pluie.

2.2.1 La campagne GATE (1974)

2.2.1.1 Initialisation du modèle

Afin d’étudier l’impact du changement des schémas numériques sur les résul-
tats du modèle bidimensionnel, on essaie de retrouver les résultats de la campagne
GATE (1974) de Flossmann (1990). On se place dans les mêmes conditions d’ini-
tialisation (même profil vertical initial, même distribution d’aérosols maritimes
secs initiaux, même déclenchement de la convection). En effet, le modèle dyna-
mique a été initialisé avec le sondage vertical du 18 Septembre 1974 issu de la
campagne GATE à 12GMT. Un vent de sud est imposé en dessous de 2km et
au dessus de 6km d’altitude et un vent de nord est imposé entre ces altitudes.
Le spectre initial de particules d’aérosol est supposé être de type maritime et est
décrit comme la superposition de trois distributions lognormales comme proposé
par Jaenicke (1988). Dans le but de simplifier les calculs, la densité des AP est
choisie à ρAP = 2g/cm3. Le modèle couvre un domaine de 20 km sur 10 km d’al-
titude. La discrétisation spatiale est de ∆z = 200m et ∆x = 400m et le domaine
de simulation comporte donc 52 par 52 points de grille. Le pas de temps est choisi
à ∆t = 5s.

Pour l’ensemble des simulations qui suivent, les résultats sont très semblables
(voir figures 2.8 à 2.10). Ce qui nous importait également ici était de comparer
les temps de calcul en vue d’un choix raisonnable des méthodes numériques pour
la conception du modèle tridimensionnel.
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2.2.1.2 Comparaison des schémas numériques de collision coalescence
de Bott et Berry-Reinhardt

Figure 2.8 sont présentés les rapports de mélange en eau totale à différents
instants de simulation issus des simulations réalisées avec le schéma d’advection
de Smolarkievicz et le schéma de collision-coalescence de Berry et Reinhardt.
Comme décrit dans Flossmann (1990), les flux de chaleur latente et sensible
forcent l’air à s’élever et après environ 30 minutes de simulation un nuage s’est
formé à y = 11km et atteint une altitude d’environ 3km. Pendant la simula-
tion, le nuage se déplace légèrement horizontalement jusqu’à environ x = 15km
au bout de 48 minutes de simulation. On peut voir sur la figure 2.8 qu’avec le
temps, la principale cellule nuageuse grandit. Les petites gouttelettes ont grandi
par condensation vers de plus grandes tailles et qu’enfin, le processus de collision-
coalescence permet la formation de plus grandes gouttes qui commence à tomber
vers le sol comme le montre la figure 2.8 à t=48 minutes. A cet instant de préci-
pitations maximales, la pluie a atteint le sol. Ceci est en accord avec Flossmann
(1990). Le schéma de collision-coalescence des gouttes de Bott (1998) a alors été
introduit dans le modèle DESCAM-2D. Les résultats des simulations sont présen-
tés en figure 2.9. Comme pour les simulations dans le cadre de la parcelle d’air, on
note un assez bon accord avec la simulation de référence. Il existe cependant des
différences notables. En effet, les figures 2.8 et 2.9 à t=48 min représentent les ins-
tants de plus fort taux de précipitations. On remarque en figure 2.9 qu’il y a moins
de pluie qui atteint la surface. Ceci est dû aux spectres de pluie qui n’atteignent
pas les grandes tailles de gouttelettes. En effet, comme on l’a vu avec les simu-
lations issus de DESCAM-0D en figure 2.7 b), le schéma de collision-coalescence
de Bott induit un léger retard dans la formation des gouttes de pluie. Ainsi, ces
dernières restent plus petites. A cause des processus de mélange avec l’air non
nuageux, ces gouttelettes évaporent donc plus facilement et ne peuvent atteindre
de grandes tailles qui leur permettraient d’atteindre la surface. Les gouttes de
pluie, trop petites, restent donc en altitude (figure 2.9).

Au niveau du temps de calcul, on s’aperçoit, contrairement à ce que l’on
s’attendait, que le schéma de Bott n’est pas réellement beaucoup plus rapide que le
schéma de Berry-Reinhardt. On peut penser que dans notre cas, le traitement des
AP dans les gouttes, qui nécessite aussi un traitement particulier avec le schéma
de Bott, augmente le temps de calcul (c’est comme si on appliquait deux fois le
schéma de Bott alors que dans le traitement avec le schéma de Berry-Reinhardt
le traitement des AP dans les gouttes se fait différemment). Cependant, comme
on l’a expliqué, le schéma de Bott, contrairement à celui de Berry et Reinhardt
conserve mieux la masse, ce qui n’est pas négligeable pour développer un modèle
de nuage à microphysique détaillée. C’est pourquoi ce schéma sera quand même
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choisi pour le modèle tridimensionnel.
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Fig. 2.8 – Rapport de mélange en eau totale (g/kg) à différents instants de la
simulation pour le schéma de collision-coalescence de Berry-Reinhardt, le schéma
d’advection de Smolarkievicz.
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Fig. 2.9 – Rapport de mélange en eau totale (g/kg) à différents instants de la
simulation pour le schéma de collision-coalescence de Bott, le schéma d’advection
de Smolarkievicz.

2.2.1.3 Comparaison des schémas numériques d’advection pour le trai-
tement de la croissance des gouttes de Bott et Smolarkievicz

De même, on compare alors, avec le schéma de collision-coalescence de Berry-
Reinhardt, la modification du schéma numérique pour résoudre l’équation de
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croissance des gouttes sur le champ nuageux à différents instants de simulation.
Les résultats des simulations issus avec le nouveau schéma d’advection sont pré-
sentés en figure 2.10. Dans ce cas, on voit au bout de 50 minutes de simulation
que le nuage formé n’a pas encore atteint le sol et qu’il n’y a pas encore de pluie. Il
faut attendre 51 min (figure 2.10 droite) pour que les gouttes de pluie atteignent
le sol. Cet instant correspond également à l’instant de plus fort flux de préci-
pitations à la surface. Le schéma de croissance par condensation de Bott induit
donc un retard dans la formation des gouttes de pluie par rapport au schéma
de Smolarkievicz. Comme on l’a vu pour les simulations issus de DESCAM-0D
(figure 2.7), le schéma de Smolarkievicz, d’ordre 2, surestime un peu la croissance
des gouttelettes. Le schéma de croissance par condensation de Bott, d’ordre 4, ne
permet pas la formation rapide de gouttes dont le rayon se situe entre 20 et 30
µm. Ainsi, comme la croissance est retardée, le déclenchement du processus de
collision-coalescence est freiné et ne permet pas la formation de grandes gouttes
de pluie.

Au niveau des temps de calcul, on s’aperçoit ici que les procédures consacrées
au traitement de l’advection selon Bott sont bien plus rapides que celles de Smo-
larkievicz. De plus, comme expliqué en Annexe C, ce schéma est plus précis que
celui de Smolarkievicz. On préfèrera donc le schéma d’advection de Bott pour la
conception du modèle 3D.
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Fig. 2.10 – Rapport de mélange en eau totale (g/kg) à différents instants de la
simulation pour le schéma d’advection de Bott, le schéma de collision-coalescence
de Berry et Reinhardt.

Dans le but de valider les modifications qui seront effectuées dans le cadre tri-
dimensionnel, des simulations avec DESCAM-2D ont été réalisées dans le cadre de
la campagne GATE (1974). En vue d’une amélioration des schémas numériques,
les schémas de croissance par advection de Bott et par collision-coalescence de
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Bott ont été implémentés dans le modèle et montrent un bon accord avec les résul-
tats issus de la simulation de référence. Ces simulations montrent également que le
traitement numérique de la solution de l’équation de croissance par condensation
des gouttelettes est plus important que celui de la collision-coalescence puisqu’il
détermine dans quelles mesures le processus de collision-coalescence de gouttes
pourra ou non entrer en jeu.

Dans l’optique du développement du modèle de nuage chaud à microphysique
détaillée DESCAM-3D, nous pourrons ainsi, aux vues des conclusions des études
menées à l’aide du modèle DESCAM dans le cadre dynamique de la parcelle d’air
et dans le cadre dynamique bidimensionnel, procéder à ces changements. Ainsi,
le schéma numérique de croissance par advection de Smolarkievicz (1984) sera
remplacé par le schéma de Bott (1988) et celui de croissance des gouttelettes par
collision et coalescence de Berry et Reinhardt (1974) remplacé par celui de Bott
(1998). De la même façon, afin de réduire le nombre de variables du modèle et
ainsi de diminuer le temps de calcul, le paramètre de résolution JRS pourra être
modifié. Comme expliqué précédemment, nous pourrons, selon le cas d’étude et
la gamme de rayons de gouttelettes à considérer, choisir de prendre un JRS=1
pour une gamme de rayons plus large mais une discrétisation plus faible (nuage
avec présence de gouttes précipitantes i.e. vers les rayons de grandes tailles) ou un
JRS=2 pour un gamme de rayons restreinte mais bien discrétisée (par exemple
pour l’étude d’un nuage non précipitant).

2.2.2 Cas idéal : Simulation 2D d’un nuage convectif chaud
au dessus du relief des Cévennes

Dans un premier temps, le modèle de nuage DESCAM-2D a été adapté afin
qu’il puisse prendre en compte un relief donné et des coordonnées verticales non
équidistantes. Ces modifications du code source ayant été faites, une évaluation
dans le cadre du relief des Cévennes est réalisée, en même temps qu’une étude de
sensibilité sur la concentration initiale de particules d’aérosol dans l’atmosphère.

D’une façon générale, il existe une très forte corrélation entre la répartition
des massifs montagneux et celle des précipitations. Le relief exerce un rôle impor-
tant sur la distribution spatiale et l’intensité de la pluie. En effet, les montagnes
imposent des déplacements verticaux qui entraînent alors des successions de mou-
vements ascendants et descendants. Si l’air est suffisamment humide, l’ascension
forcée de la masse d’air entraîne la formation des nuages voire des précipitations.
Dans cette étude, les conditions de flux atmosphériques sont idéalisées. Ainsi,
la production de pluie se fait uniquement par soulèvement orographique. Pour
cette étude, le relief des Cévennes est choisi pour des raisons météorologiques et
hydrologiques. Cette région correspond d’un point de vue climatique à une zone
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où la pluviométrie est très importante. En automne, la région des Cévennes est
fréquemment exposée à des remontées d’air méditerranéen chaud et humide et
subit des épisodes de précipitations intenses pouvant occasionner des inondations.
Le risque hydrologique associé à ces pluies cévenoles est donc très important.

Afin de mieux comprendre les mécanismes microphysiques existants et afin de
comparer les résultats obtenus avec des schémas de microphysique de type "bulk"
(par exemple dans Leporini, 2001), des simulations sont réalisées sur le relief des
Cévennes dans un cadre dynamique, dans un premier temps, bidimensionnel.

2.2.2.1 Conditions initiales

Comme les épisodes de précipitations dans cette région sont souvent dus à
des remontées d’air chaud et humide provenant de la Mer Méditerranée, on peut
supposer que les particules d’aérosols présentes sont de type maritimes. Ainsi, on
choisit d’initialiser les aérosols secs avec la distribution de Hoppel et al. (1990)
dont on fera varier les concentrations de chaque mode (figure 2.11) en doublant
puis triplant les concentrations initiales afin de voir l’impact de cette augmenta-
tion sur l’évolution du nuage et des précipitations comme cela a été réalisé par
Leporini (2001). Les champs dynamiques sont initialisés idéalement comme dans
Leporini (2001) : vent horizontal monodirectionnel de 15 m/s venant du sud et
une humidité relative fixée initialement à 80% sur toute l’épaisseur de la couche
atmosphérique (pour une illustration des profils verticaux, on pourra voir la figure
3.3 du chapitre suivant dans lequel les conditions de simulation sont semblables
mais élargies à un cadre tridimensionnel).
Les caractéristiques numériques du modèle pour ces simulations sont présentées
dans le tableau 3.1.

∆t ∆x ∆z NX NZ
5 s 1 km 100 m 130 points 50 points

Tab. 2.1 – Caractéristiques numériques bidimensionnelles des simulations sur les
Cévennes

Le paramètre de résolution est fixé à JRS=2. Ainsi, les distributions de parti-
cules d’aérosols sont discrétisées en 81 classes et celles des gouttes en 57 classes.
Le rayon minimum des gouttelettes dans cette gamme de rayons est choisi à
rmin = 4µm.

2.2.2.2 Résultats

La figure 2.12 représente le rapport de mélange en eau nuageuse au bout
d’une heure de simulation. Des cellules nuageuses convectives se forment sur les
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Fig. 2.11 – Spectres dimensionnels d’aérosols secs de Hoppel et al. (1990) (va-
riation de la concentration) pour l’initialisation de la simulation idéale sur les
Cévennes.

contreforts du relief jusqu’à une altitude d’environ 8km mais les maxima ne sont
pas très forts pour une simulation de précipitations intenses sur le relief des
Cévennes. Néanmoins, l’introduction de la prise en compte du relief dans le modèle
DESCAM-2D permet de simuler correctement des nuages de type orographique.

Pour permettre l’analyse des spectres des gouttelettes, nous moyennons les
spectres à un niveau vertical donné en chaque point de grille où il y a présence
de nuage (LWC > 0.1 g/m3). La figure 2.13 représente ainsi les spectres dimen-
sionnels de gouttelettes moyennés à une altitude d’environ 2,8 km pour les trois
différentes concentrations initiales en aérosols (simple, double et triple) et pour
deux instants de simulations (60 min et 75 min).

A 60 min d’intégration, quelque soit la simulation, le spectre s’élargit, ce qui
montre qu’à cet instant, le processus de collision et coalescence devient efficace et
commence à former des gouttes de tailles plus grandes. Cependant, des différences
dans les distributions dimensionnelles de gouttes apparaissent en fonction de la
concentration initiale en particules. On remarque qu’au plus la concentration en
AP est importante, au plus le processus de collision et coalescence est ralenti. Cet
effet est bien visible en figure 2.13 pour les courbes à t=60 min où on remarque
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Fig. 2.12 – Coupe horizontale du rapport de mélange en eau nuageuse (g/kg) pour
la simulation idéale sur les Cévennes à t=60 min de simulation.

que moins de gouttes de grandes tailles sont formées au fur et à mesure que la
concentration en AP augmente. On voit également pour les plus petits rayons
(gouttelettes nuageuses) que l’augmentation de cette concentration induit des
gouttelettes nuageuses plus petites et plus nombreuses. En effet, la formation de
gouttelettes nuageuses autour de 20 à 30 µm, responsables du déclenchement du
processus de collision-coalescence, n’est bien visible que pour la simulation issue
d’une concentration simple en particules d’aérosols.

A 75 minutes de simulation (figure 2.13, courbes en pointillés), on observe
la présence de gouttes précipitantes. C’est l’instant de plus fort flux de précipi-
tations. Ces précipitations semblent être d’une durée assez courte puisque après
environ 90 minutes de simulation les précipitations cessent. A 75 min d’intégra-
tion, pour les gouttes entre 30 et 300 µm, on remarque que l’augmentation de la
concentration en AP produit moins de gouttes précipitantes, à cause du retard
dans le déclenchement du processus de collision-coalescence. Cependant, pour les
gouttes simulées de rayon supérieur à 300 µm, cette observation n’est plus valide.
On peut supposer qu’à cause du retard initié quelques minutes avant, les évolu-
tions des précipitations pour les différents cas sont différentes. Ainsi, par exemple,
la simulation issue avec une concentration simple en AP est plus avancée que les
deux autres. On peut donc supposer que les grandes gouttes précipitantes, moins
nombreuses pour cette simulation à t = 75 minutes en figure 2.13 ont déjà dû
précipiter.
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Fig. 2.13 – Spectres dimensionnels de gouttelettes pour les différentes concen-
trations initiales en particules d’aérosol secs (couleurs), au bout de 60 minutes
d’intégration (traits pleins) et de 75 minutes d’intégration (pointillés) pour la
simulation idéalisée bidimensionnelle sur les Cévennes.

Bien que les résultats du modèle DESCAM-2D pour les simulations sur le
relief des Cévennes soient très satisfaisants, il est nécessaire d’avoir des simula-
tions tridimensionnelles pour avoir une meilleur représentation et caractérisation
physique des précipitations convectives. Les champs bidimensionnels (comme pré-
sentés en figure 2.12) ne peuvent pas s’y substituer car une hétérogénéité, dans la
troisième direction manquante, existe et joue un rôle important dans la formation
et l’évolution dynamique des nuages convectifs. En effet, Stevens et al. (1998) ont
montré que "le couplage de modèle parcelle d’air (0D) et bidimensionnel (2D)
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avec des représentations détaillées des spectres de gouttes" induit des problèmes
dynamiques et ainsi, des résultats pouvant être biaisés sur la structure microphy-
sique de nuages simulés. D’où l’intérêt, une nouvelle fois montré ici, de développer
un modèle de nuage chaud tridimensionnel à microphysique détaillée, bien que
les résultats de DESCAM en 0D et en 2D soient très satisfaisants et répondent
déjà amplement à certains types d’études et de problèmes. Le chapitre suivant est
dédié à l’étude de simulations idéalisées (semblables à celles présentées dans ce
chapitre dans un cadre bidimensionnel) de nuages convectifs au dessus du relief
des Cévennes dans un cadre tridimensionnel.

2.2.3 Conclusions

Dans ce chapitre, le modèle de nuage chaud à microphysique détaillée DES-
CAM a été utilisé dans le cadre de la parcelle d’air et dans le cadre dynamique
bidimensionnel. Des modifications liées à l’amélioration des schémas numériques
de croissance des gouttelettes par advection et par collision coalescence sont intro-
duits dans le modèle et sont testés avec ces deux versions du modèle DESCAM.
Les résultats montrent un bon accord avec les simulations de référence. De même,
des tests de validation liés à la réduction du nombre de variables qui sera faite
lors du développement du modèle tridimensionnel ont été réalisés et sont cohé-
rents avec les résultats de référence. L’ensemble de ces modifications sera donc
envisagé pour DESCAM-3D. Enfin, le modèle DESCAM-2D a été complété afin
de pouvoir prendre en compte un relief. Afin de valider cette modification, une
simulation bidimensionnelle d’un nuage convectif au dessus du relief des Cévennes
en France a été réalisée. Les résultats de cette simulation, ainsi que ceux issus du
test de sensibilité au spectre initial en particules d’aérosol, sont satisfaisants. Ce-
pendant, ces simulations montrent également l’intérêt de développer un modèle
de nuage chaud à microphysique détaillée dans un cadre tridimensionnel pour
une meilleure représentativité et caractérisation de la dynamique et de la micro-
physique des nuages. Ce modèle, DESCAM-3D, et les résultats qui en sont issus,
sont présentés dans les deux chapitres suivants.



Chapitre 3

Simulations idéalisées de nuages
convectifs chauds à l’aide de
DESCAM-3D

3.1 Introduction

Le modèle de nuage chaud à microphysique détaillée dans sa version tridi-
mensionnelle a été développé avec les modifications présentées dans le chapitre
précédent. Ce modèle a ensuite été couplé au modèle dynamique tridimensionnel
méso échelle de Clark. Ce travail de couplage et d’implémentation, qui ne peut
être présenté dans ce manuscrit, a également représenté un temps de travail im-
portant dans cette thèse.

Dans ce chapitre, ce modèle tridimensionnel est utilisé afin de simuler des
nuages chauds de type convectif qui se forment au dessus du relief des Cévennes
en France. Comme on l’a dit précédemment, cette région correspond d’un point
de vue climatique à une zone où la pluviométrie est très importante. En automne,
la région des Cévennes est souvent exposée à des remontées d’air chaud et humide
d’air méditerranéen et subit des épisodes de précipitations intenses pouvant occa-
sionner des inondations. Si l’impact des caractéristiques des particules d’aérosols
sur les précipitations n’est plus à prouver, les études de sensibilité tridimension-
nelles à l’aide d’un modèle à microphysique détaillée étaient difficiles à mener
compte tenu du nombre de variables et de processus à intégrer. Nous étudions ici
l’impact de la concentration en particules d’aérosol sur le taux de précipitation
et sur l’évolution des spectres dimensionnels de gouttes. Dans cette étude, les
conditions de flux atmosphériques sont idéalisées.

61
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3.2 Conditions initiales

Pour chacune des simulations qui suivront, les conditions de simulations nu-
mériques sont identiques. Elles sont présentées dans le tableau 3.1. Le relief des
Cévennes en France, ainsi que le domaine de simulation sont présentés en figure
3.1.

∆t ∆x ∆y NX NY NZ
3 s 1 km 1 km 100 points 100 points 50 points

Tab. 3.1 – Caractéristiques numériques des simulations idéales sur les Cévennes
avec le modèle tridimensionnel.
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Fig. 3.1 – Carte topographique du relief des Cévennes en France (figure de
gauche) et domaine tridimensionnel utilisé pour les simulations idéalisées (figure
de droite).

En ce qui concerne l’initialisation microphysique, on choisit comme spectres
initiaux de particules d’aérosols secs les spectres marin et pollué mesurés lors
de la campagne ACE-2 (26 Juin 1997 (propre) et 09 Juillet 1997 (pollué)). Ces
spectres sont présentés en figure 3.2.

La solubilité des aérosols est choisie à 1 et les distributions microphysiques
du modèle de nuage sont discrétisées comme indiqué dans le tableau 3.2. Afin
d’atteindre de plus grandes tailles de gouttes (puisqu’il y aura présence de gouttes
de pluie), le paramètre de résolution JRS est choisi à 1. On a vu dans le chapitre
2 que ce type de modification, qui correspond à une perte de précision dans
la discrétisation des spectres, entraînait des modifications dans l’évolution des
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Fig. 3.2 – Spectres initiaux de particules d’aérosols secs mesurés pendant la cam-
pagne ACE-2 pour le cas pollué du 09 Juillet (noir) et le cas marin propre du 26
Juin (gris clair).

spectres mais que les principales caractéristiques des simulations de référence
faites avec JRS = 2 étaient bien retrouvées.

Aérosols Gouttelettes
NAC Gamme de rayons JRS NRP Gamme de rayons
39 1nm −→ 6.35µm 1 39 1µm −→ 6.5mm

Tab. 3.2 – Caractéristiques microphysiques pour les simulations idéales sur les
Cévennes avec le modèle tridimensionnel. NAC et NRP sont respectivement le
nombre de classes de particules d’aérosol et de gouttelettes, JRS est le paramètre
de résolution.

Les conditions initiales atmosphériques sont celles déjà utilisées pour le cas
bidimensionnel et sont présentées en figure 3.3. Afin de mieux étudier l’impact
des particules d’aérosol sur la macrophysique et la microphysique du nuage, nous
nous sommes placés dans le cadre d’une atmosphère non réelle, idéalisée, corres-
pondant à des conditions météorologiques simplifiées présentes lors des remontées
d’air méditerranéen sur les contreforts du relief des Cévennes. La formation de
nuages et la sursaturation de l’air se feront par soulèvement orographique. Un
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flux de chaleur latente de 150 W/m2 et un flux de chaleur sensible de 50 W/m2

sont imposés à la surface. Afin de permettre la formation de nuages convectifs
à de hautes altitudes, le sommet du domaine simulé atteint environ 20 km. La
résolution des points selon l’axe vertical z est forte proche du sol et devient de
plus en plus faible au fur et à mesure que l’altitude augmente (coordonnées té-
lescopiques).

Fig. 3.3 – Emagramme pour la simulation idéalisée sur le relief des Cévennes
avec le modèle tridimensionnel.

3.3 Résultats

3.3.1 Etude du cas marin

Après 70 minutes d’intégration, un nuage se forme sur le relief des Cévennes.
Les figures 3.4 a) et b) présentent des coupes verticales du rapport de mélange
en eau nuageuse à différents instants de la simulation. On voit que le nuage
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convectif se forme sur les contreforts du relief des Cévennes pour atteindre une
altitude d’environ 9 km en fin de simulation. A cette altitude, bien souvent, des
cristaux de glace sont présents. Dans ce cas idéalisé, visant à comparer l’influence
de la concentration en particules d’aérosols sur les précipitations pour le cas de
nuages chauds, ces cristaux ne sont pas simulés par le modèle et donc non pris en
compte. Aussi, les simulations sont arrêtées au bout de 160 minutes d’intégration,
lorsque le manque des processus de la phase glace rend peu cohérent les résultats
pour les hautes altitudes.
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Fig. 3.4 – Coupes verticales du rapport de mélange en eau nuageuse (g/kg) à
différents instants pour la simulation idéalisée du cas marin (a) et b) à gauche)
et du cas pollué (c) et d) à droite) dans le cadre tridimensionnel sur le relief des
Cévennes.

La figure 3.5 présente une coupe verticale de l’humidité relative à t=110 mi-
nutes de simulation. On peut voir que les conditions météorologiques idéalisées qui
ont été imposées permettent d’atteindre des humidités relatives très importantes
et ainsi de bien favoriser la formation du nuage convectif.

En effet, le flux de sud imposé favorise, en arrivant sur les contreforts de re-
lief, la formation de courants verticaux importants (figure 3.6). En s’élevant, la
saturation et la sursaturation de l’air est atteinte et permet donc l’activation des
particules d’aérosol. En figure 3.7 a) et b) sont présentées des coupes horizon-
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Fig. 3.5 – Coupe verticale de l’humidité relative (%) à t=110 min d’intégration
pour la simulation idéale du cas maritime propre dans le cadre tridimensionnel
sur le relief des Cévennes.

tales à 2,6 km et 6 km d’altitude du rapport de mélange en eau nuageuse. En
comparant cette figure avec la figure 3.6, on voit clairement que la présence de
cellules nuageuses correspond aux présences de forts courants ascendants. On re-
marque également en figure 3.7 a) et b), que les nuages semblent s’organiser en
bandes pluvieuses orientées Nord-sud à cause du flux de vent initial imposé. La
formation de bandes pluvieuses lors des épisodes de précipitations au dessus du
relief des Cévennes est bien documentée dans la littérature (Pinty et al, 2001) et
montre la capacité de notre modèle tridimensionnel à reproduire cette structure
particulière.

Cette organisation en bandes pluvieuses est également illustrée en figure 3.8
a). Sur cette figure est présenté le cumul de précipitations après 158 minutes
d’intégration. Pour ce cas marin, le cumul de précipitations entre 108 et 158
minutes d’intégration (soit une durée de 50 minutes) atteint des valeurs maximales
de l’ordre de 25 mm, situées juste en aval du contrefort le plus important du relief
des Cévennes. Cette valeur est inférieure à celles mesurées lors des épisodes de
précipitations intenses qui sont la cause des inondations dans les Cévennes. A
cause du temps de calcul "coûteux", notre étude sur la pluie se restreint à une
phase de précipitation qui ne dépasse pas une heure. Afin de mieux illustrer
l’évolution de la précipitation pendant cette heure, nous présentons en figure 3.9
a) l’évolution temporelle des flux de précipitation à la surface en mm/h et pour
deux points de la grille numérique. Ces deux points correspondent à des zones de
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Fig. 3.6 – Coupe horizontale à h=6 km d’altitude de la composante verticale du
vent (m/s) à t=150 min d’intégration pour la simulation idéale du cas maritime
propre dans le cadre tridimensionnel sur le relief des Cévennes.

fortes précipitations où sont trouvés les maxima de cumuls simulés (x1,y1)=(43
km, 75 km) et (x2,y2)=(34 km, 45 km).

Les valeurs en moyenne observées lors des épisodes de précipitations intenses
dans les Cévennes sont de l’ordre de 30 mm/h sur de longues périodes et certaines
ont parfois atteint 110 mm/h. Les résultats simulés sont un peu en deçà des
observations. Cependant, on peut remarquer que, dans un premier temps, les
conditions initiales dynamiques sont des conditions idéalisées et ne correspondent
pas à un cas réel observés et deuxièmement, comme on l’a indiqué plus haut, dans
notre modèle la phase glace n’est pas prise en compte. Or, la phase glace est un
paramètre primordial dans les processus de formation des précipitations intenses
dans les nuages convectifs (Wobrock et al., 2003).

Afin de déterminer les distributions dimensionnelles de gouttes simulées, l’hy-
pothèse de la présence d’un nuage lorsque le LWC > 0.5 g/m3 est faite. Lorsque
les gouttes de pluie se sont formées, afin de mieux les mettre en évidence dans
les spectres présentés, l’hypothèse supplémentaire selon laquelle le rapport de
mélange en eau de pluie qr > 0.2 g/m3 est ajoutée. Ces deux hypothèses sont
faites afin d’éviter de prendre en compte des points de grille ayant un trop faible
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Fig. 3.7 – Coupes horizontales à 2,6 km (a - haut) et 6 km (b - bas) d’altitude
du rapport de mélange en eau nuageuse (g/kg) à t = 150 min d’intégration pour
la simulation idéale du cas marin dans le cadre tridimensionnel sur le relief des
Cévennes. Le rectangle noir en b) indique la zone sur laquelle les spectres de
gouttes sont analysés dans la suite.

qc ou qr et ainsi afin d’obtenir des spectres représentatifs et caractéristiques du
nuage et de la pluie dans le champ nuageux. Les spectres simulés présentés sont
des distributions moyennes à une altitude donnée. Cette moyenne est faite sur
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pour la simulation idéale du cas marin (a) et du cas pollué (b) dans le cadre
tridimensionnel sur le relief des Cévennes.

l’ensemble des points de grille d’une aire horizontale pour lesquels l’hypothèse de
la présence d’un nuage est vérifiée. L’aire horizontale en question est une zone
ciblée sur une bande pluvieuse très active ; elle s’étend de 35 à 45 km dans la
direction X et de 60 à 85 km dans la direction Y . Cette surface est indiquée par
un rectangle noir en figure 3.7 b).

Les figures 3.10 a) et b) présentent les spectres dimensionnels des gouttes pour
plusieurs altitudes et pour deux instants distincts. La figure 3.10 a) illustre les
spectres à t=108 minutes de simulation lorsque le nuage est encore bien chargé en
eau nuageuse et avant que les premières précipitations n’aient atteint la surface.
La figure 3.10 b) présente les spectres à t=118 minutes lorsque le flux de pluie à
la surface est maximal (voir figure 3.9 a)-courbe en trait plein).

Au sol, comme en altitude, ces figures mettent en évidence la formation pro-
gressive des gouttes de pluie à partir du réservoir de gouttelettes nuageuses.
Comme on l’a expliqué dans le chapitre 2, le processus de collision et coales-
cence des gouttelettes va permettre aux gouttelettes de croître davantage pour
atteindre des tailles de gouttes précipitantes de l’ordre de 3-5 mm de diamètre.
En effet, la figure 3.10 a) montre qu’en ce tout début de phase d’initiation des
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cas marin (a) et pollué (b) et pour deux points de grille du domaine numérique.

précipitations, la formation des gouttes de pluie est plus rapide dans les hautes
couches (z=4.6 et 5.7 km), où, par conséquent, la diminution du nombre et de
la masse des gouttes nuageuses est la plus importante. Ainsi, dans les niveaux
plus bas du nuage, les spectres de gouttelettes nuageuses ont des amplitudes très
élevées. Dix minutes plus tard, la constellation des spectres a déjà entièrement
changé. En effet, à t=118 minutes (figure 3.10 b)), toute la pluie est arrivée dans
les basses couches (<2km) et l’eau nuageuse a diminué considérablement sur toute
la colonne verticale. Déclenché par les fortes précipitations, l’affaiblissement de
la cellule convective a ainsi commencé. Cette évolution est également visible sur
l’illustration de l’évolution temporelle du flux de précipitation de la figure 3.9
a)-courbe en trait plein.

Dans cette partie, le modèle de nuage chaud à microphysique détaillée tri-
dimensionnel a été utilisé afin de simuler la formation d’un nuage convectif sur
le relief des Cévennes dans le cadre d’une atmosphère idéale. Le spectre initial
de particules d’aérosol est celui issu de mesures en air marin propre. Le nuage
convectif simulé se forme bien sur les contreforts du relief et s’organise en bandes
pluvieuses comme souvent observées dans cette région. L’analyse microphysique
permet de mettre en évidence la formation de gouttes précipitantes de tailles
importantes au cours du temps et qui pourraient être à l’origine de très fortes
précipitations dans le cadre d’une simulation réelle prenant en compte la phase
glace.

Dans la partie suivante, on augmente la concentration initiale en particules
d’aérosol et on regarde l’influence sur la formation et la localisation des bandes
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Fig. 3.10 – Spectres dimensionnels de gouttelettes pour le cas marin (haut) et le
cas pollué (bas) avant la phase de précipitations maximales (gauche) et pendant
cette phase (droite) pour différentes altitudes pour les simulations idéalisées dans
le cadre tridimensionnel sur le relief des Cévennes.

précipitantes, ainsi que sur l’évolution de la microphysique du nuage.

3.3.2 Comparaison des cas marin et pollué - Influence de
la concentration initiale en particules d’aérosols

Le spectre initial de particules d’aérosol est remplacé dans cette simulation par
celui issu d’une masse d’air polluée et par conséquent contenant une concentration
plus importante de particules d’aérosol (voir figure 3.2).

Comme pour le cas marin, au bout de 70 minutes d’intégration, des nuages
commencent à se former sur les contreforts du relief des Cévennes et la simulation
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se termine à t=158 minutes. En figures 3.4 c) et d) sont présentées des coupes
verticales du rapport de mélange en eau nuageuse autour de 100 minutes d’inté-
gration et la figure 3.11 en présente une coupe horizontale à 6km d’altitude. La
distribution spatiale des cellules convectives est semblable à celle simulée pour
le cas marin (figure 3.7 b)). Cependant, le nombre de cellules pour le cas pollué
apparait inférieur, mais le taux en eau nuageuse supérieur au cas marin.

Figures 3.4 c) et d) sont présentées des coupes verticales du rapport de mélange
en eau nuageuse (en g/kg) pour deux instants de simulation autour de 100 minutes
pour le cas pollué. En comparant les figures 3.4 a)b) et c)d), nous constatons
également de faibles différences dans le champ nuageux au début de son évolution
à t=98 minutes. Ces différences se renforcent rapidement au cours du temps,
montrant un développement vertical retardé pour les nuages issus du cas pollué.
Ceci est en particulier bien visible pour la cellule convective située à x = 65km
dans les figures 3.4 b) et d).
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Fig. 3.11 – Coupe horizontale à h=6km d’altitude du rapport de mélange en eau
nuageuse (en g/kg) à t=150 minutes d’intégration pour la simulation idéalisée du
cas pollué dans le cadre tridimensionnel sur le relief des Cévennes.

Afin de mieux expliquer les différentes évolutions entre le cas pollué et le cas
marin, une cellule convective qui se développe à la position x = 43 km et y = 60
km est suivie à partir de 60 minutes d’intégration.
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La comparaison des figures 3.4 a) et c) montre bien la cellule pendant sa genèse
(vers y = 60 km). A cet instant, les nuages sont encore assez bas en altitude et
il existe une très grande similitude entre les simulations marine et polluée. Dix
minutes plus tard (figures 3.4 b) et d)), la cellule s’est bien développée et une
forte différence entre l’évolution marine et polluée apparaît : tandis que la cellule
polluée porte une haute charge en eau nuageuse entre 3 et 6 km, la valeur pour
la cellule marine est moins importante mais d’extension verticale plus grande. Le
manque en eau nuageuse pour le cas marin s’explique par le fait que la formation
des gouttes précipitantes a déjà commencé quelques minutes plus tôt. Le champ
de l’eau précipitante est présenté en figure 3.12 a-d. La comparaison des deux aires
de pluie de la cellule étudiée, qui sont à peu près égales (figure 3.12 a) et d)),
permet de constater que la formation de la précipitation pour le cas marin précède
celle du cas pollué d’au moins 4 minutes. Par conséquent, la précipitation atteint
la surface dans ce dernier cas après 117 minutes d’intégration alors que c’était déjà
le cas au bout de 112 minutes pour le cas marin. Dans la suite des simulations,
les évolutions des deux cas s’écartent de plus en plus. Après environ 30 minutes,
à 134 minutes d’intégration, la pluie du nuage pollué s’est déjà affaiblie, tandis
que pour le cas marin une nouvelle cellule précipitante s’est établie.

On remarque que les différences entre les évolutions des deux cas d’étude
ne commencent pas avec la formation de l’eau précipitante mais déjà en amont,
pendant le développement de l’eau nuageuse. En effet, en figure 3.4 a) et c), l’évo-
lution de la cellule pour la cas marin est déjà plus avancée.

Afin de mieux étudier ce phénomène, l’évolution de cette cellule convective,
qui apparaît dans les figures 3.4 et 3.12, est suivie en détail pour chaque pas
d’intégration depuis sa phase initiale à t=90 min jusqu’à sa maturité à t=110
min. Pour localiser la cellule dans le champ atmosphérique tridimensionnel, le
maximum du LWC total (eau nuageuse + eau précipitante) est cherché. Pour une
meilleure représentativité de ce maximum, ce dernier correspond à une moyenne
réalisée sur trois points se succédant verticalement. Autour de la position du
(LWCtotal)max, on considère une boite de 3 ∗ 3 ∗ 3 points (dans chaque direc-
tion). Dans les discussions suivantes, cette boite représente le noyau de la cellule
convective étudiée et les valeurs présentées sont des valeurs moyennes sur l’en-
semble des 27 points schématisant la cellule.

Figures 3.13 a) et b) sont présentés les déplacements de la cellule sur la grille
numérique suivant l’axe horizontal Y et suivant la verticale. On voit en figure 3.13
b) que la cellule se déplace pour les deux cas de façon similaire à cause du courant
de sud de la position y = 57 km (à 90 minutes) jusqu’à la position y = 69 km
(à 110 minutes). Le déplacement selon l’axe X n’est pas illustré car la position
varie seulement entre x = 42 et x = 43 km. La figure 3.13 a) démontre bien le
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cas pollué (d-f à droite) dans le cadre tridimensionnel sur le relief des Cévennes.

soulèvement de la cellule convective. Le point 6 de la grille verticale correspond
à une altitude de 1 km et le point 30 à une altitude de 8 km.

Les figures 3.13 c,d et e présentent respectivement l’évolution temporelle du
nombre de gouttes (nuageuses + précipitantes), de l’eau liquide totale (nuageuse
+ précipitante) et de la sursaturation de la cellule poursuivie pendant 20 minutes.
La forte variabilité de toutes ces courbes vient du déplacement continu de la
cellule dans la grille numérique, déjà illustré en figures 3.13 a) et b). Ainsi, la
boite de 27 points, représentant le noyau de la cellule convective, peut changer
tous les pas de temps (3s) une partie de son contenu en fonction de sa position.



Résultats 75

  90   95  100  105 110

temps d'intégration (min)

-1.0

0.0

1.0

2.0

3.0

4.0

5.0

s
u

rs
a
tu

ra
ti
o

n
 (

%
)

AP  9 juillet

AP  26 juin

1

2

3

4

L
W

C
 t
o

ta
l 
 (

g
/k

g
)

100

200

300

400

500

N
d

ro
p
 (

c
m

-3
)

60

65

70

p
o

in
t 

e
n

 y

  1

  4

  8

a
lt
it
u

d
e

 (
k
m

)   90   95  100  105 110

a

b

c

d

e

Fig. 3.13 – Evolution temporelle entre 90 et 110 minutes d’intégration du dépla-
cement de la cellule convective selon l’axe vertical (a), du déplacement selon l’axe
horizontal Y (b), de la concentration en gouttes en cm−3 (nuageuses + précipi-
tantes) (c), du LWC total en g/kg (d) et de la sursaturation en % (e) pour le cas
d’étude marin (courbes rouges) et pollué (courbes bleues).
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Le principal processus responsable de ces fluctuations rapides est l’activation et
la désactivation des gouttes dans la cellule.

La différence la plus frappante entre la cellule marine et la cellule polluée est
donnée par le nombre total de gouttes. Pour la simulation du cas marin, le nombre
de gouttes atteint des valeurs d’environ 100 à 150 gouttes par cm3, alors que pour
le cas pollué il atteint des valeurs de 400 gouttes par cm3. Cette différence est
marquée dès le début de la formation de la cellule lorsque la cas marin ne compte
que 25 à 50 gouttes par cm3, et celui du cas pollué déjà 150 cm−3.

Les cellules suivies possèdent initialement toutes les deux un contenu en eau
de 0.25 g/kg (figure 3.13 d)). Le noyau de la cellule marine a besoin d’environ
13 minutes pour former 4 g/kg d’eau, alors que pour la cellule polluée, un temps
d’environ 17-18 minutes est nécessaire. Cette différence s’explique par le fait que
la dynamique de la cellule marine se développe de façon plus prononcée que pour
le cas pollué.

On peut cependant s’interroger sur la cause initiale de ces développements
accélérés du vent vertical et de la formation de l’eau nuageuse. Ces modifications
sont en fait dues à l’intensité de la sursaturation prédominante dans la cellule
convective. En effet, la figure 3.13 e) représente l’évolution temporelle des sursa-
turations, moyennées sur la boite de 27 points de grille, pour le cas pollué et le
cas marin. Pendant les premières 10 minutes, des sursaturations de 0.2-0.3% sont
atteintes pour la cellule marine alors que pour la cellule polluée, celles-ci restent
autour de 0.1 %. Ceci s’explique par le nombre élevé de gouttes et donc aussi par
le nombre élevé de noyaux de condensation dans l’atmosphère polluée qui cause
ces sursaturations plus basses dans le cas pollué.

La croissance des gouttes continue de façon non-linéaire avec une augmenta-
tion de la sursaturation : moins de gouttes permettent la présence d’une sursa-
turation plus élevée, qui de son côté accélère le processus de condensation. Cette
accélération de la formation d’eau condensée entraîne un dégagement avancé de
chaleur latente et augmente donc la flottabilité de la cellule convective qui va
ainsi pouvoir s’élever en altitude et augmenter sa sursaturation, et ainsi de suite.

L’effet du nombre de noyaux de condensation pour l’évolution d’une cellule
convective ne se manifeste donc pas seulement dans le déclenchement de la forma-
tion des gouttes précipitantes mais également dans une modification importante
de la dynamique des nuages.

La figure 3.13 e) montre aussi les limites des simulations à microphysique
chaude : lorsque la cellule convective approche des altitudes de 7-8 km, où des
températures de -20 à -30̊ C existent, le manque des processus microphysiques de
la phase glace entraîne un développement des sursaturations trop élevées.
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Revenons maintenant à la comparaison de la structure macrophysique des
champs nuageux issus des deux différents cas. La figure 3.8 b) où est représentée
le cumul de précipitations au sol après 158 minutes de simulation, offre d’im-
portantes différences avec le cas marin, présenté en a). Dans un premier temps,
on remarque que l’organisation en bandes pluvieuses est toujours bien simulée.
Cependant, l’augmentation de la concentration en particules d’aérosol dans l’air
produit à la fois une diminution du cumul de précipitations au sol, et une modi-
fication de la localisation des bandes pluvieuses. Basé sur ces comparaisons, nous
pouvons spéculer que la précipitation dans le cas pollué est simplement retar-
dée. Cet effet est aussi visible en comparant les figures 3.9 a) et b). Pourtant, la
poursuite de l’intégration du cas pollué ne confirme que partiellement cette hy-
pothèse : la bande pluvieuse dans le sud-est du domaine à x = 80km se forme en
effet à t=172 min avec un retard, mais le cumul maximal des bandes pluvieuses
restent en surface et en quantité considérablement en dessous des résultats pour
le cas marin à t=158 min.

Ainsi, l’augmentation de la concentration en particules d’aérosol produit plus
qu’un retard dans la formation des précipitations. Cette forte concentration induit
une importante diminution du cumul des précipitations au sol et une modifica-
tion non négligeable de la localisation des bandes pluvieuses. Celles-ci sont plus
étroites et moins longues et confinées sur les reliefs les plus hauts des Cévennes, là
où les sursaturations sont les plus importantes lors des forts courants ascendants.

En effet, comme on l’a expliqué précédemment, l’augmentation de la concen-
tration en particules d’aérosols produit une augmentation de la concentration de
gouttelettes nuageuses. Cependant, ces gouttelettes nuageuse seront de tailles plus
petites que pour le cas propre parce que plus nombreuses. Le processus micro-
physique d’autoconversion qui, par collision entre les gouttelettes nuageuses, est
à l’origine de la formation des premières gouttes de pluie, devient moins efficace
et retarde ainsi l’apparition de gouttes plus grosses et donc réduit le cumul des
précipitations. Cet effet est un effet bien connu de l’augmentation de la concentra-
tion des particules d’aérosol dans l’air. En effet, ces résultats se retrouvent dans
les études de Leporini (2001), Pinty et al (2001) et montrent à nouveau la capa-
cité du modèle de nuage à microphysique détaillée tridimensionnel de répondre à
cette sensibilité microphysique.

Cet effet devient visible si on s’intéresse à la comparaison des spectres dimen-
sionnels pour le cas marin (figures 3.10 a) et b)) avec ceux du cas pollué illustrés
dans les figures 3.10 c) et d). De façon similaire à la discussion précédente concer-
nant le cas marin, nous avons choisi l’instant t=114 minutes (Fig. 3.10 c)) pour
lequel le contenu en eau total est maximal et l’instant t=128 minutes (Fig. 3.10
d)) pour lequel le flux de précipitations au sol est maximal (comme on le voit en
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figure 3.9 b)- courbe en trait plein).
Si on s’intéresse aux instants précédents les phases de plus forts flux de préci-

pitations (voir et comparer figures 3.9 a) et b)), la comparaison dans ces moments
de maturité maximale montre pour le cas pollué (Fig. 3.10 c)) un spectre nuageux
plus étroit et avec des diamètres plus petits que pour le cas marin (Fig. 3.10 a)).
Dans les hautes couches du nuage issu du cas marin, le spectre nuageux s’étend
jusqu’à 70 µm, alors que les gouttes nuageuses du cas pollué restent inférieures à
50 µm à ces altitudes. Par conséquent, la formation du spectre de pluie est déjà
plus avancée dans le cas marin où d’importantes quantités de pluie sont déjà à
constater à 2.6 km d’altitude.

Pour le cas pollué en revanche, le taux de dM/dlnD dans la gamme de rayons
de gouttelettes nuageuses est plus important que pour le cas marin et atteint 2200
mg/kg. Cette comparaison illustre une fois de plus le rôle joué par un nombre
élevé de CCN sur la formation limitée de la pluie.

Pendant la période où le flux de précipitation est maximal, les spectres de
pluie dans les basses couches sont très similaires pour les deux cas d’étude (voir
figures 3.10 b) et d) pour les spectres à la surface et à 1.1km d’altitude). A 2.6 et
4.6 km d’altitude, la pluie est également bien visible. Cependant, dans les hautes
couches du nuage (courbe à 5.7 km d’altitude), les grandes gouttes de pluie ont
déjà disparu pour le cas pollué alors que des gouttes nuageuses, autour de 30 µm,
sont très nombreuses. Pour le cas marin, en revanche, les gouttes de pluie se main-
tiennent à 5.7 km plus longtemps car alimentées par les gouttes nuageuses, qui
sont à cette altitude moins nombreuses que pour le cas pollué mais plus grandes
avec un maximum autour de 50 µm.

L’impact de l’augmentation de la concentration en particules d’aérosol dans
l’atmosphère est bien illustré ici. L’effet est directement visible sur les spectres
simulés. Cette augmentation produit des gouttes nuageuses plus nombreuses et
plus petites, ce qui ne permet ni la formation rapide de gouttes précipitantes,
ni l’alimentation régulière du réservoir de ces dernières à partir de gouttelettes
nuageuses trop petites.

3.4 Conclusions

Dans ce chapitre, le modèle de nuage chaud tridimensionnel DESCAM-3D a
été utilisé afin de simuler la formation et l’évolution de nuages convectifs chauds
au dessus du relief des Cévennes. Dans un premier temps, un nuage convectif issus
d’une masse d’air maritime propre est simulé dans le cadre de conditions idéalisées
et les résultats montrent un bon accord avec les études récentes menées sur les
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nuages cévenols. Ensuite, une étude de sensibilité au spectre initial de particules
d’aérosols est menée. Dans cette étude, le spectre initial de particules d’aérosols
propre est remplacé par un spectre pollué avec une plus grande concentration en
particules dans l’atmosphère. Les résultats montrent que cette augmentation a
pour effet non seulement de réduire le cumul des précipitations au sol mais aussi
de modifier la localisation des bandes pluvieuses. Ces résultats sont en bon accord
avec les résultats issus de simulations tridimensionnelles avec des modèles de type
"bulk" comme dans Leporini (2001) ; Pinty et al (2001).

L’analyse microphysique du nuage, via l’analyse des spectres dimensionnels de
gouttelettes que nous permet de réaliser le modèle DESCAM-3D, nous a apporté
un effet plus visible de cet impact au niveau de la microphysique nuageuse.

Nos résultats montrent également en quoi les modifications microphysiques
du nuage changent la dynamique. En effet, on a vu que moins de noyaux de
condensation implique moins de gouttes ce qui permet la présence d’une sursa-
turation plus élevée, qui de son côté accélère le processus de condensation. Cette
accélération de la formation d’eau condensée entraîne un dégagement avancé de
chaleur latente et augmente donc la flottabilité de la cellule convective qui va
ainsi pouvoir s’élever en altitude et augmenter sa sursaturation, et ainsi de suite.
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Chapitre 4

Simulation de nuages chauds de
type stratiforme à l’aide de
DESCAM-3D

Dans ce chapitre, le modèle tridimensionnel est utilisé afin de simuler des
nuages chauds de type stratiforme observés lors de la campagne ACE-2. Les
résultats des ces simulations sont confrontés aux observations et aux mesures
microphysiques et macrophysiques réalisées pendant cette campagne de mesures.
Un exemple d’application au transfert radiatif est aussi présenté en fin de chapitre.

4.1 Simulations de stratocumulus observés pen-

dant la campagne ACE-2

4.1.1 Présentation de la campagne ACE-2 et des observa-
tions

De nombreuses campagnes de mesures ont été réalisées ces dernières années
dans le but de mieux comprendre les propriétés des aérosols et leurs impacts sur
la formation des nuages. Les campagnes de mesures ACE (Aerosol Characteriza-
tion Experiments) diffèrent des autres campagnes en se focalisant davantage sur
l’étude des propriétés des aérosols et de ces processus (Raes et al., 2000).

La seconde campagne ACE (ACE-2) a eu lieu du 16 juin au 24 juillet 1997 au-
dessus de l’Océan atlantique nord-est subtropical entre le Portugal, les Açores et
les îles Canaries. Le choix de la période et du lieu a été basé sur les considérations
suivantes. Cet endroit est caractérisé par des subsidences à grande échelle et donc
par l’existence d’une inversion de température séparant la couche limite marine
de la troposphère libre. Certaines observations (ASTEX, Prospero (1995)) ont
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prouvé que des masses d’air pollué provenant d’Europe et probablement d’Amé-
rique du Nord (ASTEX, McGovern (1999)) arrivaient souvent au niveau de cette
couche limite marine d’air propre. Cet emplacement géographique permet ainsi
d’étudier les caractéristiques de divers types d’aérosols. De plus, cet endroit per-
met de bien étudier l’interaction des aérosols avec les nuages stratiformes de basse
couche.

Ses principaux objectifs étaient d’étudier les caractéristiques des particules
d’aérosol atmosphériques à la fois naturelles et anthropiques provenant d’Europe
et aussi d’étudier leurs évolutions et leurs transformations. Les résultats des ob-
servations de la campagne ACE-2 ont été publiés dans une issue spéciale de Tellus
(52B, 2000) et une description générale de la campagne est faite dans Raes et al.
(2000).

Parmi toutes les mesures effectuées pendant la campagne, nous nous inté-
ressons particulièrement aux mesures microphysiques. Ce cas d’étude va nous
permettre de simuler des nuages chauds dans un environnement sans relief et de
pouvoir confronter les résultats des simulations aux mesures effectuées lors de
la campagne. Le sous-projet CLOUDYCOLUMN avait pour but d’étudier l’in-
fluence de différentes masses d’air sur des stratocumulus marins au dessus de
l’océan vers Ténériffe et leur effet radiatif indirect résultant (Brenguier et al,
2000b). Les résultats de ce sous-projet ont été utilisés afin de les comparer avec
nos modélisations.

Nous tentons maintenant de simuler dans le cadre de cette thèse trois diffé-
rents cas d’étude correspondant à la formation de stratocumulus à partir de trois
différentes masses d’air et de confronter nos résultats avec les observations pré-
sentées dans la section suivante. La situation du 26 juin 1997 correspond à une
masse d’air maritime propre, celle du 9 juillet 1997 à une masse d’air polluée, et
enfin celle du 19 juillet 1997 qui correspond à un cas mixte (Raes et al., 2000).
Ensuite, afin d’étudier l’importance et l’influence de la concentration en particules
d’aérosol sur le champ macrophysique et microphysique du stratocumulus, une
étude de sensibilité est effectuée. Afin d’exclure les différences atmosphériques qui
contribuent également à la structure macrophysique et microphysique du champ
nuageux, la situation atmosphérique du 19 juillet est choisie et seule la concentra-
tion en particules d’aérosol est modifiée. Ces résultats sont aussi présentés dans
ce chapitre.

4.1.1.1 Détermination de la couverture nuageuse et du contenu en
eau liquide à partir des mesures

Dans un premier temps, on présente les observations réalisées pendant la cam-
pagne lors de ces trois dates. En effet, jusqu’à présent, les observations de cette
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campagne n’ont jamais été confrontées, dans des publications, à des résultats de
modélisation. Une présentation de ces observations doit donc être ici fournie pour
permettre leur comparaison avec les résultats issus de nos simulations.

Ces observations concernent les trajectoires de vols des avions qui permettent
l’analyse macrophysique du champ nuageux, c’est à dire la couverture nuageuse
et l’épaisseur verticale, ainsi que l’analyse microphysique et donc l’analyse des
distributions dimensionnelles des gouttelettes. L’ensemble de ces observations est
disponible sur CD (ISPRA, Raes et al., 2000) et présente les mesures issues du
FastFSSP (Brenguier et al., 1998) et du C-130 du UK Met. Office (l’ensemble
des instruments utilisés lors de cette campagne est présenté par Johnson (2000)),
ainsi que des ballons sondes lancés à Punta del Hidalgo au Nord-est de l’île de
Ténériffe.

Les figures 4.1 a),b) et c) présentent les périodes de vol de l’avion Merlin
de Météo France, ses altitudes de vol et les contenus en eau liquide mesurés
correspondant qui ont principalement servis de base de données pour ce travail.
Les durées de vol étaient plus longues que ce qui est représenté sur ces figures.
Cependant, les périodes présentées vont permettre de traiter et d’analyser les
mesures aéroportées à la fois à une altitude constante lors des vols "en palier" de
l’avion, ainsi que d’illustrer le profil vertical de ces mesures dans le nuage lors des
vols descendants et ascendants "en zigzag" de l’avion dans le nuage (voir figures
4.1). Ces figures présentent donc l’altitude de vol de l’avion (exprimée en niveaux
de pression) ainsi que le contenu en eau liquide (noté ci-après LWC) en fonction
de l’horaire de vol et pour les trois cas d’étude. Ces deux mesures sont effectuées
avec une résolution de 1Hz et la vitesse de l’avion est d’environ 80m/s.

Vu de dessus, la trajectoire de l’avion suivait une forme géométrique de type
losange (voir pour plus de détails Brenguier et al., 2000a), centré sur le point de
longitude 17̊ Ouest et de latitude 29,4̊ Nord.

Afin de recalculer la couverture nuageuse et la structure verticale du stratocu-
mulus (noté ci-après Sc) à partir des mesures de l’avion le long de sa trajectoire,
la méthode suivant est appliquée :
- dans un premier temps, l’homogénéité horizontale du champ nuageux est sup-
posée sur tout le domaine étudié par l’avion.
- ensuite, pour résoudre l’extension verticale et la structure verticale du Sc, l’at-
mosphère est divisée verticalement en couches de 5 hPa (environ 40 m).

En fonction des différentes stratégies de vol entre les jours de la campagne
et pendant une même mission, la fréquence avec laquelle l’avion se trouve dans
les différentes couches du Sc peut varier considérablement. La plupart du temps,
l’avion volait à une altitude constante dans les nuages. De ce fait, les mesures en
dessus et au dessous de cette altitude sont moins nombreuses. L’échantillonnage
d’observations pour certaines couches peut donc parfois être très limité et donc la
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Fig. 4.1 – Altitude exprimée en niveaux de pression du vol de l’avion et LWC en
g/m3 mesuré pour les trois différentes dates du cas d’étude.

représentativité de ces mesures est très restreinte. Figure 4.2 a-c sont présentés les
profils verticaux de la couverture nuageuse et du LWC pour les trois jours étudiés.
Le nombre d’observations disponibles pour chacune des couches est indiqué le
long de la courbe représentant la couverture nuageuse. On peut donc voir que la
variabilité de l’échantillonnage des mesures est très importante.

Pour déterminer la couverture nuageuse, l’hypothèse de la présence d’un nuage
lorsque le LWC > 30 mg/m3 est faite. Par exemple, pour le cas d’étude du 26
juin, 1405 mesures sur 1532 disponibles à une seconde de résolution entre 855 et
860 hPa, avaient un LWC > 30 mg/m3. Sur ces 1405 mesures, une couverture
nuageuse de 91.7% a donc été calculée. De même, la détermination du profil
vertical de l’eau nuageuse utilise ce critère et les mesures ne sont prises en compte
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a) 26 juin 1997 b) 19 juillet 1997
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Fig. 4.2 – Couverture nuageuse et LWC mesurés pour les trois différentes dates
du cas d’étude. Les chiffres renseignent sur le nombre de mesures effectuées et
enregistrées à cette altitude lors des vols de l’avion.
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que lorsqu’il y a présence de nuage (i.e. lorsque l’eau nuageuse dépasse la limite
de 30 mg/m3).

4.1.1.2 Technique d’analyse des spectres mesurés en percentiles de
masse

A partir des données fournies sur le CD-Rom d’ISPRA (Raes et al., 2000),
les spectres des gouttes mesurés avec le Fast-FSSP (Brenguier et al., 1998) sont
disponibles sous forme de distributions dimensionnelles en percentile de masse
en eau. A partir des 19 diamètres donnés sur une gamme résolue en intervalles
de 5% de la masse, une distribution dimensionnelle est recalculée par interpola-
tion et extrapolation (points extrêmes de la gamme de diamètres). Les spectres
présentés dans les figures suivantes ont été discrétisés en 80 classes sur une grille
equilogarithmique (dlnr = ln2/3 ∗ 6 = ln2/18) qui couvre ainsi une gamme de
rayons de 12 à 25 µm.

A cause des informations manquantes sur les diamètres minimal et maximal
des mesures en percentile de masse, la reconstruction par extrapolation sur une
autres grille induit une incertitude de ±2% pour la valeur totale du LWC.

4.1.1.3 Résultats et analyse des mesures

En figure 4.2, on peut voir que pour le cas du 26 et du 19, sur une épaisseur
d’environ 10 hPa, le stratocumulus atteint une couverture nuageuse quasi totale.
En revanche, pour le cas du 9 juillet, un maximum de 40% est seulement atteint.
Ces figures permettent également de déterminer l’épaisseur verticale des nuages
observés. Pour le 19 juillet, on trouve une épaisseur de 50 hPa, donc d’environ
400 m et pour le 26 juin et le 9 juillet, on peut compter seulement 30 hPa, soit
une épaisseur des nuages d’environ 240 m. Il n’est ainsi pas surprenant que les
valeurs du LWC pour le 19 juillet au centre et au sommet de la couche nuageuse
atteignent des valeurs deux fois supérieures à celles mesurées pour le 26 juin et
pour le 9 juillet.

Pour le cas d’étude du 26 juin, on remarque entre 875 et 890 hPa une augmen-
tation particulière du LWC. Cependant cette augmentation est sans importance
physique. En effet, comme indiqué par la courbe de la couverture nuageuse, seule-
ment 0.5% des mesures à 882 hPa et 2.4% à 887 hPa confirment la présence d’eau
liquide. Ces mesures sont donc peu représentatives mais nous permettent cepen-
dant de déterminer la base du nuage et aussi de voir l’hétérogénéité spatiale du
champ d’humidité.

Comme on l’a expliqué précédemment, les stratégies de vols permettent 2
types d’analyses :
- les spectres de gouttelettes le long des trajectoires horizontales lors des vols en
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"paliers".
- les spectres des gouttelettes entre ces paliers, lorsque l’avion suit des trajec-
toires ascendantes et descendantes, en "zigzags", pour pouvoir mieux résoudre la
structure verticale microphysique des nuages.

Ces deux types d’analyse seront donc utilisés lors de la comparaison des résul-
tats des simulations avec les observations puisqu’une des particularités du modèle
DESCAM-3D est de permettre la comparaison des champs microphysiques (dis-
tributions dimensionnelles de gouttelettes et de particules d’aérosol) simulés et
observés.

Cas du 26 juin 1997

La figure 4.3 présente les spectres dimensionnels de gouttelettes moyens à dif-
férentes altitudes (i.e. lors de différents vols en "palier") pour le cas du 26 juin
lors du vol entre 12 :40 et 14 :35. On rappelle ici que les trajectoires des avions
parcouraient, vu d’au dessus, une forme géométrique de type losange. Mis à part
le palier correspondant à l’horaire 12 :44-12 :57 qui s’est déroulé sur le côté SO
du losange, les quatre autres vols ont été effectués sur le côté NE du losange de
vol. Cette figure permet ainsi de mettre en évidence la très forte hétérogénéité
horizontale et aussi temporelle du stratocumulus.

Hormis le palier de 13 :18 pour lequel la couverture nuageuse était de 86%,
celle-ci atteint des valeurs supérieures à 97% pour les quatre autres paliers. On
peut remarquer aussi sur cette figure que les spectres de gouttelettes correspon-
dant aux niveaux verticaux 863 hPa et 861 hPa atteignent des tailles plus grandes
que pour les altitudes au dessus, ce qui semble plutôt surprenant. Ceci met donc
une fois de plus en évidence l’hétérogénéité spatiale et donc temporelle (puisque
la majorité des mesures ont été faites sur un même côté du losange de vol mais
décalées dans le temps) du stratocumulus observé.

Les figures 4.4 a-d représentent les distributions dimensionnelles de goutte-
lettes en fonction de l’altitude (exprimée en niveaux de pression) pour les 4 pé-
riodes de vols en "zigzag" verticaux. Les figures a) et c) sont issues des vols
ascendants et descendants sur le côté NO du losange de vol, tandis que les figures
b) et d) sont issues du côté SE du losange de vol. L’ensemble des spectres met en
évidence une forte augmentation de la concentration en masse des gouttelettes
nuageuses et une augmentation du diamètre moyen avec l’altitude. Le déplace-
ment du diamètre moyen vers les plus grandes tailles avec l’altitude est plus net
pour les mesures faites à 13 :00 et à 14 :01, i.e. pour les mesures effectuées sur le
côté NO du losange de l’aire étudiée. Les plus grandes gouttelettes sont trouvées
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Fig. 4.3 – Distributions dimensionnelles des gouttelettes observées lors des diffé-
rentes phases de vol en paliers le 26 juin 1997. Les altitudes de vol sont exprimées
en niveaux de pression.

en figure a) où le diamètre moyen atteint environ 28 µm.
En comparant les figures a-c et les figures b-d, c’est à dire en comparant l’al-

lure des spectres provenant des côtés NO et SE du losange de vol, on voit que
le gradient vertical est plus prononcé pour les cas NO. Le déplacement des dia-
mètres moyens vers les plus grandes tailles est aussi plus net pour les cas NO que
pour les cas SE.

Cas du 19 juillet 1997

En figure 4.1 b) sont présentées les observations des vols de l’avion (niveaux des
paliers et des zigzags) en fonction de l’altitude (exprimée en niveaux de pression),
ainsi que le LWC mesuré. Ces observations sont temporellement moins étendues
que les précédentes. Sur cette figure, deux paliers sont mis en évidence et la mesure
de la couverture de nuageuse lors de ces paliers donne des valeurs qui atteignent
100 %. Cependant les spectres dimensionnels de ces paliers se distinguent de façon
très significative.

En effet, en figure 4.5 a) sont présentées les distributions dimensionnelles
moyennes de gouttelettes nuageuses mesurées lors des deux différents paliers. Sur
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Fig. 4.5 – Distributions dimensionnelles des gouttelettes observées lors des diffé-
rentes phases de vol en paliers le 19 juillet 1997. Les altitudes de vol sont expri-
mées en niveaux de pression. La figure de droite donne les mesures issues du C-
130.

le premier palier, un spectre bimodal est observé alors qu’il est monomodal pour
le second. Si on s’intéresse aux mesures de l’avion anglais C-130 (présentées en
figure 4.5 b)), on constate que ces mesures confirment plutôt les observations du
second palier (celui de 11 :04).

Figures 4.6 a-b sont présentées les spectres dimensionnels de gouttelettes lors
des vols en "zigzag" afin d’étudier la variabilité verticale de la microphysique du
Sc. On remarque que l’apparition du premier maximum observé en figure 4.5 se
retrouve aussi sur ces figures qui montrent une fois de plus la très grande hétéro-
généité verticale de Sc.

Cas du 9 juillet 1997

D’une façon générale on remarque sur les figures des spectres observés du 9
juillet (figure 4.7) qu’ils atteignent des diamètres plus petits que pour les deux
autres cas du 26 et du 19.

La figure 4.7 gauche, où sont présentés les spectres issus des vols en paliers
horizontaux, montrent la forte hétérogénéité du champ de stratocumulus.

Bien que la moyenne des observations donne une couverture nuageuse d’envi-
ron 37% (figure 4.2 c)) pour cette date, le vol pendant le second palier horizontal
mesure une couverture nuageuse de 85%. Ceci met en évidence une fois de plus
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Fig. 4.6 – Distributions dimensionnelles des gouttelettes observées lors des dif-
férentes phases de vol en "zigzag" le 19 juillet 1997. Les altitudes de vol sont
exprimées en niveaux de pression et le nombre de mesures effectuées est indiqué
entre parenthèses.

que le Sc doit être très variable non seulement en espace mais aussi en temps.

4.1.2 Simulations numériques des stratocumulus pendant
ACE-2

4.1.2.1 Introduction

Pour chacune des simulations qui suivront, les conditions de simulations nu-
mériques sont identiques. Elles sont présentées dans le tableau 4.1.

∆t ∆x ∆y NX NY NZ
3 s 150 m 150 m 100 points 100 points 50 points

Tab. 4.1 – Caractéristiques numériques des simulations pour ACE2 avec le modèle
tridimensionnel

Les résolutions des grilles verticales correspondant à chacun des trois cas étu-
diés sont présentées en figure 4.8. Ces grilles ont été calculées à l’aide d’un poly-
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Fig. 4.7 – Distributions dimensionnelles des gouttelettes observées lors des diffé-
rentes phases de vol en palier (figure de gauche) et en "zigzag" (figure de droite)
le 9 juillet 1997. Les altitudes de vol sont exprimées en niveaux de pression et le
nombre de mesures effectuées est indiqué entre parenthèses.

nôme d’ordre 4 et sont spécialement choisies pour permettre une haute résolution
à l’altitude du nuage. Les différentes localisations des couches nuageuses sont
également indiquées dans la figure 4.8.

Les spectres initiaux d’aérosols secs pour chacun des évènements sont repré-
sentés en figure 4.9. Ils correspondent à la somme de trois distributions lognor-
males dont les caractéristiques ont été calculées pour coïncider au mieux avec les
mesures effectuées en ciel clair pendant la campagne pour chacun des évènements
(CD de ISPRA, d’après Raes et al., 2000). Ces spectres mesurés sont une com-
binaison d’observations réalisées sur différents sites (communication personnelle,
P. Laj).

La solubilité des aérosols est fixée à 1 et les distributions microphysiques du
modèle de nuage sont discrétisées comme indiqué dans le tableau 4.2. Le choix de
la discrétisation du spectre de particules d’aérosol vient des mesures (figure 4.9)
et celui pour les gouttelettes nuageuses vient des analyses des mesures de l’avion
Merlin (voir section précédente).

Afin de simuler la formation du nuage au dessus de la mer, des coefficients
de chauffage correspondant aux flux de chaleur latente et sensible sont imposés
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Fig. 4.8 – Discrétisation de la grille verticale du domaine afin d’augmenter la
résolution dans la couche nuageuse du 26 Juin 1997 (points), du 19 Juillet 1997
(carrés) et du 09 Juillet 1997 (croix).

Aérosols Gouttelettes
KRS NAC Gamme de rayons JRS NRP Gamme de rayons

2 39 0.0219µm −→ 1.76µm 2 39 1.25µm −→ 100.3µm

Tab. 4.2 – Caractéristiques microphysiques pour ACE2 avec le modèle tridimen-
sionnel

de façon hétérogène au niveau de la mer. Pour les simulations initialisées avec
le sondage vertical de Punta del Hidalgo, nous avons utilisé un flux moyen de
chaleur sensible de 60 W/m2 et un flux de chaleur latente de 300 W/m2. Pour les
simulations initialisées avec le sondage de l’avion, nous avons augmenté ces flux,
soit un flux de chaleur sensible de 180 W/m2 et un flux de chaleur latente de 700
W/m2. Les raisons de ces modifications sont exposées plus loin dans ce chapitre.

4.1.2.2 Résultats généraux

Après entre 20 et 90 minutes de simulation, un stratocumulus se forme pour
l’ensemble des simulations. La différence de déclenchement de formation dépend
essentiellement des conditions initiales. Les champs de Sc simulés sont fortement
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Fig. 4.9 – Spectres initiaux de particules d’aérosols secs mesurés (trait plein) et
approchés par une somme de distributions lognormales (pointillés) pour le cas
pollué du 09 Juillet (noir), le cas mixte du 19 Juillet (gris) et le cas propre du 26
Juin (gris clair)

non-stationnaires, il existe une hétérogénéité en temps et aussi en espace (figure
4.10 et 4.11).

En effet, par exemple pour le cas de simulation de référence du 26 juin 1997,
en figure 4.10 sont représentées des coupes verticales du rapport de mélange en
eau nuageuse au bout de 120 minutes d’intégration et figure 4.11 est représen-
tée une coupe horizontale de la concentration en gouttelettes nuageuses à 1577
mètres d’altitude, qui correspond à l’altitude du maximum de concentration en
gouttelettes à 120 minutes de simulation. On présente aussi une coupe horizon-
tale juste en dessous à 1477 mètres. Ces coupes horizontales et verticales mettent
en évidence un très forte hétérogénéité verticale et horizontale et la présence de
trous qui ont aussi été observés pendant la campagne. Afin de mieux illustrer
le champs nuageux du stratocumulus simulé avec le modèle tridimensionnel de
nuage chaud à microphysique détaillée, une image 3D du nuage sur tout le do-
maine de simulation 15 ∗ 15 km2 est présentée en figure 4.12.
Des résultats macrophysiques similaires sont trouvés pour les deux autres cas
d’étude.
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Fig. 4.10 – Coupes verticales faites dans le domaine (à 45̊ figure du haut et 80̊
figure du bas) du rapport de mélange en eau nuageuse en g/kg à 120 minutes de
simulation. L’échelle est la même pour les deux figures.

Malgré l’hétérogénéité temporelle des Sc simulés, on peut déterminer un mo-
ment où le champ nuageux aura un comportement à peu près stationnaire et pour
lequel des analyses pourront être faites. Une première condition est que l’épais-
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Fig. 4.11 – Coupes horizontales à 1577 mètres (haut) et 1477 mètres (bas) d’al-
titude de la concentration en gouttelettes nuageuses en # /cm3 à 120 minutes
d’intégration
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Fig. 4.12 – Stratocumulus du 26 juin 1996 simulé après 2 heures d’intégration.
L’enveloppe nuageuse est fixée à 0.03 g/m3

seur de la couche nuageuse n’évolue pas particulièrement. En effet, comme on le
voit en figure 4.13 a) qui représente l’évolution temporelle de la couverture nua-
geuse (exprimée en %) simulée pour différentes altitudes pour le cas du 26 juin,
la couverture nuageuse est très constante. En revanche, pour le cas du 19 juillet
(figure 4.13 b)), une onde est présente en début de simulation et la stationnarité
n’est atteinte qu’après environ 155 minutes de simulation. Si on regarde pour ce
cas les figures 4.14 a) et b) qui représentent les profils verticaux de la couverture
nuageuse (en %) et du LWC (en g/m3) simulés à différents instants de simulation
pour le cas du 19 juillet, on voit bien la non stationnarité de la couverture nua-
geuse entre 132 et 147 minutes et la stationnarité à partir d’environ 160 minutes.
Cependant, les variations relatives du LWC sont quand même assez prononcées
si on les compare aux variations de la couverture nuageuse à ces mêmes instants.
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Fig. 4.13 – Evolution temporelle de la couverture nuageuse simulée (%) pour le
26 juin 1997 (a) et la 19 juillet 1997 (b) pour différentes altitudes exprimées en
niveaux de pression.

Compte tenu des ces inhomogénéités en temps et en espace il a donc été dif-
ficile d’obtenir une situation stationnaire pour les différents cas d’étude.

Pour la comparaison avec les observations fournies dans la section précédente,
une moyenne sur NX ∗ NY = 10000 valeurs dans chaque couche résolue par
le modèle a été calculée. Dans les figures et toutes les analyses concernant le
champ macroscopique et sa microphysique, cette méthode de valeur moyenne a
été utilisée.

4.1.2.3 Stratocumulus du 26 juin 1997

Pour le cas du 26 juin 1997, le spectre d’aérosols secs initial ajusté aux mesures
effectuées est présenté dans le tableau 4.3 et illustré en figure 4.9, courbe gris clair.

Mode 1 Mode 2 Mode 3 Mode 4
RN1 250 RN2 157 RN3 1.1 RN4 0.7
R1 0.018 R2 0.072 R3 0.4 R4 1.05
σ1 1.4 σ2 1.5 σ3 1.4 σ4 1.5

Tab. 4.3 – Caractéristiques des distributions lognormales pour le cas du 26 juin
1997

On rappelle ici que le spectre initial d’aérosols secs est calculé comme une
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Fig. 4.14 – Profils verticaux de la couverture nuageuse en % (figure de gauche)
et du LWC en g/m3 (figure de droite) à différents instants de simulation pour le
cas du 19 juillet 1997.

somme de distributions lognormales où RNi est le nombre de particules, Ri est
le rayon médian en micromètres et σi est la déviation standard de chacun des
modes considérés.

Deux cas de simulation ont été réalisés pour ce jour là : un premier avec le
profil vertical mesuré par un ballon sonde lancé depuis le bateau R/S Vodyanits-
kiy (Vervier et al, 2000) qui était localisé à 31̊ N et ainsi qui stationnait à environ
120 km au nord du site où à eu lieu l’expérience ; et un second en modifiant le
contenu en humidité dans ce profil pour tester la sensibilité à l’humidité relative
(figure 4.15).

Même si le bateau se situait loin des nuages échantillonnés, nous avons préféré
utiliser les sondages issus de ses ballons plutôt que ceux mesurés lors des vols des
avions. En effet, la mesure des sondages verticaux est très rare et se limite souvent
à un ou deux profils en début ou fin des périodes d’observations et généralement
en dehors de la région d’étude de la microphysique nuageuse. De plus, l’avion
est trop rapide pour la mesure des profils, et les sondages ne représentent donc
pas une valeur moyenne du vent, de la température et de l’humidité pour une
couche mais plutôt des valeurs liées à des phénomènes de plus petites échelles.
C’est pourquoi nous avons préféré, malgré sa distance, utiliser les ballons sondes
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Fig. 4.15 – Figure de gauche : Profil vertical de température (bleu foncé), d’humi-
dité relative (noir) issus du sondage bateau, d’humidité relative modifiée (pointillés
noir) et mesurée par l’avion Merlin (bleu clair). Figure de droite : Profil vertical
de vitesse du vent horizontal (pointillés) et de direction du vent horizontal (trait
plein) pour le 26 juin 1997.

du bateau R/S Vodyanitskiy lorsque cela était possible.
Figure 4.16 sont représentés le profil vertical de la couverture nuageuse (en

%) et du LWC (en g/m3) à différents instants de simulation pour le cas du
26 juin 1997 pour la simulation de référence. En comparant ces résultats aux
mesures (figure 4.2 a), on note une bonne représentation de l’épaisseur de la
couche nuageuse (environ 25 hPa). Le LWC trouvé dans le niveau de maximum
de couverture nuageuse est d’environ 0.2 g/m3 mais est cependant un peu sous-
estimé en moyenne (0.15 g/m3). De même, la couverture nuageuse est un peu
trop faible par rapport aux observations ce jour là et le sommet a une forme plus
"pointue" que pour les observations.

Figure 4.17 sont représentés les profils verticaux de la couverture nuageuse
(en %) et du LWC (en g/m3) à différents instants de simulation pour le cas du 26
juin 1997 pour la simulation avec le profil initial en vapeur d’eau modifié. Pour
ce second cas de simulation, et toujours en comparant avec les mesures (figure
4.2 a), on s’aperçoit que le LWC simulé est plus en accord avec les mesures car la
base du nuage est à une altitude plus basse. Néanmoins, la couverture nuageuse
des Sc est un peu plus forte pour l’observation.
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Fig. 4.16 – Profils verticaux de la couverture nuageuse en % (figure de gauche)
et du LWC en g/m3 (figure de droite) à différents instants de simulation pour le
cas du 26 juin 1997 pour la simulation de référence.

En ce qui concerne la microphysique, les observations en "zigzag" des spectres
montraient des maxima autour de 20-22 µm sauf pour celui à 14 :28 qui était un
peu plus petit et celui à 13 :00 dont un était autour de 28 µm. Pour les profils à
13 :00, 13 :27 et 14 :01, le décalage des spectres dans les basses couches vers les
plus petits diamètres était bien visible.

Figure 4.18 sont représentées les distributions dimensionnelles de gouttelettes
simulées à 128 minutes pour différentes altitudes exprimées en niveaux de pres-
sion pour le cas de référence du 26 juin 1997. Dans cette phase de stationnarité
supposée à t=120-136 min, les spectres sont plus larges mais de plus faibles am-
plitudes : la plus grande largeur des spectres compense le manque de masse et
donc les valeurs intégrales des spectres correspondent bien à peu près aux LWC
observés (voir figures 4.2 a) et 4.16).

La variabilité verticale des spectres montre une forte similitude avec les obser-
vations (figure 4.4). De hautes valeurs pour le maximum de la distribution sont
aussi simulées mais seulement pendant la phase de formation du nuage. Ceci est
présenté en figure 4.19 qui représente les distributions dimensionnelles de gout-
telettes simulées à 55 minutes pour différentes altitudes exprimées en niveaux de
pression pour le cas de référence du 26 juin 1997. A cet instant de simulation,
tous les spectres sont autour de 250-400 mg/m3 au maximum (autour de 22-28
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Fig. 4.17 – Profils verticaux de la couverture nuageuse en % (figure de gauche) et
du LWC en g/m3 (figure de droite) à différents instants de simulation pour le cas
du 26 juin 1997 pour la simulation avec le profil initial en vapeur d’eau modifié.

µm). Ces hautes valeurs disparaissent au cours de l’intégration numérique : le
mélange de l’air nuageux avec l’air sous-saturé commence à diluer la couche du
Sc. Ceci devient bien visible pour les basses couches où l’évaporation est plus
forte et provoque une réduction de la taille moyenne des gouttelettes.

La comparaison de la figure 4.19 avec le spectre à 855 hPa de la figure 4.4
et la figure 4.3 laisse supposer que dans cette zone, une situation de convection
importante avait lieu.

En augmentant l’humidité dans quelques basses couches (simulation modifiée)
en dessous du stratocumulus (figure 4.15), nous avons déjà constaté précédem-
ment une augmentation de l’épaisseur du Sc ainsi qu’une augmentation du LWC
(figure 4.17). Cet effet devient aussi visible dans les spectres. Figure 4.20 sont
représentées les distributions dimensionnelles de gouttelettes simulées à 150 mi-
nutes pour différentes altitudes exprimées en niveaux de pression pour le cas du
26 juin 1997 avec le profil en vapeur d’eau modifié. Ici, les maxima pour les deux
dernières courbes du modèle atteignent entre 300 et 400 mg/m3. Néanmoins, les
maxima typiquement observés dans le sommet du Sc entre 400 et 600 mg/m3 ne
sont pas atteints dans cette phase de stationnarité. Aussi, la largeur en direction
des grandes gouttes est surestimée par les simulations.
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Fig. 4.18 – Distributions dimensionnelles de gouttelettes simulées à 128 minutes
pour différentes altitudes exprimées en niveaux de pression pour le cas de référence
du 26 juin 1997.

4.1.2.4 Stratocumulus du 9 juillet 1997

Pour le cas du 09 juillet 1997, le spectre d’aérosols secs initial ajusté aux
mesures effectuées est présenté dans le tableau 4.4 et illustré en figure 4.9, courbe
noire.

Mode 1 Mode 2 Mode 3
RN1 785 RN2 654 RN3 6.4
R1 0.027 R2 0.146 R3 0.47
σ1 1.5 σ2 1.4 σ3 1.5

Tab. 4.4 – Caractéristiques des distributions lognormales pour le cas du 09 juillet
1997

Comme pour le cas d’étude du 26 juin 1997, la simulation est initialisée à
partir d’un sondage vertical issu d’un ballon sonde lancé depuis le bateau R/S
Vodyanitskiy (Vervier et al, 2000) le 09 Juillet 1997. Ce sondage est présenté en
figure 4.21.

La principale différence avec le cas précédent vient du très grand nombre de
particules d’aérosols dans l’air ambiant.
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Fig. 4.19 – Distributions dimensionnelles de gouttelettes simulées à 55 minutes
pour différentes altitudes exprimées en niveaux de pression pour le cas de référence
du 26 juin 1997.

En figure 4.22 sont représentés les profils verticaux de la couverture nuageuse
et du LWC simulés pour le cas du 9 juillet à différents instants de simulation. On
voit une importante stationnarité pour la couverture nuageuse. Mais dans cette
phase, de fortes fluctuations du LWC en fonction du temps existent néanmoins.

En figure 4.23 sont représentées les distributions dimensionnelles de goutte-
lettes nuageuses simulées pour différentes altitudes exprimées en niveaux de pres-
sion à t = 115 minutes (figure de gauche) et à différents instants de simulation au
niveau de pression P=900 hPa (figure de droite) pour le cas du 9 juillet 1997. Il
existe une haute similitude avec le cas du 26 : un déplacement du maximum vers
les grands diamètres avec l’altitude mais les tailles restent plus petites. Ceci est
un effet de la forte concentration en AP. On voit donc un déplacement du maxi-
mum du diamètre moyen vers les grandes tailles et l’augmentation du nombre de
gouttelettes dans le nuage due à la forte concentration en AP a aussi été observée
dans les simulations.

Ainsi, pour le cas du 9 juillet, les spectres sont en assez bon accord avec les
observations dans la première phase de simulation mais deviennent par la suite
un peu trop larges.
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Fig. 4.20 – Distributions dimensionnelles de gouttelettes simulées à 150 minutes
pour différentes altitudes exprimées en niveaux de pression pour le cas du 26 juin
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l’avion Merlin (gris) (figure de gauche). Profil vertical de vitesse et de direction
du vent (figure de droite) pour la simulation du 9 Juillet 1997.
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4.1.2.5 Stratocumulus du 19 juillet 1997

Pour le cas du 19 juillet 1997, le spectre d’aérosols secs initial ajusté aux
mesures effectuées est présenté dans le tableau 4.5 et illustré en figure 4.9, courbe
grise.

Mode 1 Mode 2 Mode 3
RN1 219 RN2 275 RN3 5
R1 0.03 R2 0.085 R3 0.45
σ1 1.5 σ2 1.4 σ3 2.0

Tab. 4.5 – Caractéristiques des distributions lognormales pour le cas du 19 juillet
1997

Le bateau R/S Vodyanitskiy étant parti ce jour là, nous avons utilisé d’autres
sondages. Ainsi, pour ce cas, trois simulations ont été réalisées :
- une première simulation, dite de référence, avec le sondage issu d’un ballon sonde
lancé à Punta del Hidalgo (noté par la suite PdH) au nord de l’île de Ténériffe
le 19 juillet et avec un flux de chaleur sensible de 60 W/m2 et un flux de chaleur
latente de 300 W/m2.
- une seconde simulation avec ce sondage à PdH mais en modifiant les flux de
chaleur sensible et latente en les augmentant respectivement à 180 et 700 W/m2.
- une dernière simulation en gardant ces flux de chaleur mais en prenant le sondage
mesuré par l’avion Merlin à 10h30.
Ces conditions initiales sont présentées en figure 4.24.

La figure 4.25 représente les profils verticaux de la couverture nuageuse (en
%) et du LWC (en g/m3) simulés à différents instants et pour différentes altitudes
pour le 19 juillet 1997 pour le cas de référence (a) et avec un chauffage au ni-
veau de la mer modifié (b). Pour la simulation de référence, l’épaisseur verticale
et la couverture nuageuse sont sous-estimées et le LWC simulé est trop faible.
Cependant si on s’intéresse aux spectres simulés (figure 4.27), on peut voir que la
localisation du maximum en diamètre au sommet est semblable aux observations,
surtout pour celles correspondant au second "zigzag" (figure 4.6 b)). En effet, les
spectres atteignent des amplitudes autour de 250-350 mg/m3 et présentent bien
des gouttes de diamètre d’environ 25 µm comme observées (figure 4.6 b)). Ce-
pendant, on remarque qu’il n’y a pas de déplacement des spectres en diamètre
vers le haut et que pour les grandes tailles de diamètres (> 25 µm), les spectres
simulés sont néanmoins trop larges. On peut ici supposer qu’il s’agit d’un effet
numérique lié à la faible résolution spectrale de la distribution pour des diamètres
> 20 µm.

Pour la seconde simulation, avec un flux de surface plus fort, l’épaisseur de la
couche nuageuse, le LWC et la couverture nuageuse simulés (figure 4.25 b)) sont
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Fig. 4.24 – Figure de gauche : Profil vertical de température (traits pleins) et
d’humidité relative (pointillés) pour le sondage de Punta Hidalgo (noir) et pour le
sondage avion (gris). Figure de droite : Profil vertical de vitesse du vent horizontal
(traits pleins) et de direction du vent (pointillés) pour les sondages du 19 Juillet
1997.

plus proches des observations que pour le cas précédent. Cependant, cela reste
encore un peu trop faible. Pour les spectres dimensionnels simulés (figure 4.28),
ils sont assez proches de ceux observés mais les mêmes problèmes que pour le cas
de référence du 19 juillet existent encore.

Enfin, la dernière simulation issue du sondage du vol de Merlin à 10h30 donne
une bonne épaisseur de la couche nuageuse. Le profil du LWC simulé (figure 4.26)
est encore un peu trop faible au sommet mais est plutôt en bon accord avec les
mesures en dessous. La couverture nuageuse simulée est cependant trop forte dans
les couches inférieures du nuage, le modèle reproduit une couche de type "stratus".
Les spectres simulés pendant la phase de formation du nuage (figure 4.29 a)) juste
après le déclenchement (vers 48 minutes de simulation) sont en bon accord avec
les mesures. On retrouve bien la même structure verticale et le déplacement du
diamètre au maximum de la distribution n’apparaît pas. Cependant après 100
minutes d’intégration, les spectres sont à nouveau trop larges (figure 4.29 b))
bien que le déplacement du diamètre au maximum de la distribution reste très
faible.
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Fig. 4.25 – Couverture nuageuse en % et LWC en g/m3 simulés à différents
instants et pour différentes altitudes pour le 19 juillet 1997 pour le cas de référence
issu du sondage de Punta del Hidalgo (a) et avec un chauffage au niveau de la
mer modifié (b).

4.1.3 Résumé et discussion des résultats

Le modèle DESCAM-3D a été évalué en utilisant les observations microphy-
siques de la campagne ACE-2 et en les comparant à nos résultats de simulation.
Trois différents cas de stratocumulus ont été étudiés, représentant trois différents
niveaux de pollution rencontrés pendant la campagne ACE-2 au nord de l’île de
Ténériffe :
1) une atmosphère marine avec une concentration très basse en particules d’aé-
rosols le 26 juin 1997
2) une situation sous l’advection de masses d’air venant de l’Europe le 9 juillet,
présentant une atmosphère de haute pollution pour cette région très éloignée des
centres de pollution
3) une condition atmosphérique intermédiaire le 19 juillet 1997.

Les simulations numériques ont fourni pour les 3 situations des champs nua-
geux qui correspondent plutôt très bien aux caractéristiques des champs des Sc
observés. Les résultats montrent bien que l’eau nuageuse augmente avec l’alti-
tude et son maximum se trouve près du sommet de la couche nuageuse et que
la couverture nuageuse est maximale dans le tiers supérieur du Sc. De même,
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Fig. 4.26 – Couverture nuageuse en % et LWC en g/m3 simulés à différents
instants et pour différentes altitudes pour le 19 juillet 1997 pour la simulation
avec un sondage issu de l’avion Merlin.

les spectres dimensionnels de gouttelettes simulés montrent dans l’ensemble une
bonne cohérence verticale dans les nuages avec les profils observés (figures 4.3 à
4.7). Cependant, la couverture nuageuse simulée montre souvent des différences
notables avec les observations.

Discussion des écarts entre la couverture nuageuse observée et simulée

Dans le cas du 9 juillet, la couverture nuageuse simulée après 2-3 heures d’in-
tégration est presque deux fois plus haute que la valeur moyenne observée. Pour le
cas du 19 juillet, au contraire, une couverture nuageuse totale était observée mais
le modèle n’arrive à reproduire seulement qu’une couverture nuageuse autour de
50 % en utilisant le radiosondage disponible de Punta del Hidalgo (PdH).

Les raisons de ces écarts sont à analyser en considérant plusieurs aspects.
D’abord, il est évident que les conditions initiales et limites du champ météoro-
logique déterminent de façon essentielle les résultats du modèle. Les différentes
conditions dynamiques initiales étudiées pour le cas du 19 juillet illustrent de fa-
çon pertinente ce fait. En effet, la première simulation, initialisée avec le sondage
de PdH, produit une couverture de 50 %, tandis que la simulation initialisée avec
le sondage de l’avion atteint rapidement 100 %. La comparaison des sondages en
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Fig. 4.27 – Distribution dimensionnelle des gouttelettes simulés à 154 minutes
pour différentes altitudes exprimées en niveaux de pression pour le cas du 19 juillet
1997 pour la simulation de référence.

figure 4.24 montre que l’atmosphère avec le sondage de PdH est, dans les premiers
mille mètres, plus chaude et plus sèche. De plus, la couche limite est plus élevée
(environ de 10-15 hPa) et le cisaillement du vent à l’intérieur de cette couche est
plus fort. Ce comportement différent du sondage à PdH s’explique par le fait que
le ballon est lancé au NE de l’île de Ténériffe. A cet endroit, le ballon vole dans
les alizés au dessus de l’île vers le SE et échantillonne ainsi une couche limite
qui est fortement influencée par le relief et le réchauffement de l’île vers midi.
Cependant, les mesures réalisées pendant la campagne dans les champs du Sc ont
eu lieu à 50 km au nord de Ténériffe.

L’effet du sondage de PdH se manifeste donc dans une position trop élevée de
la couche nuageuse (entre 900 à 870 hPa) pour la simulation présentée en figure
4.25 a). En utilisant le sondage de l’avion, la localisation verticale s’améliore mais
le sommet du nuage simulé dépasse également le sommet du nuage observé (Fig.
4.26). On peut ainsi remarquer que l’utilisation d’un sondage tiré des mesures
aéroportées, dans une couche de stratocumulus existante, surestime le bord supé-
rieur du champ nuageux. Ceci peut s’expliquer par le fait que l’initialisation du
modèle suppose une atmosphère non-nuageuse alors que les mesures sont faites en
atmosphère déjà nuageuse. Ainsi, avec le déclenchement de la convection et la for-
mation des nuages dans la phase initiale de la simulation, la couche limite s’étend
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encore une fois un peu trop vers le haut. Cet effet artificiel pourrait être évité
si les conditions atmosphériques antérieures à la formation du champ nuageux
étaient disponibles.

Un autre effet incorrect du sondage de PdH est la sous-estimation de l’hu-
midité relative dans la couche limite. En comparant les couvertures nuageuses
résultantes du sondage de PdH (Fig. 4.25 a)) avec celles résultantes du sondage
avion (Fig. 4.26), nous pouvons présumer un rôle primordial de l’humidité relative
dans le sondage initial sur le taux de la couverture nuageuse modélisée.

Cependant, les deux simulations menant aux résultats des figures 4.25 a) et
4.26 se distinguent par deux autres caractéristiques. La première est le cisaille-
ment du vent qui est plus prononcé pour le sondage de PdH, la seconde est la
modification du flux de chaleur latente et sensible à la limite inférieure du modèle.

Le cisaillement du vent est en particulier responsable du taux de turbulence
dans la modélisation. Le sondage de PdH possède un fort cisaillement entre 930
et 870 hPa (figure 4.24). Nous pouvons donc aussi spéculer que la faible couver-
ture nuageuse dans cette simulation provient des processus de mélange avec des
couches plus sèches en dessous du nuage ou même par l’intrusion d’air plus sec
au dessus de la couche limite. En revanche, l’effet de cisaillement du vent pour
le sondage de l’avion est très faible (figure 4.24) et l’installation d’une couche
nuageuse avec une très haute nébulosité semble donc logique.

Mais la formation du nuage stratiforme, illustrée dans la figure 4.26, est aussi
fortement influencée par l’augmentation des flux de surface. Pour les résultats du
sondage de PdH présentés dans la figure 4.25 a), nous avons utilisé un flux moyen
de chaleur sensible de 60 W/m2. En utilisant un rapport de Bowen de 5, le flux
de chaleur latente vaut donc en moyenne 300 W/m2.

Pour les résultats du sondage de l’avion (figure 4.26), nous avons triplé le flux
de chaleur sensible à 180 W/m2 et le flux de chaleur latente a été augmenté à
700 W/m2.

L’importance de cette augmentation des flux de surface devient particulière-
ment visible dans les résultats de la simulation présentée en figure 4.25 b). Cette
fois, le sondage de PdH a été utilisé en combinaison avec des flux de surface
renforcés de la manière décrite ci-dessus. Cette augmentation des flux de surface
provoque une expansion notable de la couverture nuageuse de 50 % (Fig. 4.25
a) à 60-70 % (Fig. 4.25 b)). Cependant, la distribution verticale du LWC reste
inchangée après cette augmentation des flux de surface. Ce résultat apparaît aussi
dans la comparaison des spectres dimensionnels de la figure 4.27 et de la figure
4.28 qui se distinguent par leur norme (à cause de différents instants sélectionnés)
plutôt que par leur largeur où leur localisation de maxima.

Cette étude de sensibilité suggère ainsi que la haute couverture nuageuse dans
le cas de simulation issu du sondage de l’avion le 19 juillet (figure 4.26) a été pro-
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voqué par la présence d’une humidité relative très élevée dans toute la couche
limite donnée par les conditions initiales. Néanmoins, le rôle du cisaillement du
vent sur le taux de couverture nuageuse n’est pas clarifié et des études ultérieures
seront donc nécessaires.

Pour le cas du 9 juillet, nous avons déjà constaté que la couverture nuageuse,
qui atteint 80-90 %, est presque deux fois plus grande que la valeur moyenne
observée. Avec les résultats de la discussion précédente, nous pouvons supposer
que la distribution verticale de l’humidité relative a probablement été surestimée.

Le sondage utilisé pour réaliser les simulations du 9 juillet (figure 4.21) est
un sondage, comme celui du 26 juin, issu du bateau R/S Vodyanitskiy (Vervier
et al, 2000) localisé à 31̊ N et qui était donc stationné à environ 120 km au nord
des nuages échantillonnés par l’avion. Une différence notable avec le sondage réel
n’est donc pas à exclure. Dans la figure 4.21, un profil de l’humidité mesurée par
l’avion a été ajouté. Cette observation, qui se restreint aux couches entre 930 et
960 hPa, confirme notre hypothèse. En effet, on voit que l’humidité sous le champ
nuageux reste sensiblement inférieure au taux de l’humidité relative utilisée dans
le modèle.

Cependant, la différence entre les résultats de la couverture nuageuse simu-
lée et observée permet une autre interprétation. Dans nos analyses précédentes,
nous avons supposé que le champ nuageux possédait sur le domaine observé (le
losange de 50 km de côté), malgré sa structure hétérogène, une homogénéité ho-
rizontale dans ses caractéristiques microphysiques. Ceci se traduit par exemple
par une constance dans la couverture nuageuse, le profil de LWC et la forme des
spectres dimensionnels à cette échelle. Or, les mesures de la couverture nuageuse,
sur quatre différents vols en "paliers", varient entre 16 et 85 % ce qui indique que
cette homogénéité horizontale du champ nuageux n’est pas satisfaite à l’échelle
de notre étude de modélisation autant qu’à l’échelle des observations.

Finalement, on peut constater que la couverture nuageuse de la simulation du
26 juin est très proche de celle des observations aéroportées. Une comparaison
du profil vertical de l’humidité relative utilisée dans le modèle (issu du bateau)
avec les mesures issues de l’avion, pour les couches entre 960 et 880 hPa (figure
4.15), montre quand même que le sondage sous-estime faiblement les observations
d’humidité relative. Ainsi, la faible sous-estimation de la nébulosité de 5 à 10 %
peut s’expliquer, une fois de plus, par le manque d’humidité relative.

Discussion des écarts entre les spectres dimensionnels observés et modélisés

La comparaison des distributions dimensionnelles dM/dlnD de gouttes simu-
lées et observées montre que le modèle à microphysique détaillée reproduit très
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bien :
-la modification des spectres selon la direction verticale (déplacement du maxi-
mum vers les grands diamètres avec l’altitude croissante)
-le déplacement du rayon moyen des gouttes vers les petites tailles, ainsi que la
réduction de la largeur des spectres, avec l’augmentation du nombre de noyaux
de condensation (i.e. l’influence du spectre initial des particules d’aérosol sur les
spectres dimensionnels des gouttes).

Néanmoins, deux différences notables entre les résultats des simulations et les
observations se manifestent visiblement. Premièrement, on peut constater que les
spectres dans leur flanc droit se déplacent trop vers les grands diamètres. La pré-
sence des grandes gouttes dans les simulations est donc souvent surestimée. Ce
comportement s’explique principalement par la résolution de la grille numérique
du spectre de gouttes qui diminue significativement pour les tailles supérieures
à 25 µm. En effet, alors que pour l’intervalle entre 10 et 20 µm, la grille pos-
sède six classes de discrétisation, dans l’intervalle entre 20 et 32 µm, la grille en
a seulement quatre, puis même plus que entre 32 et 40 µm. Une amélioration
de la résolution est bien possible mais ceci augmenterait grandement le calcul
numérique.

Deuxièmement, la distribution de masse dM/dlnD, ainsi que celle du nombre,
sous-estime le taux des spectres observés au sommet des nuages. En premier lieu,
nous pouvons supposer que cela est un effet indirect de l’élargissement du spectre
comme cela a été discuté avant. En effet, l’élargissement du spectre sur la grille
numérique est plus important au sommet de la couche nuageuse. Néanmoins, le
modèle produit également des spectres à hautes concentrations (500-800 mg/m3).
Mais ces résultats se limitent généralement à la phase initiale de formation des
nuages. Au cours de l’intégration, ces maxima s’affaiblissent à cause du mélange
avec l’air non nuageux et aussi à cause de la croissance continue de quelques
gouttes qui se manifeste par le déplacement des spectres vers les tailles entre 30
et 40 µm.

4.2 Les tests de sensibilité sur le spectre initial de

particules d’aérosol sec

Nous avons vu dans les sections précédentes que le modèle était capable de
bien reproduire les variations des spectres de gouttes pour les trois différentes
situations d’ACE-2. Ces trois situations se distinguent non seulement par des
spectres de particules d’aérosol secs initiaux différents mais aussi par une mo-
dification de la dynamique de la couche limite marine. Afin d’exclure l’effet des
différentes dynamiques du 26 juin, 19 juillet et 9 juillet, nous nous restreignons à
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la dynamique d’un seul cas, ici celle du 19 juillet. Pour ce cas dynamique, nous
testons la sensibilité du nombre et de la forme du spectre des particules d’aérosol
secs initiaux en utilisant les trois spectres de particules d’aérosol du 26 juin, 9 et
19 juillet. Ainsi, les modifications macrophysiques et microphysiques des champs
nuageux ne seront dues qu’à la modification du spectre initial de particules d’aé-
rosol.

Pour la cas de référence du 19 juillet (présenté en figure 4.24), nous avons déjà
vu que le champ nuageux se forme après environ 70 minutes d’intégration. Figure
4.30 est représentée l’évolution temporelle de la couverture nuageuse pour une
couche au sommet du Sc (traits pleins) en utilisant les trois différents spectres
d’aérosol initiaux. L’évolution macroscopique du champ nuageux est très sem-
blable pour les trois cas. Dans la phase initiale (t<2h), les résultats du modèle
ne montrent pas un comportement très stationnaire, ce qui devient le cas dans la
phase suivante. De petites différences entre les trois courbes apparaissent (pour
t<2h) mais ceci est lié aux différents pas de temps de sorties des résultats du
modèle.
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Fig. 4.30 – Evolution temporelle de la nébulosité (en %) pour une couche au
sommet du nuage et une couche au centre du nuage pour les trois simulations
issus des trois différents spectres d’AP initiaux.

La nébulosité au sommet du stratocumulus calculée avec les particules d’aé-
rosol du 26 juin est un peu plus élevée que celles du 9 et du 19 juillet pour la
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majeure partie de la simulation après 2 :20. La plus grande différence apparaît
entre les courbes du 26 juin et du 9 juillet avec des écarts de l’ordre de 8% pour la
nébulosité entre 2 :30 et 2 :40. Cet écart est relativement variable, tandis que la
différence entre le 26 et le 19 reste relativement constante avec un biais d’environ
3-4% de nébulosité jusqu’à environ 3h30 de temps d’intégration.

Les courbes de nébulosité dans les couches moyennes du stratocumulus (fi-
gure 4.30 pointillés) se ressemblent énormément pendant les 110-130 premières
minutes. Ensuite, la nébulosité du 26 juin est à nouveau un peu plus importante
que celles du 19 et du 9 juillet.

La comparaison du LWC pour une couche au sommet du Sc est représentée
en figure 4.31. Le résultat est similaire à celui pour la figure précédente pour
la nébulosité. Le LWC simulé à partir des particules d’aérosol du 26 juin est en
moyenne la courbe dominante, mais les variations temporelles des trois courbes
sont néanmoins plus fortes que celles de la nébulosité en figure 4.30.
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Fig. 4.31 – Evolution temporelle du LWC (en g/m3) pour une couche au som-
met du nuage pour les trois simulations issus des trois différents spectres d’AP
initiaux.

L’analyse de ces deux figures permet de conclure qu’il existe une influence
non négligeable du nombre de particules d’aérosol initial sur la nébulosité et le
contenu en eau du champ nuageux.
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Afin de mieux comprendre et d’analyser ce résultat, les spectres de gouttes
formées dans les trois différents stratocumulus issus des trois différents spectres
initiaux de particules d’aérosol secs sont présentées en figure 4.32a-c. Ces spectres
sont des distributions dimensionnelles en masse des gouttes (dM/dlnr) après 153
minutes d’intégration.

Comme dans les études précédentes du chapitre 4.1, les spectres de gouttes
du 26 juin ont leur maximum entre 20-25 µm de diamètre, tandis que les spectres
de gouttes résultants de la distribution de particules d’aérosol du 9 juillet sont
localisés autour de 15 µm. Le spectre de gouttes du 19 juillet, se situe lui entre
les deux. L’augmentation du nombre initial de particules d’aérosol produit donc
des distributions en gouttelettes centrées sur de plus petits rayons (le diamètre
moyen simulé décroît de manière très significative). Les résultats montrent aussi
que l’augmentation du nombre initial de particules d’aérosol produit une augmen-
tation de la concentration en gouttelettes nuageuses. Les gouttelettes nuageuses
sont donc plus petites et plus nombreuses.

Les résultats des figures 4.30 et 4.31 se restreignent aux moyennes couches
et hautes couches du stratocumulus. On peut se demander quel est l’effet sur le
champ nuageux intégral, sur le domaine total du modèle 15 ∗ 15 km2. La masse
totale en kg d’eau du stratocumulus est ainsi calculée sur l’ensemble du domaine.
Comme dans les analyses précédentes, un point de grille numérique est consi-
déré comme nuageux si LWC > 25mg/m3. L’évolution temporelle de la masse
totale d’eau est présentée en figure 4.33. Le résultat des analyses précédentes
se confirme ici. Dans le cas d’une atmosphère avec une concentration initiale en
particules d’aérosol moins élevée, le champ nuageux contient plus d’eau. Les dif-
férences ne sont pas importantes mais, par exemple pour la période entre 2 :10
et 3 :30, une différence de 10% entre le champ nuageux de l’atmosphère "propre"
et de l’atmosphère "polluée" s’est établie.

Il reste finalement à clarifier pourquoi les valeurs simulées, pour la couverture
nuageuse et pour le contenu en eau issus d’un nuage formé à partir d’une masse
d’air polluée, sont inférieures aux valeurs issues d’un nuage qui s’est formé dans
une atmosphère propre. Les analyses des observations et des simulations d’ACE-2
dans la section précédente ont montré de fortes variations temporelles et spatiales
du champ nuageux. Sous la condition d’une nébulosité de 35-50%, la couche nua-
geuse est soumise à des séquences permanentes d’air ascendant et descendant qui
sont responsables de l’activation et de la croissance des gouttelettes mais aussi
responsables de la désactivation et de l’évaporation des gouttes. Dans une telle
situation, il apparaît donc compréhensible que dans une couche nuageuse, où des
gouttes de grandes tailles se sont formées (cas avec les particules d’aérosols du 26
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Fig. 4.32 – Distributions dimensionnelles de gouttelettes nuageuses simulées après
153 minutes d’intégration pour différentes altitudes exprimées en niveaux de pres-
sion pour les trois simulations issus des trois différents spectres d’AP initiaux :
a) pour les AP du 19 juillet, b) pour les AP du 26 juin et c) pour les AP du 09
juillet.

juin), l’effet d’une zone de descendance sur l’évaporation des gouttes est moindre
que dans une couche nuageuse où existent de plus petites gouttelettes (cas du 9
juillet). Ainsi, à cause de la non-linéarité de la croissance des gouttes (équation



120 Simulation de nuages chauds de type stratiforme à l’aide de DESCAM-3D

1.35), un spectre de grandes gouttes va évaporer moins rapidement qu’un spectre
à petites gouttelettes. Ceci peut expliquer les résultats de cette comparaison en
figure 4.30, 4.31 et 4.33.

Nous pouvons donc constater en premier lieu que l’influence de la concen-
tration en particules d’aérosol est primordiale pour la taille et la concentration
moyennes des gouttes nuageuses, et que cette influence est indépendante des
conditions dynamiques. Dans un second temps, on a vu en quoi cette concentra-
tion avait une influence non négligeable sur la couverture nuageuse et le contenu
en eau du champ nuageux.

C’est un effet bien connu de l’augmentation de la concentration initiale en
particules d’aérosol dans l’atmosphère et montre l’importance de savoir résoudre
précisément la microphysique des nuages tels que les stratocumulus pour mieux
comprendre le bilan radiatif de la Terre. En effet, pour une même distribution
spatiale de contenu en eau liquide, un nuage avec beaucoup de petites gouttelettes
réfléchit davantage (albédo plus grand) qu’un nuage avec peu de grandes gouttes
(Brenguier et al., 2000a). Cette structure microphysique et ces spectres de gout-
telettes dépendent énormément du nombre de particules initial qui vont jouer le
rôle de noyaux de condensation (Twomey, 1977). Ainsi, les particules d’aérosol
anthropiques lâchées dans l’atmosphère peuvent faire accroître la concentration
en gouttelettes nuageuses et donc l’albédo du nuage. Ce forçage semble limiter
une partie du réchauffement dû aux gaz à effet de serre (Slingo, 1990 ; Jones et al.,
1994) mais l’effet indirect global des particules d’aérosol sur le climat est encore
mal compris. Néanmoins, ces résultats montrent que le modèle DESCAM-3D est
capable de donner une réponse fiable à ce type de modification et met en évidence
que la connaissance de la microphysique détaillée de la structure du nuage est un
point crucial pour mieux comprendre les interactions entre les particules d’aérosol
et les nuages.

4.3 Application à la modélisation du transfert ra-

diatif dans les stratocumulus

Une application également possible de la modélisation détaillée de nuages
de type stratocumulus est le calcul du transfert radiatif. Plusieurs techniques et
modèles sont disponibles. Cette section illustre l’utilisation des champs microphy-
siques issus de notre modélisation pour calculer l’albédo de diffusion simple au
travers d’un modèle de transfert radiatif. Après avoir présenté rapidement le mo-
dèle de transfert radiatif choisi, il sera utilisé afin de simuler l’albédo de diffusion
simple du stratocumulus simulé pour le cas du 26 juin 1997.
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Fig. 4.33 – Evolution temporelle de la masse totale d’eau (en, kg) sur l’ensemble
du champ nuageux pour les trois simulations issus des trois différents spectres
d’AP initiaux.

4.3.1 Le modèle de transfert radiatif

Le modèle de transfert radiatif utilisé est le modèle de Monte Carlo (Petty,
1994) avec lequel des estimations locales sont faites pour estimer l’albédo. Cette
simulation de transfert radiatif à partir des données microphysiques simulées a été
effectuée par Marc Schroeder de l’Institut fuer Weltraumwissenschaffe, FU Berlin
en Allemagne qui a développé avec Frédérick Chosson (Météo-France, CNRM à
Toulouse) un schéma qui permet l’utilisation de profils nuageux réalistes pour
réaliser les simulations de transfert radiatif (Schroeder et al., 2004). Ce nouveau
schéma a été utilisé pour réaliser notre simulation.

4.3.2 Un exemple d’application : albédo du stratocumulus
du 26 juin

La simulation du transfert radiatif (noté ci-après RT simulation) pour le stra-
tocumulus a été réalisée à partir du champ microphysique résultant de DESCAM-
3D pour la simulation de référence du 26 juin 1997 au bout de 100 minutes d’in-
tégration. Pour cette RT simulation, lorsque le LWC < 10−4g/m3, on suppose
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qu’il n’y a pas de nuage et le LWC est mis à 0 (en fait, on imposera fd(r) = 0
pour toutes les classes). Cette RT simulation à l’aide du modèle Monte Carlo et
du nouveau schéma développé par Schroeder et al (2004) est réalisée avec le soleil
au zénith (0̊ ) et un albédo de surface nul. Les calculs sont monochromatiques,
pour la longueur d’onde à 753 nm et l’hypothèse est faite selon laquelle il n’y a
pas d’atmosphère.

La réflectance R est calculée par :

R =
Pi ∗ radiance

(irradiance solaire incidente) ∗ cos(zenith du soleil)

Le résultat de cette simulation est présenté en figure 4.34. La structure hétéro-
gène du stratocumulus est bien retrouvée. Selon les concentrations en gouttelettes,
les calculs du transfert radiatif donnent des valeurs pour l’albédo nuageux de 0.2
jusqu’à 0.7.

Cet exemple illustre un autre intérêt et une autre application d’un modèle à
microphysique détaillée tridimensionnel comme DESCAM-3D. En effet, comme
on l’a dit précédemment, la connaissance précise des propriétés microphysiques
des nuages dans un cadre dynamique tridimensionnel est un enjeu primordial
pour réaliser des simulations de transfert radiatif plus réalistes et ainsi de mieux
étudier le bilan radiatif à cette échelle.

Une comparaison des albédos pour les trois différents cas d’étude de la cam-
pagne ACE-2 est en cours afin d’illustrer l’impact de l’augmentation de la concen-
tration en particules d’aérosol sur l’albédo nuageux et plus généralement sur les
propriétés radiatives des stratocumulus.
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Fig. 4.34 – Albedo de diffusion simple avec un angle d’incidence au zénith pour
le cas propre du 26 Juin 1997.
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Conclusions et Perspectives

Conclusions

L’absence d’un modèle de référence de nuage à microphysique chaude dé-
taillée développée dans un cadre dynamique tridimensionnel était un manque.
Dans cette thèse, un tel modèle a été développé à partir du modèle DESCAM
(Flossmann, 1987) et offre l’opportunité de mieux étudier les interactions entre
les particules d’aérosol et les nuages et pourra être ainsi utilisé afin d’amélio-
rer les paramétrisations existantes dans les modèles météorologiques. Ce modèle,
DESCAM-3D, qui permet de suivre à chaque pas de temps et en chaque point
de grille du modèle tridimensionnel, la distribution dimensionnelle détaillée des
gouttelettes nuageuses, des particules d’aérosol interstitiels ainsi que celles incor-
porées dans les gouttelettes et ayant servis de noyaux de condensation, inclut
les processus microphysiques de nucléation, condensation/évaporation, collision
et coalescence, rupture des gouttes, sédimentation et le lessivage des particules
d’aérosols par les gouttelettes nuageuses. Ce modèle de nuage a été couplé avec
le modèle dynamique méso-échelle non-hydrostatique tridimensionnel de Clark.

Afin de permettre le développement et l’utilisation de DESCAM dans une
dynamique tridimensionnelle, des modifications y ont été apportées. Dans un
premier temps, le schéma de croissance par advection des particules d’aérosol de
Smolarkievicz (1984) a été remplacé par le schéma numérique de Bott (1988) et le
schéma de collision et coalescence de Berry et Reinhardt (1974) remplacé par celui
de Bott (1998). Ces nouveaux schémas numériques, plus rapides et plus précis ont
été validés dans le cadre d’une dynamique 0D (cadre de la parcelle d’air) et 2D. Les
résultats montrent un bon accord avec les simulations de référence et ces schémas
ont donc été choisis lors du développement de DESCAM-3D. Ensuite, afin de
réduire le nombre très important de variables à intégrer, une solution envisagée a
été de réduire la résolution de la discrétisation des distributions dimensionnelles
de gouttelettes et de particules d’aérosol. Les tests effectués montrent un assez bon
accord avec les résultats de référence, malgré la perte en précision qu’implique
une telle modification. Ainsi, nous pouvons, selon le cas d’étude et la gamme
de rayons de gouttelettes à considérer, choisir de prendre une faible résolution
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pour une gamme de rayons plus large mais une discrétisation plus faible (nuage
avec présence de gouttes précipitantes i.e. vers les rayons de grandes tailles) ou
une forte résolution pour un gamme de rayons restreinte mais bien discrétisée
(par exemple pour l’étude des hydrométéores d’un stratocumulus pollué et non
précipitant).

L’ensemble de ces modifications a ensuite été validé et testé dans le cadre de
simulations bidimensionnelles qui ont montré l’importance de prendre en compte
une dynamique tridimensionnelle pour mieux comprendre et simuler la formation
et l’évolution des nuages.

Une fois le modèle tridimensionnel de nuage développé, il a été utilisé afin
de simuler la formation et l’évolution de deux types de nuage. Dans un premier
temps, DESCAM-3D couplé au modèle dynamique de Clark permet de simuler
des nuages de type convectif au dessus du relief des Cévennes. Dans cette ré-
gion, en automne, des remontées de masses d’air chaudes et humides provenant
de la Mer Méditerranée arrivent sur les contreforts du relief des Cévennes et des
précipitations intenses et persistantes peuvent alors se former et occasionner de
fortes inondations. Un certain nombre d’études ont été réalisées à l’aide de mo-
dèle méso-échelle intégrant différentes approches de la microphysique chaude mais
l’importance de la détermination précise du taux et de la localisation des préci-
pitations est un point crucial pour les hydrométéorologues et est encore souvent
assez mal prédit. DESCAM-3D, qui n’a pas été développé dans une optique de
prévision mais d’amélioration de la compréhension des phénomènes en jeu lors de
la formation d’un nuage, a été utilisé dans un cadre idéalisé afin de comprendre
l’impact de la concentration en particules d’aérosol sur le cumul et la localisation
des précipitations. Les simulations montrent que l’augmentation de cette concen-
tration atténue fortement le cumul de pluie au sol et modifie de façon conséquente
la localisation des bandes pluvieuses sur le relief. Les résultats mettent aussi en
évidence l’impact de l’augmentation en particules d’aérosol sur le développement
du nuage. Pour de fortes concentrations, les gouttelettes nuageuse sont plus nom-
breuses et de taille plus petites ce qui retarde la formation des premières gouttes
de pluie et ainsi retarde le déclenchement des précipitations. Cette étude a donc
aussi mis en évidence le rôle de la microphysique dans les modifications de la
dynamique atmosphérique.

Enfin, le modèle de nuage tridimensionnel a été utilisé afin de simuler la for-
mation et l’évolution de nuages de type stratiforme observés lors de la campagne
de mesure ACE-2. Cette campagne, qui a eu lieu au dessus de l’île de Ténériffe
en été 1997, offre de nombreuses mesures microphysiques en ciel clair et dans le
nuage et nous a permis de valider les résultats microphysiques du modèle. Dans
un premier temps, des simulations de stratocumulus pour trois différentes masses
d’air (maritime propre, très polluée et mixte) sont présentées. Nos résultats mi-
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crophysiques et macrophysiques sont comparés aux mesures et montrent un assez
bon accord avec les observations. En effet, les simulations numériques ont fourni
pour les trois situations des champs nuageux qui correspondent bien aux carac-
téristiques des champs de stratocumulus observés. Les résultats montrent bien
que l’eau nuageuse augmente avec l’altitude et que la couverture nuageuse est
maximale dans le tiers supérieur du nuage simulé. De même, les distributions
dimensionnelles de gouttelettes simulées montrent dans l’ensemble une bonne co-
hérence avec les profils mesurés. Ces simulations ont mis également en évidence la
sensibilité importante du profil vertical initial sur la couverture nuageuse simulée.

Une étude de sensibilité à la distribution initiale de particules d’aérosol sec a
aussi été menée et montre la capacité de notre modèle à répondre à de telles mo-
difications. Cette étude nous a permis de conclure qu’il existait une influence non
négligeable de la concentration initiale en particules d’aérosol sur la couverture
nuageuse et sur le contenu en eau du champ nuageux. En effet, les valeurs de la
couverture nuageuse et du contenu en eau issues d’un nuage formé à partir d’une
masse d’air polluée sont inférieures à celles issues d’un nuage qui s’est formé dans
une atmosphère propre.

Pour finir, les nuages simulés avec DESCAM-3D ont été utilisés dans un mo-
dèle de transfert radiatif et montre en quoi un tel modèle de nuage peut aussi
être utile pour l’étude, plus globale, des processus en jeu dans le bilan radiatif de
la Terre.

Perspectives

Malgré les bons premiers résultats du modèle de nuage à microphysique dé-
taillée DESCAM-3D, il reste de nombreux points à améliorer et à valider. Dans
un premier temps, il serait intéressant d’étudier le rôle de la résolution spatiale et
temporelle du modèle afin d’analyser l’impact sur les champs macrophysiques et
microphysiques des nuages simulés. Ensuite, on a vu la validation de DESCAM-
3D dans le cadre de nuages de type stratiforme et il serait intéressant également
de le tester sur des nuages convectifs chauds. En effet, les simulations réalisées
sur le relief des Cévennes ne peuvent se substituer à une telle validation puisque
d’abord, les simulations étaient des simulations idéalisées afin de réaliser un test
de sensibilité sur la concentration en particules, ensuite, qu’il n’existe pas à l’heure
actuelle de mesures microphysiques en nuage dans cette région et qu’on ne peut
donc confronter mesures microphysiques et spectres simulés et enfin que la phase
glace est très souvent présente dans les nuages convectifs cévenols et qu’il se-
rait donc illusoire de vouloir retrouver les cumuls de précipitions mesurés avec
notre modèle de nuage chaud. En revanche, la campagne HaRP (Hawaïan Rain-
band Project) pourrait permettre de valider DESCAM-3D dans ces optiques. La



128 Conclusions et Perspectives

campagne HaRP a été mise en oeuvre de Juillet à Août 1990 afin d’examiner la
formation et la structure dynamique et microphysique des bandes précipitantes
côtières à l’île Big Island de l’archipel d’Hawaï. Un des objectifs de HaRP était
d’étudier les processus "chauds" déclenchant la pluie, en reliant l’évolution micro-
physique de ces bandes précipitantes à leur structure dynamique. La campagne a
montré que des réflectivités radar extrêmement importantes (50-60 dBZ) peuvent
se développer en 15 min à l’intérieur de bandes précipitantes tropicales, chaudes
et peu profondes (inférieures à 3km). Il a été constaté que les courants ascendants
sont suffisamment forts pour suspendre proche du sommet du nuage, des gouttes
de pluie de 1-2 mm de diamètre. Cette campagne présente donc un intérêt im-
portant pour valider DESCAM-3D sur des nuages convectifs chauds.

Le modèle DESCAM-3D a aussi la particularité de pouvoir suivre tout au
long des simulations la chimie des particules d’aérosols. Cette habilité n’a pas été
développé, exploité et testé dans le modèle tridimensionnel puisqu’il ne présen-
tait pas dans un premier temps un intérêt pour nous. Cependant, il est possible,
dans le modèle développé, de réaliser ce type d’étude. En effet, il est possible
de spécifier différentes compositions chimiques pour les différents modes de la
distribution dimensionnelle initiale de particules d’aérosol. Ces caractéristiques
chimiques des particules interviennent explicitement dans l’équation de Kohler.
Des tests de sensibilité à ces caractéristiques chimiques dans une dynamique tri-
dimensionnelle pourront donc être réalisées. Aussi, le modèle développé étant
capable de suivre de façon détaillée les cycles d’évolution des particules d’aéro-
sols incorporées aux gouttelettes et interstitiels, des études de redistribution et de
déposition de la chimie de l’aérosol, comme cela a été fait dans un cadre bidimen-
sionnel dans Flossmann (1990) et Flossmann and Pruppacher (1988), pourront
également être effectuées afin de mieux comprendre l’interaction en 3D entre les
propriétés chimiques des particules d’aérosol et les nuages.

Dans cette même optique, on pourra aussi, en développant davantage la prise
en compte de l’aspect chimie de l’aérosol (par exemple au travers de différentes
extensions et approches de la théorie de Kohler), faire l’étude de l’interaction
entre les particules d’aérosol et les nuages au travers de plusieurs cycles nuageux,
comme cela a été fait par Hatzianastassiou et al. (1998).

Enfin, dans le cadre de l’ACI " Prévention des catastrophes naturelles " et des
projets PATOM et PNRH sur le risque de crue-éclair dans la région Cévennes-
Vivarais, on a vu que l’amélioration de la modélisation était un des points prio-
ritaires. Des études déjà menées ont mis en évidence le rôle important de la
microphysique chaude et froide lors de ces phénomènes atmosphériques. Une se-
conde étape au développement d’un modèle de référence de microphysique dé-
taillée serait de compléter DESCAM-3D en prenant en compte la phase glace et
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ses processus microphysiques correspondants. Un tel modèle de référence com-
plet serait ainsi un outil très précieux pour comparer et améliorer les schémas et
paramétrisations microphysiques déjà existants dans les modèles atmosphériques
actuels et futurs.
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Annexe A

Interactions entre dynamique et
condensation/évaporation

A.1 La pression de vapeur saturante

Afin de déterminer la pression de vapeur saturante, on suit Hall (1980) en
intégrant l’équation de Clausius-Clapeyron :

desat,w

dt
=

Lv

RvT 2
(A.1)

en faisant l’hypothèse que la chaleur latente d’évaporation varie linéairement avec
la température, c’est à dire :

Lv(T ) = Lv (T0 + β (T − T0)) (A.2)

Ainsi après intégration on obtient :

esat,w(T ) = esat,w(T0)exp

(
(T − T0)

RvTT0

(
Lv0

+ β (T − T0)
2T0 − T

2T0

))
(A.3)

Cette équation peut être décrite en termes de perturbations de la température en
écrivant : T = T + T ′ et T ′ � T . D’où on écrit :

esat,w(T ) = esat,w(T0)exp{Ae}exp{Be
T ′

T
} (A.4)

avec

Ae =
Lv0

(
T − T0

)

RvT0T
+

β

Rv

(
T − T0

T0

)2(
2T0 − T

2T

)
(A.5)

et

Be =
Lv0

RvT
+

β

Rv

(
T − T0

)

2T0

((
2T0 − T

) (
T + T0

)

TT0

−

(
T − T0

)

T0

)
(A.6)
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Ae et Be sont désormais seulement fonction de T .
Cette formulation de la vapeur saturante approche bien les tables météorologiques
de Smithsonian (List(1951)).

A.2 La sursaturation

La sursaturation est une quantité qui peut être trouvée à partir de la va-
peur d’eau et de la température ; néanmoins aucun traitement numérique de la
sursaturation ne peut représenter correctement les processus thermodynamiques
complexes réels.

Les modifications microphysiques sont couplées à des variations de tempéra-
ture par chaleur latente, qui est dégagée pendant la condensation ou enlevée du
système nuageux pendant l’évaporation. Ce réchauffement ou refroidissement mo-
difie également la masse volumique de l’air et donc sa flottabilité, ce qui entraine
des modifications dans le mouvement de l’air.

Dans la nature, les processus de changement de phase, de température, d’hu-
midité et aussi de flottabilité sont continus et se déroulent simultanément. Cepen-
dant, dans un modèle numérique, les processus physiques sont à traiter les uns
après les autres. Les équations suivantes illustrent cette méthode pour le rapport
de mélange en vapeur d’eau qv et la température T .

∂

∂t
ρqv =

(
∂ρqv
∂t

)

dyn

+

(
∂ρqv
∂t

)

micro

(A.7)

∂

∂t
T =

(
∂T

∂t

)

dyn

+

(
∂T

∂t

)

micro

(A.8)

A l’origine de la formation d’un nuage, se trouve généralement un mouvement
vertical. On commence ainsi le calcul de la microphysique après la modification
des champs de température et de vapeur d’eau à cause des changements du champ
de vent, i.e. après le calcul des tendances dynamiques. Ces tendances sont prin-
cipalement décrites par l’advection et la divergence des flux turbulents, comme
détaillé dans les équations suivantes.

(
∂

∂t
(ρqv)

)

dyn

= −∇. (ρqv
−→v ) −∇. (Kh∇ (ρqv)) (A.9)

(
∂T

∂t

)

dyn

= −∇. (T−→v ) −∇. (Kh∇T ) (A.10)
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Avec la connaissance des tendances dynamiques (∂ρqv/∂t)dyn et (∂T/∂t)dyn,
on peut prévoir les nouvelles valeurs de la température T , du rapport de mélange
qv et du rapport de mélange saturant qv,sat(T ) pour l’instant t+ ∆t :

qt+∆t
v |dyn = qt

v +
1

ρ

(
∂ρqv
∂t

)

dyn

∆t (A.11)

T t+∆t|dyn = T t +
1

ρ

(
∂T

∂t

)

dyn

∆t (A.12)

La connaissance de la sur- ou sous- saturation

St+∆t|dyn = RH t+∆t − 1 =
qt+∆t
v |dyn

qt+∆t
v,sat |dyn (T t+∆t)

− 1 (A.13)

permet ainsi le calcul de l’eau condensée ∆LWC = ρ∆qt+∆t
L .

Ensuite, les modifications de T et qv par la microphysique sont réalisées dans une
seconde étape. La perte en vapeur d’eau est donnée par −∆qv = ∆qL et la modi-
fication de température, à cause du processus de condensation ou d’évaporation,
par L/cp∆qL. Donc, les nouvelles valeurs pour T et qv pour le nouveau temps
t+ ∆t s’écrivent :

qt+∆t
v = qt

v +

(
∂ρqv
∂t

)

dyn

∆t−

(
∂ρqL
∂t

)

micro

∆t (A.14)

T t+∆t = T t +

(
∂T

∂t

)

dyn

∆t+
L

cp

(
∂ρqL
∂t

)

micro

∆t (A.15)

La figure A.1 montre les deux différents pas numériques pour l’évolution de
la sursaturation en présence d’un nuage. Comme indiqué par la courbe "possible
chemin réel", le choix de la valeur St+∆t|dyn pour le calcul de la condensation,
va probablement dépasser la sursaturation qui est prédominante durant le pas de
temps ∆t.
Pour éviter cette surestimation de la valeur de S t+∆t|dyn, on utilise la valeur
moyenne de le sursaturation S entre les pas de temps t et t + ∆t (voir Hall
(1980)) :

S
t+∆t

=
St + St+∆t

2
(A.16)

Cette séparation des tendances dynamique et microphysique fonctionne rai-
sonnablement si le pas de temps est assez petit ; les mouvements verticaux sont
modérés et le champ nuageux est relativement homogène (par exemple pour une
couche nuageuse stratiforme). En présence de nuages non homogènes ou lors de
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Fig. A.1 – Séparation du calcul de la sursaturation en un pas dynamique et un
pas microphysique.

fortes vitesses verticales, le schéma devient souvent numériquement instable et
n’est donc plus applicable. Cette instabilité numérique est illustrée figure A.2.

La modification importante d’une tendance dynamique peut avoir pour consé-
quence une forte transformation de phase ∂ρqv/∂t|micro. La tendance dynamique
est présentée en figure A.2a par une augmentation importante de la sursaturation.
Cette augmentation peut être provoquée dynamiquement par une augmentation
de qv (Figure A.2b) et une faible diminution de la température T (Figure A.2c)
et donc aussi une diminution de qv,sat (Figure A.2d).
En revanche, pendant le pas dédié à la microphysique, la formation de l’eau
condensé ∆LWC = ρ∆qL fait réduire la valeur finale de qv de −∆qL. De même,
par la chaleur latente dégagée, la température augmente de L/cp∆qL et qv,sat

augmente donc aussi. La conséquence de cette étape microphysique est illustrée
dans la figure A.2a comme une forte chute de la sous-saturation puisque :

St+∆t|final =
qt+∆t
v |dyn − ∆qv|micro

qv,sat (T t+∆t|micro)
< St+∆t|dyn =

qt+∆t
v |dyn

qv,sat (T t+∆t|dyn)
(A.17)

avec Tfinal > Tdyn et donc qv,sat (Tfinal) > qv,sat (Tdyn).

Dans le pas de temps suivant t+2∆t, toute l’eau nuageuse peut éventuellement
évaporer. Dans ce cas, un refroidissement considérable se produit, la variation des
sursaturations S augmente encore plus et une instabilité numérique apparait.
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Fig. A.2 – Evolution de la sursaturation, du rapport de mélange en vapeur d’eau,
de la température et du rapport de mélange saturant pendant une période de forte
formation ou dissipation d’eau nuageuse.

Dans ces cas, l’origine physique de l’instabilité numérique de la sursaturation
ne vient pas d’une trop forte modification de l’humidité (∂ρqv/∂t)dyn ou de la
température (∂T/∂t)dyn, mais d’une forte modification du nombre de gouttelettes
dans un point de grille numérique. En effet, le nombre de gouttes fd varie aussi
pendant un pas de temps à cause des processus dynamiques :

(
∂fd

∂t

)

dyn

= −∇. (ρfd (−→v + −→vt )) −∇. (Kh∇fd) (A.18)

La variation la plus importante apparaît pour les points de grille situés aux
bords du nuage. A cause des processus de transport présentés dans l’équation
ci-avant, une partie des gouttes a quitté le nuage et arrive dans une région sous
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saturée. Ceci provoque un très fort déséquilibre thermodynamique dans les deux
régions.
Le manque de gouttes dans une région nuageuse renforce énormément la conden-
sation et provoque finalement (après les étapes dynamique et microphysique) une
forte diminution de St à St+∆t. De la même façon, la présence de gouttes dans une
région non nuageuse et sous-saturée va provoquer une évaporation importante et
une croissance considérable de S. Ceci peut arriver en bord extérieur du nuage où
l’évaporation des gouttes dans des conditions de faible sous-saturation provoque
une augmentation de qv mais une diminution de T et de qv,sat. Donc, à la fin de
l’"évaporation numérique", l’air non nuageux peut être saturé.

Une technique pour remédier à cet effet numérique est la réduction du pas de
temps dynamique. Cette méthode est cependant très coûteuse en temps de calcul
parce que tous les calculs relatifs à la dynamique (advection, transport turbulent
pour les 110-130 variables en tous les points de la grille tridimensionnelle) sont à
répéter plusieurs fois.
On propose alors une technique de subdivision du pas de temps numérique qui
s’applique seulement au calcul des tendances microphysiques (∂ρqv/∂t)micro,
(∂T/∂t)micro et (∂fd/∂t)micro mais pas aux tendances dynamiques qui elles, sont
conservées.
Une subdivision du pas de temps de calcul pour la condensation ou l’évapora-
tion des gouttes et des particules d’aérosol commence si ces processus forment ou
évaporent une quantité d’eau liquide > 25mg/m3 pendant une seconde. Si cette
limite est un peu dépassée, le pas de temps pour les calculs de la condensation
et évaporation (l’activation et la désactivation des particules d’aérosol y sont in-
clues) est obtenu par subdivision du pas de temps dynamique en trois étapes :

∆t1 = 1/6∆tdyn

∆t2 = 1/3∆tdyn

∆t3 = 3/6∆tdyn

Pour des quantités d’eau plus importantes que 25mg/(m3s), une subdivision
par 4,5,...est faite et correspond aux limites de 50, 75 mg/(m3s)... Chaque fois, le
premier pas de temps est divisé par 2 et le temps manquant après n subdivisions
est ajouté au pas de temps ∆tn.

La première sous- ou sur-saturation S(t1) se calcule en appliquant les ten-
dances dynamiques pour le premier instant t1 = t+ ∆t1 :

qt1
v |dyn = qt

v + (∂qv/∂t)dyn ∆t1 (A.19)

T t1|dyn = T t + (∂T/∂t)dyn ∆t1 (A.20)
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St1|dyn = qt1
v |dyn/qv,sat

(
T t1|dyn

)
(A.21)

Le calcul de la condensation ou de l’évaporation et de l’activation et croissance
des AP humides fournit, avec la saturation St1, une quantité d’eau liquide formée
ou évaporée de ∆LWC = ρ∆qL. Après correction des effets microphysiques, on
en déduit pour T et qv :

qt1
v |micro = qt1

v |dyn − ∆qL (A.22)

T t1|micro = T t1|dyn + L/cp∆qL (A.23)

Pour arriver à la fin du second pas de temps à l’instant t2 = t1 + ∆t2 =
t + ∆t1 + ∆t2, on recommence le calcul pour la nouvelle sous- ou sur-saturation
S(t2) à l’aide de la tendance dynamique, et on obtient :

qt2
v |dyn = qt1

v + (∂qv/∂t)dyn ∆t2 (A.24)

T t2|dyn = T t1 + (∂T/∂t)dyn ∆t2 (A.25)

St2|dyn = qt2
v |dyn/qv,sat

(
T t2|dyn

)
(A.26)

S(t2) s’applique au calcul de la condensation et fournit ∆qL pour le pas de
temps ∆t2. Ensuite, la correction de qv et T , pour le temps t2, est réalisée comme
on l’a déjà présenté pour le temps t1. Les calculs se répètent donc jusqu’à tn =
t+ ∆tdyn.

Cette méthode s’est montrée numériquement très stable. Le schéma va aug-
menter bien évidemment le temps de calcul, mais il faut remarquer que cette
subdivision du pas de temps numérique ne va s’appliquer que sur les points de
grille où la formation ou la dissipation de l’eau nuageuse sera plus importante que
25 mg/(m3s). Les autres seront intégrés avec le pas de temps dynamique initial.
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Annexe B

Traitement numérique de la
collision coalescence des gouttes

B.1 Traitement d’après Berry-Reinhardt

L’équation stochastique de collection est résolue ici par une méthode rapide
et très précise (1974). Le processus de collision-coalescence des gouttes est un
processus incontournable pour pouvoir faire croitre davantage la taille des gout-
telettes. Ce processus est décrit analytiquement par l’équation stochastique de
collection. Cette équation est non linéaire et plusieurs méthodes numériques ont
été employées pour la résoudre dans la cadre de la coalescence.

Une des solutions les plus utilisées dans les modèles de microphysiques, actuel-
lement, est celle développée par Berry et Reinhardt (1974). Dans cette approche,
l’équation stochastique de collection (ESC) est résolue à des points discrets du
spectre des gouttes. Si nécessaire, des polynômes Lagrangiens d’ordre élevé sont
utilisés pour interpoler le spectre des gouttes en quelques points intermédiaires.
tel qu’il est construit, le schéma de Berry et Reinhardt ne conserve pas correcte-
ment la masse d’eau et est surtout très lourd en temps de calcul. Ce sont deux
désavantage majeurs à l’implémentation de ce schéma dans un modèle dynamique
de nuage à microphysique détaillée.

C’est pour éviter ces désavantages que Bott (1998) propose une nouvelle mé-
thode de flux pour résoudre numériquement l’ESC. Cette méthode conserve la
masse et est très efficace en temps de calcul. Ce schéma est détaillé dans la sec-
tion suivante.

149



150 Traitement numérique de la collision coalescence des gouttes

B.2 Traitement d’après Bott

La résolution de l’équation d’après Bott (1998) est aussi implémentée. C’est
une nouvelle méthode de flux qui conserve la masse. Cette méthode se fait en deux
temps. Dans un premier temps, la distribution en masse des gouttes de masse m′

qui ont été nouvellement formées par les processus de collision est complètement
ajoutée à la classe k avec xk ≤ x′ ≤ xk+1. Ensuite, dans un second temps, une
certaine fraction de la masse d’eau de la classe k est transportée en k + 1. Ce
transport est fait par une procédure d’advection.

Plusieurs tests ont été faits pour en faire la comparaison avec le schéma de
Berry-Reinhardt. Ces tests montrent une bonne entente entre les deux schémas.
Dans diverses études de sensibilité, il a été montré que le schéma de Bott était
plus stable pour différents pas de temps et pas d’espace. De plus, cette méthode
est beaucoup plus efficace en temps de calcul que la méthode de Berry-Reinhardt.

Ce schéma a donc été rajouté au code DESCAM-0D et DESCAM-2D en vue
d’une amélioration du temps de calcul. Comme le modèle DESCAM tient compte
aussi des aérosols dans les gouttes, il a fallu prévoir également une méthode pour
le traitement des AP dans les gouttes avec le schéma de Bott.

Le schéma de Bott ne considère que la perte d’une classe de masse i et d’une
classe de masse j donnant, par collision selon les noyaux de Hall (1980), une
goutte de masse i + j. Ainsi, les gains et pertes de chaque classe ne se traitent
que via le traitement de la perte des classes i et j. Pour les AP dans les gouttes,
si l’on suit le même raisonnement que le schéma de Bott, il suffit donc d’évaluer
la perte des AP dans une gouttes de masse i. Or, Flossman (1985) évalue cette
perte ainsi :

∂gAPd

∂t
|perte = −gAPd(m)

∫ ∞

0

fd(m
′)Kd(m,m

′)dm′ (B.1)

Soit en exprimant en fonction de la masse des gouttes gd :

∂gAPd

∂t
|perte = −gAPd(m)

∫ ∞

0

gd(r
′)

r′
Kd(r, r

′)dr′ (B.2)

Et c’est ce terme qui est utilisé pour le traitement des AP dans les gouttes.



Annexe C

Traitement de l’advection pour la
croissance des AP

C.1 Traitement selon Smolarkievic

L’apparition de valeurs négatives pour des scalaires définis positifs dans la
solution de l’équation d’advection est une difficulté importante dans la modéli-
sation numérique. Smolarkiewicz (1983) propose un nouveau schéma d’advection
défini positif qui a une forme simple, une faible diffusion implicite et un faible
coût de calcul.

On se propose donc de résoudre numériquement :

∂ψ

∂t
+
∂

∂t
(uψ) = 0. (C.1)

Comme base pour la construction, on choisit un schéma d’advection "upstream" :

ψi
N+1 = ψi

N − {F (ψi
N , ψi+1

N , ui+1/2
N) − F (ψi−1

N , ψi
N , ui−1/2

N)} (C.2)

avec

F (ψi, ψi+1, u) = {(u+ |u|)ψi + (u− |u|)ψi+1}
∆t

2∆x
(C.3)

et ψi
N est la valeur de ψ au point de grille i pour N pas de temps.

Dans le schéma "upstream", Smolarkievic introduit un terme additionnel de
diffusion qui est très important pour la stabilité du système. En définissant un
terme de "vitesse antidiffusive" :

ũi =
(|ui|∆x− ∆tui

2)(ψi+1
∗ − ψi)

(ψi
∗ + ψi+1

∗ + ε)∆x
(C.4)

on réapplique le schéma "upstream" :

ψi
N+1 = ψi

∗ − {F (ψi
∗, ψi+1

∗, ũi+1/2) − F (ψi−1
∗, ψi

∗, ũi−1/2)} (C.5)
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où ψi
∗ est issu du premier calcul avec le schéma "upstream" avant la correction

de la diffusion.

C.2 Traitement selon Bott

Un nouveau schéma est développé par Bott (1988) pour obtenir un schéma
d’advection défini positif et conservatif qui ne produit qu’une faible diffusion
numérique. Les flux d’advection sont implémentés en utilisant la forme de flux
intégral de Tremblack et al. (1987). Ces flux sont normalisés et limités alors
par des valeurs inférieures et supérieures. L’équation d’advection résultante est
numériquement résolue par la procédure usuelle "upstream". Plusieurs tests ont
montré que ce schéma d’advection réduisait très fortement la diffusion numérique
et demandait en même temps un faible coût numérique.

On se propose donc de résoudre numériquement :

∂Ψ

∂t
+
∂ (uΨ)

∂x
= 0 (C.6)

Avec l’hypothèse d’une résolution de grille constante ∆x et d’un pas de temps
∆t, l’équation précédente s’écrit :

Ψn+1
j = Ψn

j −
∆t

∆x

(
F n

j+1/2 − F n
j−1/2

)
(C.7)

où Ψn
j est la valeur de Ψ au point de grille j et après n pas de temps

et F n
j+1/2, F

n
j−1/2 sont les Ψ-flux à travers, respectivement, la limite droite et

gauche de la maille numérique.
En utilisant le schéma "upstream" pour résoudre l’équation de continuité, le

Ψ-flux à travers la limite droite devient :

F n
j+1/2 =

∆x

∆t

(
c+j Ψn

j − c−j Ψn
j+1

)
(C.8)

On utilise ici les abbréviations : c±j = ±
(
cnj+1/2± | cnj+1/2 |

)
/2, où le terme

cnj+1/2 est le nombre de Courant défini par cnj+1/2 = un
j+1/2∆t/∆x.

Bien que le schéma "upstream" soit conservatif et défini positif, il n’est que
du premier ordre en temps et en espace et produit de ce fait une forte diffusion
numérique. Pour Bott (1988), cette diffusion est générée par la trop faible repré-
sentation de Ψ par une fonction ayant des valeurs constantes en chaque point de
grille.
Tremblack et al. (1987) utilise une méthode polynomiale pour obtenir une meilleur
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description du champ Ψ. En suivant ce concept, on suppose alors qu’au point de
grille j, la distribution Ψ est donnée par un polynôme d’ordre l :

Ψj,l(x
′) =

l∑

k=0

aj,kx
′k (C.9)

où les coefficients aj,k sont donnés dans la tableau 1 (Bott, 1988). Ce schéma est
décrit de façon plus détaillé dans Bott (1988).

En utilisant la forme de flux de Tremblack et al. (1987), un nouveau schéma
d’advection conservatif et défini positif est donc proposé par Bott (1988). Ce
schéma est très efficace numériquement.
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