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La Mousson d’Afrique de I'Ouest (MAO) est un sys&ngouplé terre-océan-
atmosphére complexe faisant intervenir plusieurscamémes dynamiques d’échelles
différentes. La MAO apporte entre les mois de jeinseptembre (saison humide) la plus
grande partie des précipitations annuelles surdeelS Mais, depuis les années 70, un
important déficit pluviométrique a été observé dees régions avec des conséquences socio-
économiques désastreuses pour les populationsesoq@écheresse, famine). La forte
variabilité saisonniere et inter-annuelle des miéaions associées a la MAO est donc un
parameétre clé qu'il est nécessaire de mieux appddre car elle modifie de fagon
considérable les ressources annuelles en eau deogesations, ainsi que la stratégie
d’exploitation des terres agricoles (date de setyge de semences, rendement). C’est donc
dans le but de mieux comprendre les processus qplgsiresponsables de la MAO et ses
conséquences sur les populations (santé, agrieuyl&conomie) que le projet AMMA
(Analyses Multidisciplinaire de la Mousson AfricainRedelsperger et al., 20p& débuté en
2001.

Durant la MAO, environ 80% des précipitations emecahélienne sont générées par les
systemes convectifs a meéso-échelle (en andléésoscale Convective System ; NICS
(Mathon et al., 2002 ; Lebel et al., 2008es MCSs sont des amas nuageux possédant une
extension horizontale supérieure a 100 km dans ainsmune direction Houze, 200%
progressant d’est en ouest, avec une durée deevipielques heures a plusieurs jours. Les
nombreuses cellules nuageuses de ces MCS prena@mstamce au sein de la Zone de
Convergence Inter-Tropicale (ZCIT), et sont duednderaction de plusieurs composantes
dynamiques d’échelles différentes : le Front IMtewpical (FIT) résultat de I'opposition entre
le flux de mousson (qui apporte I'hnumidité de I'anéAtlantique vers le continent) et le flux
d’Harmattan (provenant du Sahara), le Jet d’estcain (AEJ) et les ondes d’est (AEW) qui
modulent I'activité convectiveHnk et Reiner, 2003durant la période de mousson.
L’ensemble des processus physiques qui découlenintieractions entre ces différents flux
(convection, évaporation, condensation) sont domesadre en compte dans les modeéles
numeriques, afin de simuler de facon réaliste de $ystemes. La faible densité des
radiosondages dans cette région, le manque de esaswsitu réalisées dans ces systemes,
ainsi que le probleme de la rétroaction des nuagesa circulation générale, sont autant de
raisons qui font que la MAO et par conséquent |€33¥ ne sont pas correctement reproduits
dans les modeéles a grande échell&sok et Vizy, 2006 Tompkins et al., 2005 ; Christensen
et al., 2007a,b Moncrieff et al. (1997), Lang et al. (200)sistent sur le fait que les

paramétrisations nuageuses dans les modeles aegéahdlle doivent étre améliorées en se
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basant sur les résultats de modeles a plus finglléclr, bien que l'utilisation de modeles a
trées petite échelle permette de résoudre correctecertaines caractéristigues des MCSs
(Ducrocq et al., 2000 ; Montmerle et al., 2001 ; Mson et al., 2009 il reste difficile de
représenter de facon réaliste la totalité du cgel@ie des MCSs, étant donné leur persistance
dans le temps (durée de vie de quelques heuresuuskeynls jours) et leur vitesse de
déplacement (souvent supérieure a 13inSes modéles ne sont pas capables de fournir une
résolution continue a trés petite échelle (tailts drilles trop faible, temps d’intégration trop
long).

L’analyse microphysique de ces MCSs montre quedtpon convective est composée de
précipitations fortes & modérées (10-100 mthdui contrastent avec la partie stratiforme,
située a l'arriére du systéme est caractériséel@mprécipitations plus faibles (1-10 mi).h
(Leary et Houze, 1979La partie convective est soumise & de fortesradances (5-10 m'}
responsables de la formation de cristaux givrésufagl, gréle) ainsi que du grossissement des
gouttes d’eau par coalescence, tandis qu'a I'arrékr systéme, une trés grande variété de
cristaux de glace peut étre observée selon lesegsas de croissance prépondérants
(déposition de vapeur, agrégation, givrage). Q&tigon stratiforme est caractérisée par des
flux descendants sous le niveau de fonte qui, #&sada présence du flux d’Harmattan (vent
sec en provenance du Sahara) limitent le grossessteties gouttes par condensation, d’ou des
précipitations plus faibles. De plus, il s’agit d&i partie du MCS qui est en général trés
hétérogéne a cause de la présence de cellulesasa ga dissipation.

Dans ce travail, 'accent a donc été mis sur legsastratiformes et cirriformes du MCS qui
forment ce que 'on appelle « 'enclume » du MCB&. dfet, étant donné que ces enclumes
représentent environ 90% de la surface totale dis MCque leur temps de vie peut excéder
de plusieurs heures celui de la partie conveclewe, contribution sur le plan radiatif et sur la
guantité totale des précipitations du MCS est itrgmrtante, c’est pourquoi il est nécessaire
d’étudier la microphysique de ces systemes afimdlerer leur représentation dans les
modeles.

Le travail réalisé durant cette these a consisiéaler un MCS observé durant la campagne
AMMA a partir d'un modele méso-échelle a grilleshingquées, afin de simuler toutes les
échelles qui interviennent au sein du MCS, puica®parer les résultats de la simulation
avec les mesures. Les observations atmosphéridilisgas sont de plusieurs types : (i) le
réseau météorologique existant, mais épars etigiele £n Afrique de I'ouest (radiosondages,
stations météorologiques pérennes), auquel s’ajplge mesures au sol mises en place lors

de la campagne AMMA (stations météorologiques @ibsondages supplémentaires); (ii) les
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mesures de télédétection au sol (radars, lidarspeunettent le suivi de I'évolution d’un
MCS; (iii) les mesures aéroportées de télédétecfradar, lidar) associées aux sondes
microphysiques qui vont aider a lI'analyse de ldutelnuageuse a petite échelle ; (iiii) les
mesures satellites qui donnent une vision global®&S et de son environnement. Toutes
ces mesures représentent un important volume deédsmui a été traité en général par des
méthodes statistiques.

Pour cela, des simulateurs d’instruments de té&étiéh active et passive (radar, lidar et

radiometre) ont été couplés avec les sorties duetapde fagon a obtenir un jeu de données

e

simulées comparable aux diverses observationssééaliau sol, en avion ou par satellite.

Cette approche, relativement nouvelle, est de pluplus utilisée par la communauté des
modélisateursliang et al., 200 et notamment dans Méso-NH (simulateurs radzumont

et al., 2006 simulateurs radiometreChaboureau et al., 2002, 2007; Meirold-Mautner kf a
2007, MetUM (Bodas-Salcedo et al., 2008 MDZ (Chepfer et al., 2008 WRF (Goddard
Satellite Data Simulator UnitMatsui et al., 2000 ou encore NASA-MMF, GCE, MetUM.

Le but de cette étude est :

- d’évaluer la capacité du modele méso-échelle (BRAMSreproduire la
circulation dynamique présente en Afrique de l'dud®volution d'un MCS intense et
complexe (cas du 8 septembre 2006 a Niamey), dansontexte réaliste (initialisation a
partir d'un GCM).

- de rechercher, d’interpréter et de comparer, adal’'un important jeu de
données, les signatures microphysiques présentes lda differentes parties du MCS en
utilisant plusieurs approches basées sur des campas directes et statistiquesufer et
Houze, 199h Le but général de l'étude n'est pas de mettrecarvre un schéma
microphysique complexe, mais plutét de confrontes Irésultats obtenus avec les
paramétrisations microphysiques utilisées dansddate et de trouver des améliorations en

se basant sur les comparaisons des signaturespmysiques.

Ce manuscrit de these s’organise de la manierarsigv
- Dans le Chapitre 1, la circulation de la moussoita@he est présentée en détaillant la
contribution de chacun des principaux champs dygaes (flux de mousson,
d’Harmattan, jets d’altitude). Puis, nous présestancampagne AMMA.



Introduction 13

- Le Chapitre 2 décrit les différents instrumentsalédétection active (radar et lidar) et
passive (radiométre infrarouge) utilisés dans céttele, en explicitant leur intérét
pour I'étude des nuages et des différents hydramnésdiquides et glacés.

- Le Chapitre 3 présente les outils numériques quiservi a réaliser cette étude avec
la description du modele méso-échelle BRAMS/RAMSnetamment du schéma
microphysique a 2 moments, ainsi que le couplage diférents simulateurs au

modéle.

- Le Chapitre 4 est dedié a la présentation destaésule la simulation a grande échelle
a travers la validation de la dynamique (comparaiswec les radiosondages,
validation statistique), ainsi que du cycle de dieMCS simulé (position, intensité,
évolution). Ensuite, nous exposons la méthode pitantede discriminer les parties
convectives et stratiformes du MCS a partir deseotadions radar et des données

satellitaires du radiometre SEVIR3ginning Enhanced Visible and Infrared Imager

- Le Chapitre 5 est consacré aux résultats microgbgsi obtenus en comparant les
champs observés et simulés a petite échelle &l@és$ simulateurs d’instruments de
télédétection. Nous présentons aussi les différéstdtats microphysiques obtenus en

comparant les sorties du modele avec les mesur@saateesn situ.
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1.1 Généralités 16

1.1. GENERALITES

Le terme mousson (en anglarsonsooh vient de I'arabemawsimqui signifie saison. La
mousson est tres souvent associée a I'Inde etgdonsralement a I'Asie du sud, mais ce
phénomene est présent dans toutes les régionsdlepicaractérisées par une alternance de
saisons seches et de saisons humides induitesnpanangement de régime des vents, et
notamment des alizés. Plus précisémBiainage (19713éfinit les zones de mousson selon
trois critéres :

- Inversion des alizés entre Janvier et Juillet (gkeament de direction d’au moins 120°).

- La fréguence d'occurrence de chaque régime dedah€tre en moyenne supérieure

a 40% en Janvier et en Juillet.

- Le vent moyen doit étre supérieur & 3 fpendant au moins 1 mois.
Ainsi certaines régions d’Australie, d’AmériquedeAfrique entrent dans cette définition, on
parle alors de la mousson indo-australienne, norériaaine et en ce qui nous concerne de la

mousson africaine.

La Mousson d’Afriqgue de I'Ouest (MAQO) est un syseerouplé Terre-Océan-Atmosphere
complexe qui s’établit entre Juin et Septembrd’sdique de I'Ouest et qui apporte sur ces

régions la plus grande partie des précipitatioruahes Figure 1.1).
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Figure 1.1 : Précipitations annuelles moyennes cagspondant a la zone d'influence
de la mousson africaine en Afrique de I'ouest.
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Ces régions, qui comptent parmi les plus pauvresmiunde, dépendent fortement de

I'agriculture et ne peuvent survivre sans cette@ahumide qui est donc trés attendue chaque
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année par les populations locales. La variabititértannuelle et inter-décennale de la MAO

est bien documentée. Le passage, de conditionsdesnfdans les années 50 et 60) a des
conditions beaucoup plus seches (dans les ann&e9Q)0sur tout le Sahel, représente un des
signaux inter-décennaux les plus forts observédasplanéte au 20eme siecle. Ainsi, depuis
les années 70, on enregistre en Afrique de I'Ouedbrt déficit pluviométriqueRigure 1.2

dd a une diminution du nombre des événements plulee Barbé et al., 20Q02jui entraine

inévitablement : sécheresse, famine et effondresresdnomiques.
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Figure 1.2 : Evolution de I'indice de pluviométrienormalisé : a) sur le Sahel entre
1921 et 1994 ; b) sur le Niger (zone correspondansal cas d’'étude) entre 1950 et
1997 (e Barbé et al., 2002

Les causes de ce déficit en eau, ainsi que segqossces Socio-économiques et sanitaires
sont donc, les principales raisons qui ont pouaséoinmunauté scientifique a se mobiliser
dans le cadre du projet AMMA (Analyse Multidiscipdire de la Mousson Africaine). Le but
de cette campagne étant d’acquérir une meilleuneaissance des phénomenes mis en jeu a

différentes échelles spatiales et temporejpesggraphe 1.3).
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1.2.LA CIRCULATION DE LA MOUSSON AFRICAINE

1.2.1Les éléments clés

La mousson africaine est caractérisée par cing pha® vents principaux :

En basse couche : opposition du flux de moussath@¢sest) et du flux d’Harmattan
(nord-est).

En altitude : le Jet d’Est Africain (AEJ) de diten est-ouest situé a 650 hPa, le Jet
d’Est Tropical (TEJ) de direction est-ouest situd5hPa, et le JOST (Jet d’Ouest Sub-
Tropical) de direction ouest et localisé a 30°N. Higure 1.3 montre une représentation

idéalisée bidimensionnelle de la circulation de ssmm en considérant une symétrie zonale.
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Figure 1.3 : Schéma conceptuel représentant une mayne zonale des différents
éléments de la mousson africaine : le flux de mouss le flux d’Harmattan et les
vents zonaux dominants (AEJ : Jet d’Est Africain ; TEJ : Jet d’Est Tropical et
JOST : Jet d'Ouest Sub-Tropical, cf texte pour leglétails). Le graphique du bas
représente les profils méridiens de température pentielle ) et de température
potentielle équivalente §.,) dans la couche limite atmosphérique. SourcBeyrillé
(2006)
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Le flux de mousson est un flux de sud-ouest, didig€océan Atlantique vers le continent qui
apporte 'humidité de basse couche nécessairgdaration de la convection nuageuse. Le
flux de mousson s’établit grace au gradient theomiméridien existant entre I'océan et le
continent surchauffé durant les mois de mars, aitrimai Eltahir et Gong, 1996 Ce
gradient thermique renforce les alizés de I'hémésptsud qui peuvent traverser I'équateur et
ainsi étre déviés vers l'est grace a la force deoli® (inversion des alizés). Lors de son
arrivée sur le continent, le flux de mousson retreoke flux d’Harmattan qui est un vent de
nord-est chaud et sec provenant du Sahara. Lauemti de ces deux flux forme une zone de
convergence en basse couche appelée Front Intgicar¢FIT) positionné autour de 20°N en
juillet. Dans la moyenne troposphére, cette zoneadevergence donne lieu a une zone de
convection humide appelée ZCIT Zone de Convergémes Tropicale Figure 1.4) située
autour de 10°N en période de mousson (soit plusidique le FIT). Le début de la période de
mousson correspond au déplacement rapide vergdedeola ZCIT a la fin du mois de juin
(Figure 1.4-b) (Sultan et Janicot, 2000Cette ZCIT, aussi appelée équateur météorolegiqu
est a la base de la circulation de Hadley qui parie de I'énergie des zones tropicales

jusqu’aux latitudes tempéreées.
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Figure 1.4 : a) Représentation de la circulation g&rale avec notamment les
cellules de Hadley qui permettent le transport médien de I'énergie des tropiques
jusqu’aux latitudes tempérées. La rencontre des deles de Hadley au niveau de
I'équateur forme la ZCIT : b) positions extrémes dela ZCIT entre la saison seche
et la saison humide.

La raison du décalage entre le FIT et la ZCIT ventfait qu'au nord du front inter tropical,

c’est-a-dire au niveau de la région saharienne dépeession thermique appelée Heat Low se
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met en place. La température de surface sur cetie est telle qu’elle engendre une zone de
convection seche (limitée verticalement par la gldrse de la cellule de Hadldyigure 1.3

qui inhibe le déclenchement de la convection nusgeCe Heat Low joue donc un réle
important dans la circulation de mousson en inhihare partie de la convection humide,
mais aussi en assurant le maintien de I'AEJ. L’&Btd0 a la confluence de la mousson et de
I'harmattan, il s’agit d’'un vent thermique zonal m@yenne troposphere (autour de 600 hPa),
situé vers 15°N et se propageant entre 10 et 1%. rih.est primordial dans la circulation de
mousson, car il est le siege d’instabilités bagmro(instabilités du cisaillement horizontal de
I'écoulement) et baroclines (instabilités du chad® pression associée a un fort gradient
horizontal de température). Ces instabilités peundonner naissance aux ondes d’est
africaines (AEW African Easterly Waves) qui ont daegueur d’'onde d’environ 3000 km et
qui se déplacent & ~ 8 rl.al’est en ouestMathon et Laurent, 2002 Ces AEW sont
associées a la variabilité des systemes convéEtiik et Reiner, 2003t donc a la variabilité
des précipitations, mais aussi a I'activité cyatp tropicale Thorncroft et Hodges, 2091
Dans la haute troposphére entre 12 et 15 km didéise trouve le TEJ qui est un vent zonal
généralement situé autour de 5-10° N. Le TEJ ésteaté a grande échelle par la mousson
indienne via la branche haute de la cellule de Afafitansport zonal de I'énergie, d’est en
ouest), et renforcé au dessus de I'Afrique parrinthe haute de la cellule de Hadley. La
présence de ce jet favorise les cisaillements carki au dessus de I'Afrique, et donc la
génération de systémes convectifs (type ligne dmgyvoir plus loin). De méme que le JET,
un second jet mais de haute altitude, le JOSTd@&test Sub-Tropical) situé entre 30 et

35°N est relié a I'intensité de la convection diasstropiques.

La circulation de la mousson africaine est dons ttéemplexe, car elle fait intervenir
beaucoup d’éléments tres différents interagissstuhs avec les autres. Bien que de facon
simplifiée on puisse présenter ces interactionsc auee symétrie zonale, les études plus
récentes de ce systeme (et notamment grace a [zagasm AMMA) ont permis de réaliser la

Figure 1.5qui schématise 'ensemble de ces interactionsoehdimensions.
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Figure 1.5 : Représentation schématique 3D des diffentes composantes de la

circulation de la mousson ouest africaine
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1.2.2Les systemes convectifs a méso-échelle (MCS)

1.2.2.1Généralités

Durant la MAQO, la majeure partie des précipitatiessapportée par les systémes convectifs a
meéso-échelleMathon et al., 2002 Mathon et Laurent2002;Le Barbé et aJ.2002) que I'on
appelle plus couramment MCS (Mesoscale Convectistess,Figure 1.6). On parle de
MCS lorsque les précipitations qui lui sont assesjé’étendent sur environ 100 km dans au
moins une direction horizontale et que l'organisatiu systeme dépend essentiellement de
nuages convectifs. Ce type de systeme est commopéusieurs cumulonimbus reliés entre
eux par une partie stratiforme. Ils peuvent étre &unéso-échelle comme une seule entité de
2 a 3 ordres de grandeur plus grande qu'un simpfautonimbus, plus ou moins bien
organisée selon les cas. Ces systémes convectifse@t d’Est en Ouest sur I'Afrique
principalement en suivant '’AEJ. Le temps de viecds systemes est tres variable selon les
conditions environnementales, il peut aller de iplus heures a quelques jours. Le passage
d’'un MCS est caractérisé au sol par une importahtte de température et de fortes rafales
de vents qui peuvent soulever de grande quantitérasols désertiqueslouze (1993note

que la dynamique de ces systemes est souventgiydexe qu’'un simple cumulonimbus car
une fois regroupés, des phénomeénes supplémerdgipesaissent du fait de la présence d’'une
tres large zone de précipitations stratiformesésgua I'arriére de la partie convective. Cette
partie que I'on nomme aussi enclume (anvil), degaaforme, joue un roéle important dans le
cycle de vie du MCS, car elle peut subsister plusideures apres la dissipation de la partie
convective. De plus, I'enclume du MCS contribuerert5 et 50 % a la quantité totale des
précipitations du systeméiguze, 2001 et son impact radiatif est trés important cam so
extension horizontale couvre généralement une derglus de 1tkm? et son épaisseur peut
varier de 4 a 12 km. L'étude des propriétés des MO& leur occurrence est fortement reliée
a la variabilité de la mousson africaimfdathon et al., 200Rqui est, comme on I'a vu, un des

points clé de la campagne AMMA.
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Figure 1.6 : Représentation schématique d'un MCS ephase mature (adapté de
Houze et al., 1989 La partie du haut représente une coupe verticalparalléle au
déplacement du MCS et la partie du bas représentees coupes horizontales des
deux formes typiques de MCS observés selon le ciganent horizontal
(symétrique : organisation en ligne ; asymeétrique organisation en arc de cercle
plus ou moins convexe).

Ces systéemes peuvent étre classés en deux faseli@s leur origine : les amas nuageux et
les lignes de grain. Les amas nuageux correspoad@émtregroupement de plusieurs systéemes
convectifs individuels issus d’'une convection «fg@onnante », ils se déplacent relativement
lentement (quelques metres par seconde) et peaveirtdes formes tres variees. Les lignes
de grains quant a elles sont formées a partir @ktés a plus grande échelle, les ondes
d’est. Leur déplacement est plus rapide que I'émoeht moyenl(lly, 1979 (10-20 m.8) et

la structure de leur partie convective est beaugup organisée : en ligne (ligne de grains)
ou en arc de cercle plus ou moins convexe, selencéactéristiques du cisaillement
horizontal. Du point de vue d’'un satellite, lemkg de grains sont facilement reconnaissables
de par leur importante couverture nuageuse, leganisation et leur périodicité (3-5 jours)
(Morel et Sénési, 2002

En fait, en Afrique de I'ouest, sur ce vaste caatin il existe une grande diversité de MCS.
La Figure 1.7 montre 5 MCSs différents de par leur morphololgier structure. Pour étudier
ces MCS spécifiques, elles ont été répertoriéamstiplusieurs types : les lignes de grains de
type linéaire lLafore et Montcrieff, 1989les Mesoscale Convective Complex (MCC) de type
circulaire Maddox, 1984 les Organized Complex Systems (OCS)Migthon (2001)qui

représentent la plupart des précipitations suatedb sahélienne et enfin les super « clusters »
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de Mapes et Houze (1993jui peuvent durer plusieurs jours. A cause deeastimplexité,
Tomasini et al. (20069nt effectué pour les MCS d’Afrique de I'ouestewiassification plus
rigoureuse en analysant les données satellitde@sgrajectoires de ces MCS sur une période
de 8 ans. lIs ont déterminé 4 classes basées silesae (supérieure ou inférieure a 10 ms-1)

et la durée (supérieure ou inférieure a 9 H) dtésys convectif.

Figure 1.7 : Zoom de linstrument SEVIRI a bord de MeteoSat dans le canal
vapeur d’eau, montrant cinq MCS se propageant d’Esen Ouest sur I'Afrique de
I'Ouest le 17 juin 1997.

1.2.2.2Cycle de vie d’'un MCS

Le cycle de vie de tels systemes peut étre décodngrogjuatre phases :
- La phase d'initiation durant laquelle les cumulonimbus commencent fargger par

convection, alimentés par 'humidité des basse<luesl A ce stade, des orages peuvent
apparaitre et se dissiper « normalement », matersaines conditions thermodynamiques
sont présentes, notamment une importante éner¢gatmle convective (CAPE;onvective
Available Potential Energyet d'importants cisaillements verticaux et honitaanx associés a
un environnement fortement instable dans les basseshes (variation importante de la
température potentielle équivalent€ingsmill et Houze, 1999 ; Houze 2Q04lors les parties

convectives vont pouvoir s’intensifier.

- La phase d'intensification les cumulonimbus se développent verticalement par

convection profonde jusqu’a atteindre la tropopa@seiron 18 km dans les tropiques) et se
regroupent sous forme de ligne ou d’'amas nuagewe #tage de développement du MCS, le
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refroidissement de la colonne atmosphérique parriespitations intenses (via I'évaporation)
entraine un flux subsident froid, appelé couranddesité, qui va favoriser le soulévement
des masses dair a l'avant du systeme. Cette oiteraentre le courant de densité et
'environnement crée un front de rafale qui agitmoee un front froid, permettant le
renouvellement des parties convectives et ass@iast le maintien (auto entretien) de la
convection afore et Moncrieff, 1989 Les pluies convectives qui résultent de cette
intensification peuvent atteindre facilement delewa de plusieurs dizaines de mih.koire
supérieure & 100mmi*Hocalement.

- La phase de maturitd e MCS est a présent constitué d’'une partie cameet d’'une

partie stratiforme a I'arriere. Au fur et a mesdredéplacement de la partie convective active
(ligne de grains), les cellules plus anciennes s@ttainées a l'arriere du systeme formant
dans un premier temps la partie stratiforme du M@& des précipitations n’excédant pas les
quelques mm:h, puis dans un second temps, la partie cirrifornoe précipitante. Le
regroupement de ces deux parties (stratiforme#aimie) constitue I'enclume du MCS.

- La phase de décroissancéa convection a l'avant du MCS n’est plus active

(diminution du flux de mousson, de l'instabilité Betmosphére). Seule I'enclume du MCS
accompagnée de ses précipitations stratiformesupmrd Cette phase peut durer plusieurs
heures aprés I'arrét de la convection.
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1.3.LA CAMPAGNE DE MESURES AMMA

La campagne AMMA (Analyse Multidisciplinaire de IRlousson Africaine) est un

programme international dont le but est I'étude lde mousson africaine et de ses
conséquences. Le principal objectif de la campag®lA est une meilleure connaissance
des processus physiques responsable de la mousisaima dans le but de mieux prévoir sa
variabilité et ainsi prévenir ses conséquencesdtbdlle locale (a travers son impact sur
I'agriculture, les ressources en eau et la sanigjjya I'échelle mondiale (impact sur
I’économie, le climat: occurrence des cyclonesdes précipitations sur le continent
américain).

Pour réaliser cette tache, trois domaines spéei§igiétude ont été mis en avant :

. Le cycle de I'eau
. L’interaction atmosphere/surface (continentalecgamique)
. L'interaction avec le climat

La particularité du projet AMMA est gu'’il met en ggea une stratégie d’observations sur une
période de 10 ans entre 2001 et 2010. Durant cgsadnées, plusieurs périodes
d’observations plus ou moins intenses ont été masgslace afin d’'étudier et de caractériser
au mieux la variabilité annuelle et saisonnierdadenousson africaineRedelsperger et al.,
20064, b.

1.3.1La stratégie d’observation

La mousson africaine est une composante complexérdat qui doit étre étudiée a plusieurs

échelles temporelles et spatiales.Rigure 1.8 représente la stratégie d’observation adoptée
pour la campagne AMMA en fonction des différentgmbmenes a étudier, avec en jaune les
objectifs relatifs a I'étude de la surface contiiaém (végétation, bassins hydriques) et en bleu

les objectifs relatifs a I'étude de I'atmospherele$ océans.
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Figure 1.8 : Stratégie spatio-temporelle d’observédn de la campagne AMMA
(Redelsperger et al., 2006a).

1.3.2Les périodes d’observation

On peut voir sur l&igure 1.8 que 3 périodes d’observations ont été mise erepddia de
caractériser la variabilité de la mousson afric@mtfféerentes échelles:

- Inter-annuelle: LOPLong term Observing Perigd

- Annuelle: EOP Enhanced Observing Peripd

- Saisonniére: SORSpecial Observing Perigd

Ces trois périodes d’observation sont représestéelaFigure 1.9
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Figure 1.9 : Représentation des trois périodes d’'aervation d’AMMA (LOP, EOP
et SOP).
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= La période d'observation longue LOP s’étend ent®®12et 2010. Durant cette
période, des observations continues des précipigtide la végétation, de I'humidité des
sols, de la température de I'océan, ainsi que desentrations en aérosols et en gaz sont
réalisées au sol et par télédétection spatialetaute la zone d’étude, afin d’étudier la
variabilité inter annuelle de la mousson ainsi tpeycle hydrologique (AMMA-CATCH:
AMMA-Couplage de I’Atmosphére Tropicale et du Cyklgdrologique). Etant donné la forte
variabilité spatiale de la mousson ouest africailes, périodes de mesures plus intenses (EOP,
SOP) ont été nécessaires.

» La période d'observations renforcées EOP s’étemdrsis ans entre 2005 et 2007.
Cette phase de la campagne AMMA correspond a uforement des observations de la
LOP, afin de caractériser plus précisément les gasaes responsables de la variabilité
annuelle.

» Les périodes d'observations spéciales SOP ongétisées en 2006 et sont au nombre
de quatre. Elles correspondent a une densificatiodéploiement instrumental au sol sur les
super sites : Niamey (Niger), Banizoumbou (Nig&€jnzana (Mali) et M’'Bour (Sénégal)
formant le « transect sahélien » et Djougou (Béniiamanrasset (Algerie) et Banizoumbou
(Niger) formant le « transect méridional » ainsiegla présence de cing avions : Géophysica
M55, F-F20, D-F20, BAE 146 et ATR-42. Ces quatrePSGsont divisées en plusieurs

parties : al - a2 - a3 suivant les stratégiesunsntales considérédsigure 1.10
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Figure 1.10 : Représentation des différentes SOP.

Ces périodes d'observations spéciales (numéroteds al 3) sont destinées a I'observation
intensive des différentes phases d'un cycle andeela MAO Figure 1.10. La SOPO

correspond a I'étude de la saison séche précedarnmiée de la mousson (entre novembre et
février). La SOP1 s’intéresse a I'établissementadmousson (pré-onset) durant le mois de

juin et la SOP2 correspond a la phase active deolasson entre juillet et septembre (I'onset
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correspondant au maximum de la mousson début tjuillea SOP3 s’est déroulée en
septembre 2006 et correspond a I'étude des systéomeectifs et de leurs interactions avec
I'océan notamment du point de vue de la cyclogergest-a-dire leur capacité a devenir des
cyclones tropicaux. Dans le cadre du travail deecttese, seules les données de période

d'observation spéciale SOP2a3 (6-15 septembre 200f)t été utilisées.

1.4. PRESENTATION DE LA SOP23

La SOP2a&vait pour but I'étude détaillée des MCS dans taore de Niamey (Niger) a
I'aide de plusieurs instruments de télédétectios@paéroportés et satellitaires. Durant cette
période, la station mobile de mesures ARMniospheric Radiation Measuremgrt éte

déployée aux environs de I'aéroport de NiamEy 28 39 N, 2°10 27 ), avec notamment un

radar Doppler en bande W (95 GHz) effectuant desumes de réflectivité et de vitesse
Doppler a la verticale avec une résolution spati@é0 metres et une résolution temporelle
de 5 s, ainsi qu'un lidar a 532 nm. De plus, laigtaARM a réalisé des mesures
radiométriques (albédometre, ceilometre, radiomgextral), des mesures en continu au sol
des variables atmosphériques classiques (températwssion, humidité, direction/vitesse du
vent, taux de précipitation) et toutes les six bBsuun radiosondage de I'atmosphére était
réalisé au dessus du site. A proximité du site ARMadar Doppler volumétrique en bande C
(5 GHz) du MIT Massachusetts Institute of Technolpgffectuait des mesures en trois
dimensions du facteur de réflectivité radar etalgilesse Doppler dans un rayon de 150 km
autour de Niamey. Ces mesures permettent d’extdgisecoupes horizontales du champ de
réflectivité : CAPPI Constant Altitude Plan Position Indicajoavec une résolution spatiale
de 1 km et une résolution temporelle de 10 minuagssi qu’occasionnellement des RHI
(coupes verticales). En plus de ces instrumentsofue Falcon 20 francais (F-F20) basé a
Niamey, a effectué 8 vols lors cette SOP avec abswd le systeme RALI (RAdar/Lldar ;
Protat et al., 200% composé d'un radar Doppler a 95 GHz (RASRAdar Aéroporté et Sol
de Télédétection des propriétés nuAgeuses d'un lidar (LNG LEANDRE Nouvelle
Génération a trois longueurs d’onde : 355 nm, 532 nm et 1064 ainsi que les sondes
microphysiques 2D-C, 2D-Pet 1D-P. Le radar RASTA&RIipé de 5 antennes (3 antennes
visant vers le bas et 2 visant vers le haut), ess@de une résolution de 60 métres. La sonde
2D-C mesure la concentration des particules de éti@® compris entre 25 et 75én (par
gamme de 2mm), les sondes 2D-P et 1D-P mesurent la concemtrdgs particules pour des

diametres allant de 200 & 60 (avec un pas de 2@0n). Etant donné la complémentarité
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de ces sondes microphysiques, il est possiblesiguer une distribution en taille composite
des particules entre 25 et 60@dn. D'un point de vue satellitaire, des mesures imult
spectrales de radiance (4 canaux dans le visilblehpr infrarouge et 8 canaux dans
I'infrarouge) sont réalisées toutes les quinze @swrace au capteur SEVIRBginning
Enhanced Visible and Infrared Imagex bord du satellite géostationnaire MS@e(eosat
Second GeneratiQmui couvre la totalité de la zone AMMA avec uésalution spatiale de 3
km. De ce fait, grace aux mesures de radiancesatatlite, il est possible de suivre le

déplacement et I'évolution des systemes convegtifsande échelle.

1.5.CAS D'ETUDE DU 8 SEPTEMBRE 2006

Le choix du cas d’étude a été relativement simpledarant la SOP2a3, un des MCS les plus
intense/imposant de toute la campagne AMMA a étégistré ente le 7 et le 9 septembre
2006. Ce MCS est rapidement apparu comme un cagld'itéressant pour deux raisons :

D’une part il est passé au dessus de la région idendy, et donc a pu étre
échantillonné par I'ensemble des instruments auasgwbportés et satellitaires décrit dans le
paragraphe précédent.

D’autre part, ce MCS a un cycle de vie représdndain MCS typique dans la région
de Niamey. Comme on peut le voir surHigure 1.11,qui représente les observations faites
par le capteur SEVIRI dans l'infrarouge, le MCS coemce a se développer le 7 septembre
vers 1200 UTC a environ 600 km a l'est de Niameyage d’initiation), puis se déplace
rapidement (~10 m’3 en direction de I'Ouest durant le reste de larjée. Dans la matinée
du 8 septembre, le systéme entre dans la régidtiaeey (représenté par le point bleu sur la
Figure 1.11) et s’intensifie (phase de maturité); a 0600 UT&h tendue horizontale
représente une surface d’environ 2.&6v soit plus d'un tiers de la superficie de la France
partir de 1100 UTC la partie convective se disgjfease de décroissance) et a 1200 UTC il
ne reste plus qu'une grande étendue de nuage#fosingls et cirriformes ; il s’agit de
I'enclume du MCS qui se déplace & ~7 Tn)éers 1400 UTC, une seconde partie convective
se développe a 400 km a l'ouest de Niamey, ce épgtive temporairement le systeme qui

néanmoins est totalement dissipé a la fin de lenfo1
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Figure 1.11 : Observations faites par SEVIRI dansd canal a 12um. La couleur
rouge correspond aux zones les plus actives du MCSconvection).

Le cycle de vie de ce MCS est typique des MCS eo#sedans la région de Niamey
(Fink et al., 200§ c’est-a-dire avec linitiation du systeme a tiesuivi d’'une propagation
rapide en direction de l'ouest, le passage danseie$rons de Niamey dans la matinée
(Rickenbach et al, 200%rotat et al., 201Pet la dissipation du MCS a I'ouest de Niamey ou
il trouve généralement des conditions moins favesald son développement. Ce MCS est
situé dans la classe 4 d@emasini et al. (2006Qui correspond a une température potentielle
équivalente relativement élevée dans les bas miyeaufort cisaillement de vent du a I'AEJ
situé vers 600 hPd &fore and Montcrieff, 1999 une atmosphere tres seche au-dessus de la
mousson Roca et al., 2005 Tous ces facteurs contribuent a la genése daameection
profonde bien organisée dans la bande sahélid@emmds and Sieckman, 198Rotunno et
al., 1989.
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1.6. CONCLUSION

Comme on a pu le voir dans ce chapitre I'étudeadedusson africaine et de ses variations
(spatiales et temporelles) est primordiale pourgdepulations locales (ressources en eau,
agriculture, santé). Pour cela, une meilleure cizsaace de la circulation de la MAO a
travers I'étude de ses principales composantes (umousson, flux d’Harmattan, jets d’est)
et de ses différentes interactions avec la suif@ameatinentale et océanique) est nécessaire. La
campagne AMMA s’est donnée comme objectif une étuntel0 ans de la mousson africaine,
en déployant de nombreux instruments sur touterie de l'ouest et en adoptant une
stratégie de « descente d’échelles », c'est-attigintensification des instruments au sol et
aéroportés sur les sites clé (super sites) pen@anphases stratégiques de la mousson
(associées aux différents objectifs scientifiquea)contribution de ce travail s’inscrit dans le
cadre de la simulation d’'un systeme convectif agvéhelle (MCS du 8 septembre 2006
durant la SOP2a3), avec notamment une approchee bagéla simulation de mesures
réalisées par des instruments de télédétectioneaeti passive afin de créer des jeux de
données comparables aux mesures réalisées suhfaitele réaliser cette étude, on a profité
de l'important déploiement instrumental mis en plarant la SOP2ad4ragraphe 1.9
pour optimiser les comparaisons modele/observatiamsc notamment la mise en place de
simulateurs radar, lidar et radiométre dont le gip@ de mesure est détaillé dans le chapitre

suivant.
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2.1.LE RADAR

RADARest I'acronyme d&Adio Detection And Ranging (Détection et Télérmgigr onde
RAdio) Il s’agit d'un systeme de télédétection activeséoaur le principe de I'émission-
réception d’'ondes électromagnétiques. Ses fondentbébriques ont été brevetés des 1904
par I'allemandChristian Hilsmeye(1881-1957), mais ce n’est qu’en 1935 que l'ingéani
écossaisSir Robert Alexander Watson-W4dit892-1973) réalisa les premieres applications
concreétes en installant au Royaume-Uni le prendiseaiu de radar pour la défense aérienne.
Un radar est constitué d’une antenne émettriceptéce qui :
1) Envoie a intervalle de temps régulier des impulsiod’onde
électromagnétiques dans une direction donnée.
2) Mesure l'intensité des signaux rétrodiffusés (remsopar les obstacles)

provenant du volume échantillonné, ainsi que laidéhtre I'émission

de I'onde et la réception du signal de retour.
Durant la seconde guerre mondiale, les radars éimettdes faisceaux €lectromagnétiques
dans des longueurs d’'onde de l'ordre du metre aierdt utilisés pour la détection et
I'estimation de la vitesse d'obstacles de taillpontiante, tels des avions ou des bateaux. Ce
n'est qu'a la fin de la guerre, avec I'amélioratidas techniques et du matériel, que les
premieres études sur les précipitations sont #sdisavec les premiers radars
météorologiques. Il a fallu attendre que les longsi@’onde utilisées par les systemes radars
deviennent plus petites, de l'ordre du centimépeyr que les précipitations deviennent
identifiables et étudiables. Par exemple, une dates$ premiéres études, qui a permis de
relier la réflectivité radar Z (en nfom®) au taux de précipitation R de la pluie (en mifh.h
est publiée par Marshall et Palmer en 1948 (Z=2b9.Fe type de relation (relation Z-R, de
forme générale Z=alRest encore trés utilisée de nos jours pour laatérisation et I'étude
des précipitations (avec des coefficients a et d&ptis selon le type de pluie : stratiforme,
convective et la zone d'observation : tropicalenpgérée etc...). Le choix de la longueur
d’onde radar est tres important, car elle doit espondre aux ordres de grandeur des objets
qgue I'on désire étudier, pas trop petite si I'orvaat pas que I'onde soit trop atténuée, et pas

trop importante si I'on veut pouvoir différenciarmesure du bruit instrumental.
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2.1.1 Le radar météorologique

Les radars sont trés souvent utilisés de nos jearsciences de I'atmosphér@a(vageot,
1982 ; Rickenbach et al., 2009 ; Protat et al.0202010 ; ..) pour I'étude de la dynamique
et de la microphysique des nuages ainsi que dasedle des prévisions météorologiques. Un
radar meétéorologique est un radar a impulsionsst-a@ire qu'il émet des ondes
électromagnétiques sur un bref laps de temps dlivi temps mort beaucoup plus long pour
recevoir les échos de retour venant des précipitatou des nuages. On peut ainsi repérer la
position, l'intensité et le déplacement de cesidesnFinalement, ce type de radar permet
d'utiliser la méme antenne pour I'émission et t&péon, en plus de concentrer I'énergie dans
des impulsions courtes au lieu de la répartir dams émission continue. Le phénoméne
physique "responsable” du signal radar est la d#éfusion (diffusion vers l'arriere) des
particules du volume échantillonné. La rétrodiftuscaractérise I'intensité du signal renvoyé
dans la direction du récepteur, soit a 180° papaepa I'onde émise. Il s’agit donc d’'une
propriété physique directement proportionnelle pussance regcue mesurée par le radar. Le
traitement de ce signal retour permet de calceldéadteur de réflectivité radar Z, exprimé en
décibels (dBZz).

En émettant des hypothéses sur les caractéristijuesques des cibles (phase, distribution
dimensionnelle) ou en utilisant des informationsvenant d’instruments complémentaires
(lidar, radiometre), il est possible de restituertains parametres nuageux tels que les
diamétres caractéristiques (diametre moyen, effalds hydrométéores), la nature des
hydrométéores (pluie, eau nuageuse, neige, grélJeou.encore les contenus en eau ou en

glace (LWC/IWC). Par exemple, en connaissant laseltes cibles du volume échantillonné,

il est possible de restituer le contenu total patermédiaire de relations du tyd&V/C = aZ’
obtenues a partir de mesures microphysiqoesitu aéroportéel({u et lllingworth, 2000 ;
Hogan et al., 2006 Selon les applications envisagees, les longu#orgle utilisées peuvent
varier de 1 mm a 10 cm, ce qui représente la gotaité du spectre des micro-ondes. Le
Tableau 2.1ci-dessous est un récapitulatif des longueursd#artilisées par les radars, ainsi

que leurs bandes de fréquences correspondantes.



2.1 Leradar 36

Bandes S C X Ku| K Ka Q U Y W
Fréquences 12- 56-
GHz 2-4 4-8 8-12 18 18-26| 26-40| 30-50 40-60| 46-56 100
Longueurs | 15- | 7,5- 2,5-| 16,6- | 11,5- 6,5-
: 75 | 375 | 2> | 16| 115 | 75 | 95| 755 53 533
d’'ondes 2,5cm mm | mm mm
cm cm cm | mm | mm mm

Précipitations/Nuages en phase liquide/

Utilisation
Nuages de glace épais Nuages de glace

Tableau 2.1: Bandes de fréquences micro-ondes et ngueurs d'onde
correspondantes. Les radars en bande C, X et W sol#s radars les plus utilisés en
météarologie.

Généralement, on représente un radar météorologiooene un radar tournant a 360° sur

son axe (représenté par son angle azimjtalvec un certain angle d’élévatiog ] par

rapport au sol, comme représenté siitpre 2.1

WANWATIVIVEN S
NV NV iy

7 ~
Onde Emise Onde Regue

&

Volume

Echantillonné

Y = angle d'elévation

Est
¢ = azimut

8 = angle d'ouverture du faisceau

Figure 2.1: Schéma d’un radar météorologique

Si une image radar est formée a partir d'un sca36@e a angle d'élévation constant, on parle
de PPI (Plan Position Indicator), alors que si eflieformée a azimut constant pour différents

angles d'élévation, on parle de RHI (Range Heigtlichtor).
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Grace a un tel systéeme, il est possible de détemaxec précision la distance du volume
échantillonné par rapport au récepteur en calcldar@mpsAt mis par I'onde, voyageant a la

vitesse de la lumiére (c = 299 792 458 H.entre son émission et sa réception :

Distance=c % (2.1)

Et si le radar est dit « Doppler », il est possitdedéterminer la vitesse radiale (dans I'axe du
radar) des cibles, en mesurant la différence dguééce (ou de phase) entre I'onde émise et
I'onde recue (effeDoppler-Fizeay :

A

Vv Z.Af (2.2
A (2.2)

radiale —
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2.1.2 Calcul du facteur de réflectivité radar Z Z)B

La puissance recue par le radar en retour d'urle située a une distance R de I'émetteur-
récepteur s’'écrit :

C
P =FI' (2.3)

C représente la constante du radar, dépendantamant des caractéristiques de I'appareil
(longueur d'onde, gain de I'antenne, largeur dicésiu, puissance d’émission ...).

I' représente le résultat de l'interaction de I'omu@dente avec I'ensemble des particules a
I'intérieur du volume échantillonnévfl), et s'exprime comme la somme volumique des

sections efficaces de rétrodiffusion de chacuneciidss:

= T n(D)o, (1, D)dD=Y 0, (4, D) (2.4)

[mz'mﬂ 0 Vol

Avec o, (A, D)la section de rétrodiffusion, er’nu'une cible de diamétre D.

Cette grandeur est donc directement proportionrelieréflectivité radar z qui s’exprime en
mmP.m’>;

4 4
2 ot ] =1018%r = 1018%%0—, ¢ ,D)(2.5)

La réflectivité dépend donc de la longueur d’oidde I'onde émise et de la somme des
sections de rétrodiffusion des particules qui daresit le volume échantillonné. La

réflectivité radar est finalement légerement maléipuafin d’étre exprimée en une unité
logarithmique appelée facteur de réflectivité radafexprimée en décibel, noté dBZ) qui

permet de s'affranchir des fortes variations derdflectivité radar z (en mfm®). Sa

définition est :

Z _
— mnf.m~3
L, = 10'Log(—1.mm6.m"3) (2.6)

Cette réflectivité est généralement calculée elisant 'approximation de la diffusion de
Rayleigh Figure 2.2-g§ qui s’applique lorsque le diamétre des particudss faible par

R < . N /AD
rapport a la longueur d’onde ; c'est-a-dire pas fhibles parametres de tailte= R <<1.
Dans la pratique, on peut considérer que cetteoappation est correcte pour des diameétres

D <1/1—6 (Doviak et Zrné, 1989.
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Par exemple, dans le cadre de I'étude des préipipisa(D ~ 1 mm) avec un radar en bande C

314151
50

(A ~5cm), x= = (0,063<<1. Dans le cadre de cette approximation, la sea®n

rétrodiffusion de Rayleigh propre a une particidatetre exprimée telle que:
775
aRay(/l,D)=7|K|2.D6 (2.7)

2

n“-1 - . :
>——|,» avecn lindice de réfraction
n“+2

Avecl|K|, la constante diélectrique de la ciblp|=

complexe.
La réflectivité radar s’écrit donc dans ce cas sment en fonction de la taille des particules
a la puissance six telle que:
2ot e 1081 K D° (2.8)
Vol
Par contre, si le diamétre des hydrométéores ditrdee de grandeur de la longueur d’onde,
I'approximation de Rayleigh n’est plus valide, paur des particules plus grosses des effets

de résonance complexes apparaissent. C’est leacaaxpmple, lorsque I'on utilise un radar

bande W X ~ 3 mm) pour étudier des précipitations (D ~ 1 mm)mz%

On utilise alors la théorie deorenz-Mie (1908}jui permet, par la résolution des équations de
Maxwell, de décrire la diffusion d’'une onde plarer pine sphére homogéne, isotrope, non
magnétique et d’indice de réfraction complekig(re 2.2-b).

Figure 2.2: Intensité de la diffusion sur une sphér selon: a) Approximation de
Rayleigh, b) Théorie de Mie (diametre moyen) et c)rhéorie de Mie (grand
diamétre).

On remarque grace a cette figure, que la théoriradgeigh est un cas limite de la théorie de
Lorenz-Mie, plus générale. Plus les particules ded diametres faibles par rapport a la
longueur d’onde, plus la diffusion est isotrope.nDopour de petits diamétres, les deux

calculs doivent mener aux mémes résultats.
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Dans le cas de la théorie de Mies’écrit tel que:
PE O | 2
r=>o0="->> (D @+@-b) (29)
Vol 4mve =
Avec a et h les deux coefficients de Mie qui s’expriment endibon des polyndmes de
Legendre et des fonctions de Bessel. lls dépertietd longueur d’onde, de la dimension de
la particule et de l'indice de réfraction complaleela particule. On voit donc que le choix de
la méthode de calcul est directement dépendara agueur d’'onde du radar utilisé.
Dans le cadre de ce travail, deux types de radarswilisés, afin de correspondre avec les
mesures réalisées sur site : un radar en bandadar(ARM a 95 GHz, théorie de Mie) et un

radar en bande C (radar MIT a 5 GHz, approximati@Rayleigh).
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2.1.3 La réflectivité équivalente

Les radaristes, ne connaissant pas a priori lagpass laquelle se trouvent les cibles du
volume échantillonné, ont pris pour convention dasidérer que la puissance rétrodiffusée
mesurée est celle qu'aurait le volume s’il étainstdué uniqguement d'eau liquide (de
gouttelettes).

La réflectivité calculée avec cette convention hidenc pas la réflectivité propre des cibles
dans le volume mais la réflectivité équivalentetéroz) qu’aurait le volume si les cibles

étaient de I'eau liquide. Il suffit donc de norrseli les relations et par la constante
diélectrique de I'eau prise a des longueurs d’ocltﬁieztimétriques:|Kw|r2ef = 0.93. On peut

donc écrire dans le cas de la théorie de Mie flaatévité équivalente telle que :

At
=10t —" N'g . 2.10
Ze,(l,w) 5|Kw|ref2 % r,(i,w) ( )

Indicesi etw respectivement polce etwater.

Certaines normalisations sont réalisées avec destarties diélectriques différentes de 0.93.
Par exemple, la réflectivité équivalente de Cloud8st normalisée avec la constante
diélectrique de I'eau a la longueur d’onde du ra@ar 3.15 mm a 95 GHz), c’est-a-dire

K

W|;5GHZ =0.75 (a 10°C). Il est donc important de connaitre cetiestante de normalisation,

car elle n’est pas universelle et peut causer dmamtes différences sur le résultat final.

La théorie de Mie permet de calculer les proprigté@pres de rétrodiffusion des particules et
comme le montre I&igure 2.3 qui représente I'évolution de la section de réffosion en

fonction du diamétre maximal pour une longueur dene 3.1557 mm (radar a 95 GHz), la
glace possede une section de rétrodiffusion enéteb4fois inférieure a celle de I'eau pour un

méme diameétre. Cette différence en terme de pit@pogtique, provient de la constante

diélectrique du matériau considéré : & 95 GK¥ =0.176 et|K,| =0.75 (& 10°C).
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Figure 2.3: Section de rétrodiffusion de la glacebleu) et de I'eau liquide (rouge) a
95 GHz (= 3.1557 mm) en fonction du diametre de la spherelsn les calculs de
Rayleigh et de Mie.

Le régime de Rayleigh dans ce cas s’étend jusqudiameéetre maximal supérieur a la limite
Do :E:O'an: 20Qum, car ces calculs ont été réalisés sur des splparégitement

homogenes. Cette limite entre les régimes de Mie dRayleigh est relativement faible sur la
Figure 2.3 du fait de l'utilisation de spheres d’eau et thcg parfaitement homogénes, mais
elle est tout a fait valable dans les cas ou l'onswere différentes formes pour les cristaux
de glacegaragraphe 3.3.).
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2.1.4 Application a I'approximation de Rayleigh

Avec l'approximation de Rayleigh, la réflectivitégudvalente se calcule simplement en
élevant le diametre des hydrométéores a la puiss@nmais il faut étre prudent avec son
utilisation, car elle n'est applicable que pourl’dau a des longueurs d’onde de l'ordre du
centimetre. De plus, pour prendre en compte l'effietla glace, il est nécessaire de faire
intervenir la constante diélectrique de la glacespu

On peut donc exprimer la section de rétrodiffusienRayleigh propre a une particule telle

que:

O-Ray, i, w(

D) =%\KLW\2.D6 (2.11)

Avec |K;|la constante diélectrique de la glace a la longubonde du radar|K;|=0.176

pourA =3.15mr).
En utilisant les relation&.10)et(2.11) différents cas peuvent étre considérés :

- La particule est de l'eau liguide aux longueutendes centimétriquesia réflectivité

équivalente s’écrit :

4
Ze,w, ref :1018'775|AT|20-Ray ref wo 168 D6 (212)

ref

- La particule est de l'eau liguide aux lonqueutendes millimétriques.la réflectivité

équivalente s’écrit :

At K
=10 ———0g,, ,= 10°—
ZE,W ]75|K Rayw | W|2

|2

D°®(2.13)

| 2
Wiref ref

- La particule est de la glace pule réflectivité équivalente s’écrit :

s A
7P |K

Op,y i = 10° K

2 Ray, i 2
| | W|ref

|2

z, =10 D° (2.14)

w

Comme peut le voir, le calcul de la réflectivité, ajle soit réalisée avec la théorie de Mie ou
I'approximation de Rayleigh, nécessite la connaissades indices de réfraction complexes
de l'eau et de la glace, et par extension des antest diélectriques a différentes longueurs
d’'onde.
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2.1.4.1Les indices de réfraction complexes

Les indices de réfraction complexes des particfes n, —i.n) sont trés importants dans le

calcul de la réflectivité (au travers des consisindiiaélectriques|t<|:

n*-1 :
>——1), car ils
n°“+2

apportent beaucoup d’informations sur les propsiéggtiques du milieu considéré (absorption
et diffusion). La partie réelle de lindice de e&ftion correspond physiquement a un
ralentissement relatif de la vitesse de phase (@aport au vide) et la partie imaginaire
représente l'effet du milieu sur lintensité desamsps (proportionnel au coefficient

. 4.7.n. . . . .
d’absorptlonf(:T'). De plus, il s’agit d'une variable fortement dédante de la

longueur d’onde et de la température. Pour le tales indices de réfraction complexes, nous
avons utilisé deux algorithmes différents baséslesuravail deRay (1972)pour I'eau et de
Warren (1984)pour la glace. Les résultats obtenus sont présesué laFigure 2.4 qui
montre I'évolution des indices de réfraction (rées imaginaires) en fonction de la
température pour l'eau et la glace a deux longudiorde différentes :A =3.15mmr (95
GHz) et A =5 cm (5 GHz). Pour I'eau liquide, en considérant desati@ans de températures
situées entre -40°C et 40°C, on note de grandééreliices dans la valeur des indices réels
(Figure 2.4-g et imaginairesKigure 2.4-Q pour les deux fréquences considérées. En ce qui
concerne la glace, on remarque que pour des tetupEgaomprises entre -60°C et 0°C, les
variations de la partie réell€ifure 2.4-b) sont trés faibles (écart relatif < 1%) que cé ad

ou 95 GHz. Les valeurs de la partie imaginaFare 2.4-d sont aussi tres faibles (de
I'ordre de 10°), mais pour I'écart de température considéré, \allée plus & 95 GHz qu'a 5
GHz. De plus, il faut noter que la valeur de latipaimaginaire de I'eau est beaucoup plus
importante que celle de la glace (d’un facteuf),18e qui implique que le phénoméne

d’absorption est beaucoup plus important dans I'eau
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Figure 2.4: Evolutions des indices de réfractionséels (haut) et imaginaires (bas)
de l'eau (a-c) et de la glace pure (b-d) pour deséquences de 5 et 95 GHz en
fonction de la température (de -40 & 40 °C pour l&u et de -60 & 0 °C pour la
glace).
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2.1.4.2Les constantes diélectriques

La constante diélectrique d’'un matériau p est d&fen fonction de la permittivité relative

&, telle que :

Ep ™

+2

K, =

(2.15)

rp

Ou encore en fonction de l'indice de réfraction pteren, =n_—in, (&, = nf,)

2_
Ny
n

K =

p

| 2.16)

2
p

Les mémes conclusions que précédemment peuvenfaétae sur laFigure 2.5 qui montre
I’évolution des constantes diélectriqgues de I'eadesla glace, c’est-a-dire que I'on observe
peu de variations dans la phase glace, mais bepystos de variabilité dans la phase liquide

a 95 GHz. Par contre, on peut voir que la constaigéectrique de I'eau a 5 GHz est

=0.93, c’est la constante utilisée (dans la plupart cidsuls)

|2
Wiref

quasiment invariabldK

pour passer du facteur de réflectivité au facteuraflectivité équivalente.
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Figure 2.5: Evolution de la constante diélectriqueen fonction de la température
pour I'eau (gauche) et la glace (droite) a 5 et 95Hz.

A partir de ces conclusions, les constantes diideets de I'eau et de la glace a 5 GHz

(régime de Rayleigh) peuvent étre considérées comoprestantes en fonction de la
température|(<w|2:O.93 et|Ki|2: 0.177). Par contre & 95 GHz (régime de Mie) ihsie

nécessaire de prendre en compte la forte vari@lkt la constante diélectrique de I'eau en

fonction de la température.
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2.1.5 La Vitesse Doppler

La vitesse Doppler est calculée en mesurant lelaigeale phase (ou de fréquence) de I'onde
entre la mesure a son émission et la mesure aepti@n. Il s'agit d'un phénomeéne que I'on
rencontre quotidiennement lorsque I'on croise daitures par exemple. Quand celles-ci se
rapprochent le son devient plus aigué (fréquendeaggmente), alors que, lorsqu’elles
s’éloignent le son devient plus grave (fréquendedgquinue). Pour une cible se situant a une

distanceR d’'un radar émettant a une longueur d’onde constgnia phase de I'onde regue

par le récepteur s’écrit :
2.
D(t) = P, +/1—7T.2.R(t) (2.17)
0
Si I'on considere que la cible est en mouvementjis&nce r par rapport a 'émetteur varie
pendant [lintervalle de tempsdt entre 2 impulsions du radar. Ainsi en dérivanttecet
expression par rapport au temps on obtient :

dt A, dt

Ou % représente la vitesse dans I'axe de visée, c'dgteda vitesse radiale notée.V

o) ) . -
O(Ij—t représente la variation de phase au cours du teempd’autre termes la variation

Awde la pulsation du signal:

Aw=%—? =271AF (2.19)

Af symbolise la variation de fréquence provenant duvament de la cible (rapprochement
- Af >0). En combinant les différentes relations, onastttla vitesse radiale mesurée par le

radar :
V, :ﬁE (2.20)
4 At
/10
V, == Af (2.21)
2
La vitesse Doppler (radiale) représente la vitegggarente des cibles échantillonnées et va
donc étre calculée dans le modele par lI'interméelide la vitesse de chute des hydrométéores

et de la vitesse verticale du vent.
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2.2.LELIDAR

LIDAR est un acronyme pouclght Detection and Rangingl s’agit d’un instrument de
télédétection active basé sur le méme principeigbgsgue le radar, c’est-a-dire I'émission
d’'impulsions électromagnétiques suivies de la nmeside la puissance rétrodiffusée. La
principale différence entre ces deux instrumentadsngueur d’onde d’observation. Le lidar
émet une onde lumineuse polarisée a l'aide d’'uarldans un domaine allant de I'UV au
proche infrarouge (nmgm), c’est-a-dire dans un domaine de longueur d’qide petit que
celui des radars météorologiques (mm - cm). Deaitelés interactions entre les impulsions
laser et les constituants atmosphériques tels lgaegaz atmosphériques, les aérosols et les
nuages, vont étre beaucoup plus importantes notamrae termes de diffusion et
d’absorption. Les applications du lidar sont dommgpalement liées a I'observation des
milieux peu denses, contenant des cibles allantjudques nanometres pour I'étude des
polluants atmosphériques a quelques micrométresljgbude des cristaux de glace dans les
cirrus. Contrairement au radar, le lidar est teyssile aux phénomenes de diffusion multiple
et d'absorption qui rendent l'inversion du signat, donc son exploitation, complexe.

L'équation lidar représentant le profil vertical ldegpuissance rétrodiffusée(A, z) (en Watt)
peut étre écrite telle qu€dllis and Russel; 1976

<
ZZ

P(A,2=—R.B,(A, 2.6"? (2.22)

Avec PR): la puissance initiale (W) ; C: la constante instentale prenant en compte les

éléments optiques et électroniques qui composenthkine de traitement de I'énergie

lumineuse rétrodiffuséef, (4, z) : le coefficient de rétrodiffusion totale (a I'altile z et a la
longueur d’onde ) par unité d’angle solide (fsr); 7 =J'a(/1, z).dz : I'épaisseur optique de
0

'atmosphere traversée (le facteur 2 représentantrdjet aller-retour), aven(A,z) le

coefficient d'extinction total (ff). On exprime plus généralement le facteur de défttsion

atténuéeB(A, z) en m'.sr' tel que:

z
-2|a@,z).dz

BAD=B(N e (2.23)
Les longueurs d’onde utilisées par le lidar sorblés, de I'ordre du nanometre, et donc

interagissent avec les molécules contenues danmsphére. Le coefficient de rétrodiffusion
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totale ainsi que le coefficient d'extinction totaent donc généralement vus comme la
résultante d'une contribution moléculaire (« moétyi'une contribution particulaire (« part »)
relative au nuage:

Bo(A2)= Bon (N D+ By pan ., D €10(1,2) =0, (A, D+ 0 (A, D (2.24)
Des lors que le faisceau laser rencontre un mdnt I'épaisseur optique est supérieure a 3,
le signal est completement atténué (éteint) et egploitation devient complexe voire
impossible. Dans ce cas, le lidar ne donne qu’uriermation partielle sur la structure
verticale de l'atmosphere sondée (altitude de Ee/sammet du nuage). Cet instrument
posseéde donc une importante contrainte liée aidegar optique du milieu ciblé qui
augmente rapidement lorsqu’il s’agit de nuagesudlgpiide ou de nuages ayant une certaine
extension verticale (quelques kilometres). Néansydiorsque le signal n'est pas totalement
atténué, c'est-a-dire que le signal moléculairet péne mesuré de part et d'autre du nuage
(Klett, 1985, l'interprétation du signal lidar rétrodiffusérpeet d’extraire a haute résolution
temporelle des informations complémentaires a laumeeradarNlace et al., 1998; Wang et
Sassen, 200Q2sur la structure verticale des nuages: propriaéapsiques (coefficient
d'extinction) et microphysiques (taille des hydrééoées, contenu en glace). De plus,
plusieurs étudedDpnovan et Van Lammeren, 2001; Tinel et al., 2608 montrées qu’il est
possible de corriger une partie du signal lidarl'dgénuation qu’il subit en utilisant la

réflectivité radar. Le lidar étant sensible auxitpstparticules, le coefficient de rétrodiffusion

lidar peut étre vu comme évoluant en fonction canditre a la puissance B & N.D?), ce

qui, couplé a la mesure de la réflectivité radar(N.D°) rajoute une contrainte importante
sur la détermination du profil vertical d'extingtididar le plus probable. Ces techniques
permettent de corriger le signal lidar de facoblstgusqu'a des épaisseurs optiques de l'ordre
de 10 ce qui augmente de facon considérable Eintér la mesure lidar couplée a celle du
radar. Depuis quelques années, les applicationsidirs en physique de I'atmosphére sont
multiples, que se soit a travers des mesures taig®rau sol, aéroportées (RALI, RAdar-
Lidar Protat et al., 200% ou satellitaires avec notamment le lidar CALIGRo(ud-Aerosol
Lidar with Orthogonal Polarizationa bord de CALIPSOQloud-Aerosol Lidar and Infrared
Pathfinder Satellite ObservatignVinker et al., 2008
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2.3.LE RADIOMETRE

A l'inverse du radar et du lidar qui sont des imstents de télédétection active (émetteur puis
récepteur d'ondes électromagnétiques), le radiemest un instrument de télédétection
passive qui mesure, dans plusieurs gammes de lorggud'onde, le rayonnement
électromagnétique provenant de surfaces telledegs@leil, les océans, les sols ou encore les
nuages. Ce rayonnement est caractérisé par lancadipectrale (aussi appelée luminance
monochromatique) (W.m%srt.um™), qui représente la puissance recue (W) par wté
surface apparente de I'objet Yn par unité d'angle solide ret par unité de longueur
d’onde @¢m™). La radiance provenant d'une surface peut awik @rigines:

» Le rayonnement propre d’'une surface : tout corpss@dant une température T émet
des radiations dans un certain domaine de longukamde (Théorie du corps noir).

» Le rayonnement diffusé par une surface: une pdttieayonnement électromagnétique
provenant d'une source secondaire peut étre difgsé réfléchie) par la surface dans la
direction du radiometre.

Les longueurs d'onde utilisées en radiométrie pesidifférentes applications atmosphériques
(principalement spatiales) vont des ultraviolets auicro-ondes, afin de couvrir la totalité des
spectres d'émission du soleil et de la Terre. Coram@eut le voir sur l&igure 2.6 qui
représente le bilan radiatif annuel moyen de la€ldintérét de la radiométrie en sciences de
I'atmosphere vient du fait qu'il existe de forteseractions entre ces deux rayonnements
(solaire et terrestre) et les différents composaisosphériques (gaz, aérosols et nuages)
notamment en termes d'absorption et de réflexitatmosphére interagit avec en moyenne
40% du rayonnement solaire incident par réflexie006, label 1) et absorption (~20%, label
2) et avec la quasi-totalité du rayonnement infugeoprovenant de la Terre. Environ 90% du
rayonnement de surface est ainsi absorbé puis r@a@mies nuages et certains gaz (surtout la
vapeur d’eau) en direction de la Terre (effet deesdabel 3) et seul 10% est transmis par la
fenétre thermique atmosphérique [8:t§ (label 4).
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Figure 2.6: Bilan radiatif moyen annuel de la Terred'aprés Kiehl et Trenberth
(1997). Les unités sont en W.th

La Figure 2.7 présente les différentes parties des spectreges@hterrestre absorbés par

I'atmosphere et permet de voir que les principbierdes d'absorption sont dues a I'eau sous

toutes ses phases: vapeur d'eau, eau liquide,, glade aussi a I'ozonezOau dioxyde de

carbone CQ et au méthane CH De plus, on remarque que la fenétre thermique

atmosphérique est située dans une gamme de londlosgle relativement étroite entre 8 et

13 um.

Soleil

Absorbé par
Protoxyde
d'azote

Terre

6 000 K

255 K

Absorbeé
Absorbé
par l'ozone | .
% Absorbé

Non par I'eau

Absorbé | |

al 01502 03 05

e
Visible Proche
infrarouge

Ultraviolet

Absorbeé
par ozone

par methane

Absorbé
par CO2

 Absorbé
5 par l'eau

N

uoN

AT | 1

100
(pm)

10 1520 30 50

Infrarouge lointain

Figure 2.7: Représentation des différentes bandesadbsorption atmosphérique sur
les spectres d'émission du soleil (corps noir & 60K) et de la Terre (corps noir a

255K).

La mesure de la radiance dans ces bandes d'absoggécifiques va donc permettre de

restituer relativement facilement des informatisos la concentration intégrée du composant
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absorbant. De plus, l'utilisation de méthodes diison du signal plus complexes faisant
intervenir un code de transfert radiatif permetrestituer avec plus ou moins de précision,
selon les hypotheses faites sur la structure \aetide I'atmosphere, des profils verticaux de
concentrations, de température ou encore des ptéprimicrophysiques (tailles, formes
caractéristiques des hydrométéores) et optiqueadriules (albédo de diffusion simple,
coefficient d’extinction).

La radiométrie se découpe donc en deux grandedidami

» La radiométrie infrarouge/micro-onde (1 um -10 enm@sure le rayonnement thermique

de la cible, ce qui permet d'avoir acces indireetgtma la température thermodynamique
(mesure de la température des sols, des océassntiuet des nuages). La radiométrie IR est
aussi beaucoup utilisée pour la mesure des comatienis en gaz a effet de serre (COH,)
qui possedent de larges bandes d'absorption daiewa&ine de longueur d'ondédure 2.7).

» La radiométrie UV-visible (100-800 nnmesure la diffusion du rayonnement solaire

sur la surface ciblée, c'est-a-dire la quantitGet@e solaire réflechie (mesure de I'albédo des
surfaces: nuages, végétation, océan) et absorbeédepanuages, les gaz (mesure de

concentrations, de profils de température ou dssjoa).

Par la suite, seule la radiométrie infrarouge dantenétre thermique atmosphérique sera
utilisée afin d’étudier les propriétés microphysquet optigues des nuages. De plus, cela
corrspond aux longueurs d’'onde utilisées par leoradtre SEVIRI au dessus de la zone
AMMA.
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2.3.1 Le Radiomeétre infrarouge

Les radiometres infrarouges sont trés courammadigést notamment en télédétection spatiale
car ils permettent de mesurer sur de grandes éshsliatiales et temporelles, le rayonnement
thermique provenant de la Terre. De plus, plusiétudes lfioue, 1987 ; Giraud et al., 1997,
2001 ; Baum et al., 2000 ; Dubuisson et al., 2008t mis en évidence l'importance de la
mesure des radiances dans différents canaux dené&iré thermique atmosphériqueplit
Window Technigye notamment pour la restitution de certaines pévgs microphysiques
nuageuses telles que le diameétre effectif des hyéir@ores, leur forme ou encore les
contenus en eau ou en glace.
Comme on I'a vu précédemment, ce rayonnement anfga a deux sources:

* le rayonnement de la Terre passant a travers ihaoe.

* le rayonnement des nuages aprés absorption et/fiusidin d'une partie du
rayonnement terrestre.
Pour isoler le signal provenant des nuages, ildesic impératif de connaitre le spectre
d'émission de la Terre et de pouvoir calculer sateraction avec les composants
atmosphériques afin d'extraire la température diéabce des nuages (notée BBFightness
Temperaturg qui représente la température qu'aurait un corps émettant la méme
radiance. Le corps noir est un objet physique idéat I'émissivités vaut 1, c'est-a-dire qu'il
absorbe toute I'énergie qu'il recoit pour la rééreetous forme de rayonnement thermique.
On définit alors I'émissivité d'un corps comme d@port entre la radiance spectrale de ce

corps|(A,T) et la radiance spectrale connue du corps BOk, T) a la méme température T,

donc:

£(1.7)=LAT)

B(/}’,T)

(2.25)

En bonne approximation, la Terre et le soleil sosinai$ables & des corps noirs ayant des

températures respectivement de 255 et 600Gigufe 2.7). La radiance spectraIB(/LT)

d'un tel corps est décrite grace a la fonctionldadk qui s'écrit:
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2hc? 1
B(A,T)= Fo s (2.26)
exp(——-)-1
kAT

Avec : h=6,6255.10*J s la constante de Planck.
c=2,996.16m s* la vitesse de la lumiére.

k =1,3805.102J K™! la constante de Boltzmann.

Cette fonction peut ainsi étre facilement invergéer calculer la température d'un corps noir

ayant une radiancB(A,T):

hc 1
T.=T=— 2.27
B kA 2hc? (2.21)
(=7 +1)
A°B(A,T)

De plus, a basse fréquence (proche infrarougearinige, micro-ondes), s'il y a peu
d'absorption due a l'atmosphere, la températurebrilance des surfaces ciblées est

directement proportionnelle a la température thelynamique suivant I'approximation de
Rayleigh-Jean$£<<1)'
KAT '

T, =&T (2.28)
Ce qui permet, connaissant I|'émissivité, de remomgectement a la température
thermodynamique et vice versa.
Il faut noter que la plupart des corps que l'onstgre pour les applications atmosphériques
ne sont pas des corps noirs, et ne sont donc piéseement définis par leur température de
brillance; on parle alors de corps gris, c'estra-diyant une émissivité inférieure a 1. Ainsi
selon la longueur d'onde d'observation, cette teatpe de brillance va évoluer selon les
propriétés optiques d'absorption, de diffusion'émission du corps gris considéré. C'est en
mesurant la radiance dans plusieurs canaux d'ciagary qu'il va étre possible a l'aide d'un
code de transfert radiatif d'évaluer les interaxtiodu rayonnement terrestre avec
I'atmosphere, et de remonter aux différents corsteamugaz, en eau/glace des nuages, mais
aussi, aux propriétés microphysiques et optiques kigdrométéores (en utilisant les
différences spectrales des propriétés optiques).
Dans le cadre du développement d'un simulateyprdbleme est inverse car le but est de
calculer la radiance que mesurerait un radiomd®rea lbord d'un satellite en présence de

I'atmosphére simulée par le modéle numérique BRAGI®&pitre 3).
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2.3.2 Equation du transfert radiatif

La radiancel(z.,) arrivant a un satellite situé a une altitudg ge décompose en deux
termes: le rayonnement thermique terrestre init@l,,) et la somme verticale de toutes les

contributionsJ(2) de I'atmosphere au signal infrarouge mesureé, dexyression va dépendre

des hypothéses faites sur les propriétés optiquesilieu (atmosphere purement absorbante,
atmosphere diffusante).

On peut donc écrire la radiantez,,) de la fagon suivante:

_ Zsa‘a—ext 7)dz N _ Zsatgexl 2
| (2on) = I(zsol)eLSfJ' e +J‘% (2 gl o )dz.aext( 2 d (2.29)

Zsol
\ j — _/
\ ~
(1) Rayonnement terrestre  (2) Somme des contributions de
atténué le long de son trajet chaque couche atmosphérique
dans l'atmosphérefz— zsa) d’épaisseur dz atténuée—+z zq,)

Avec: | (z,,) la radiance mesurée par le satellite a l'altiuge
I (z,,) etl(z) les radiances, respectivement, de la surface kdtdesphere a

['altitude z.

o.,.(2) le coefficient d’extinction de I'atmosphére atialde z

Si I'on décompose I'atmosphére non pas en coudttiidie dz mais en couche d'épaisseur

optique normale (a la verticalelr en posant(z, z,) = Iaext( 2. d;, il est possible d’écrire la

contribution de chaque couche atmosphérique d'épaiptiquedr telle que :

4@ _y(ry-3() 2.30)

Avec |(7)la radiance au sommet de la couche d'épaisseuguepti et J(7)la fonction

source qui peut étre vue comme la radiance entl@mé la couche atmosphérique (radiance
incidente).
Pour généraliser cette équation en fonction der&ctibn du rayonnement incident, il suffit

d'ajouter une simple dépendance de I'épaisseuqueptraversée en fonction du cosinus de
I'angle de visée tel quéw) =L avecu =cos@, ), g,représentant I'angle zeénithal, c'est-a-dire
U

I'angle entre la direction du rayonnement et Igpeediculaire (au zénitla égal 1). On peut
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alors exprimer I'élément infinitésimal d‘épaisseaptique traversée dans la directign tel
que dr(u) =—dr, ce qui permet en discrétisant cette équationnsképaisseur optique
U

normaledr , d'exprimer I'équation différentielle généraletdansfert radiatif:
di(7,4) _
H dr

=1(7,p)-3(z, 1) (2.31)
Les codes de transferts radiatifs vont donc étikség afin d'évaluer la contribution

dee chaque couche atmosphérique d'épaisseur optaueale dr7 dans plusieurs
r

directionsu. Selon les applications envisagées, différentepotmgses concernant la
représentation des propriétés optiques et géoméside I'atmosphére peuvent étre réalisées:
atmosphére plus ou moins homogéne, atmosphérepplatiele (succession de couches
atmosphériques paralléles entre elles), atmosghgement absorbante ou alors diffusante.
Selon le degré de sophistication de représentad®n’atmosphere, les formulations de
I'équation de transfert radiatif a résoudre somis ppu moins détaillées=¢ et al., 1997;
Dubuisson et al., 2005Dans le cadre de notre approche, on considamadsphére comme
plan-paralléle avec des propriétés optiques etrtbdynamiques homogénes a l'intérieur de
chaque couche élémentaile, mais hétérogenes d’'une couche a l'autre afiredessenter la
variabilité présente dans I'atmosphére. Ainsi omtpécrire I'équation du transfert radiatif
selon trois hypothéses faites sur les propriétégugs de I'atmosphéere: purement absorbante,

partiellement absorbante, absorbante et diffusante.

2.3.2.1 Atmosphere purement absorbante

Dans ce cas on considere que tout le rayonnemeabsgrbé par I'atmosphere, ce qui est le

cas de la plus grande partie du spectre thermapre; I'équation différentielle s'écrit:
di(z, 1)
H dr

=1(r,)-B(T(7)) (2.32)

Avec | (7, ) la radiance au sommet de la couche atmosphérigpaisseur
B(T(r))la fonction source que l'on exprime comme la razBad'un corps noir a la

températurel (7).
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2.3.2.2 Atmosphére partiellement absorbante: Appration de
I'absorption

Dans ce cas on considere une atmosphere plusteéatiest-a-dire une atmospheére
absorbante, mais seulement pour une certainedragti rayonnement incident. En posagt
l'albédo de diffusion simple, correspondant au oapgdu coefficient de diffusiork, sur le

coefficient d'extinctiotk,,, :

K Ky
== 2.33
% kext k + kd ( )

La fraction de rayonnement absorbée peut s'étrite)). En appliquant la loi sur le
rayonnement d&irchhoff qui stipule qu'a I'équilibre thermodynamique lodal coefficient
d'absorption k, est égal au coefficient d'émissiok,,;, (LTE Local Thermodynamic

Equilibrium:k, =k,,), on peut écrire I'expression suivarfe gt al., 199Y.

uw =(1~a) 1 7, 1)~ (1- ) B(T (7)) (2.34)

Néanmoins, ces approximations ne sont pas suffisadéns le cadre d'une étude sur les
propriétés nuageuses, surtout dans la fenétre itpaenatmosphérique, car les effets dus a la
diffusion des divers hydrométéores nuageux et dassals doivent étre pris en compteo
1986, Toon et al., 1989

2.3.2.3 Atmosphere absorbante et diffusante:
Les propriétés de diffusion des différentes coudtamsphériques peuvent étre représentées
2
par une fonction de phase normalisée noRfg, /') (J' P(u,co d& = 1) qui décrit la
0

distribution angulaire de la diffusion, c’est-aalites quantités relatives de rayonnement

provenant des directions’ =cos@' et diffusées dans la direction incidepteEn considérant
la diffusion comme étant symétrique de part ettcéade la directiop, on intégre la fonction
de phase seulement sur 180°, c'est-a-dire pouariant de -1 a 1Kigure 2.8), ainsi:

ydl(dr;,u) - (r,u)—%jl (T.40)P (u, i )d g —(1- ) B(T ¢ )) (2.35)
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Cette relation permet donc d'ajouter, a la contidioude la couche atmosphérique, la partie du

rayonnement diffusée vers larriérer/([-1,d) disponible pour l'absorption et donc

I'émission, mais aussi de soustraire la contriloudioe a la diffusion vers I'avant/(: ]O;—]] ).

Contribution
di(z, )
H dr

Figure 2.8: Représentation des termes de I'équatida35 du transfert radiatif dans
une couche atmosphérique d'épaisseull T

On peut d'ailleurs remarquer que si la fonctionptase est isotrope (égale dans toutes les

directions /), alors| ¢ 4 =Constante et on retrouve I'équatigq2.31); de méme en faisant
I'approximation d'une fonction de phase sous forde Dirac dans la directign

(P(u, // =1)=1) on retrouve aussi I'expressith31)
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2.4 CONCLUSION

Les principaux instruments de télédétection uslidans cette étude (radar, lidar et radiomeére
infrarouge) ont été présentés a travers leurs ipesghysiques de mesure, mais aussi dans le
cadre de leurs applications en sciences de l'ath@wep La complémentarité des mesures

réalisées par ces instruments permet de caractarisegrande partie des propriétés optiques

et microphysiques des nuag&elanoé et Hogan, 2008 coefficients d’extinction, diamétre

effectif, contenu en eau/glace.

Radiométre Infrarouge
(IR / SEVIRI)

Lidar (Caliop/LNG)

< >

Radiometre Microondes (TRMM / AMSR)

Spectroradiométre (Modis)

Gouttes de
pluie

Goulttelette Cristaux
d’eau

nuageuse

Aérosol
Mode
grossier

Aérosol
Mode fin

0.01 0.10 1.0 10 100 1000
Rayon de la particule ( pum)

Figure 2.9 : Représentation de la complémentaritéasd instruments de télédétection
active et passive présentés dans ce chapitre.

L’approche considérée dans cette étude est dosardder ces trois instruments a partir des
sorties de modele a méso-échelle, afin de pouealiser une critique objective des résultats

de la simulation en les comparant avec les meséeties de fagon directe et statistique.
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3.1LE MODELE BRAMS

Le modele numérique BRAMS v3.Br@zilian developments on the Regional Atmospheric
Modelling Systembhttp://brams.cptec.inpe.br/) utilisé dans cettedé est une version du
modéle RAMS v.5 Regional Atmospheric Modelling Systerttp://www.atmet.com).
BRAMS v3.2 est une version spécialement adaptée lgmrservices météorologiques
brésiliens CPTEC/INPE pour les zones tropicalesteGadaptation consiste en une meilleure
prise en compte de la végétation, de I'hnumidité steds et de la convection profonde. De ce
fait, BRAMS a été préféré a la version standar@®RA&1S dans le cadre de notre étude portant
sur la mousson africaine. Le modéle RAM3e(ke et al., 1992; Cotton et al., 2008st un
modele numérique développé depuis les années 7pi@ment par |'Université du
Colorado (CSWColorado State Universijyet la division *ASTeR du laboratoire de recherche
MRC/*ASTeR Mission Research Corporatipn pour simuler et prévoir la circulation
atmosphérique de I'échelle hémisphérique a I'éetddl la turbulence (<100m). Ce modele
communautaire, qui prend en compte les principehdnpmenes physiques, est utilisé dans
de nombreux groupes de recherches de par le mdindeété utilisé avec succes pour
comprendre des processus a meéso-échelle tres,diatesnment paChen et Avissar (1994)
pour I'étude de l'impact de 'humidité des sols &8s flux de chaleur Mukabana et Pielke
(1996) dans le cadre de I'étude de la mousson sur le &e@phen (2000pour I'étude de
I'entrainement et du détrainement dans les cumulloms ; ou encoré/u et al. (2000afin de
quantifier 'impact des effets radiatifs dus auistaux de glace dans les cirrus. Le modele
BRAMS quant a lui, a notamment été utilisé pagitas et al. (2007pour I'étude de la brise
de mer sur le Brésil, ou encore pdarécal et al. (2007gufin d’étudier le transport de vapeur
d’eau durant la campagne HIBISCUS en Amérique dd. $8 modele RAMS/BRAMS ne
cesse d'évoluer, que ce soit scientifiquement’pdraduction de nouvelles paramétrisations
des processus sous mailleofton et al., 2008 par I'ajout de différents modules (chimie :
Arteta et al., 2006 transport d'aérosolsCautenet et al., 2000ou encore a travers

I'amélioration de la structure informatique (pagééi8me et portabilité du code).
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3.1.1Equations générales

RAMS est un modéle météorologique principalemernitisét pour résoudre les
phénomenes atmosphériques a méso-échelle (de RCakad). Il est construit autour d'un
ensemble d'équations non-hydrostatiques et complespermettant de décrire la dynamique
(équations du mouvement) et la thermodynamique stivérique (équation
thermodynamique) en prenant en compte les mouvemarticaux de I'atmosphere, non
négligeables a ces échelles. Ce jeu d’équationsoesplété par les équations de conservation
de la masse et de continuité du rapport de mélguye chaque type d’hydrométéores
pronostiqués. Ces eéquations, présentées ci-dessous, non-linéaires et réclament une

résolution numérique.

» Equations du mouvement:

L @—v%—wﬂj—eﬂ+ fv+(@j (3.1)
ot ox 9y 0z 0X 0t)iure

v a—v—vﬂ/—wﬂ/—eﬂ—fw(@j (3.2)
ot ox 9y 0dz 0y 0t)rure

ow_, Ow_ OwW_,07 _ gaev +(ﬂvj (3.3)
at TURB

ow
— = U—-V—W—-6—
ot ox ody 0z 0z G,

» Egquation thermodynamique:

06 __,% _,9%4 _W%J,(%j +(%j (3.4)
ot 0x ay 0z 0t Jrure 0t )rao

» Equation de conservation de la masse:

o' __ Rrm (5(10090“)+a(PogoV)+a(p0€°W)j (3.5)

at  cob,| ox dy 0z

> Equation de continuité du rapport de mélange:

%:—u%—v%—wﬁ+(ﬁj +(L‘j + S+ F (3.6)
ot ox 0y 0z \0t)yre \ 01 gy
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Avec par ordre d'apparition:

- u, v et w les composantes ouest-est, sud-nordragtale de la vitesse du vent

- @ la température potentielle

- 77 la perturbation de la fonction d'Exner, =(§j " avec P la pression,o Ra
0

pression de référence (1000 hPg)laccapacité thermique de l'air sec et R la coristaies
gaz parfaits.

- f le parametre de Coriolis
- TURB pour le transport turbulent

- 8, la température potentielle de I'eau (sous formglaee ou sous forme liquide)

- RAD pour les contributions radiatives

- ¢, la capacité thermique de I'air a volume constant
- p,la densité de l'air pour I'état de référence, b)
- g, la température potentielle pour I'état de réféesaqT, Po)

- r,rapport de mélange de chaque type n d’hydrométéores

- SED pour la sédimentation
- S représente le terme source d( a la micropbgsiq
- P représente les pertes (puits) dd a la micraighg

Si I'échelle spatiale est suffisamment fine poue dgiphénomene physique soit résolu, alors
les équations sont dites explicites ; par contrBéshelle spatiale est trop grande, alors le
phénomeéne se déroule sous maille et des paraniémsalus ou moins complexes (selon
I'application) sont utilisées. Cette approche pdrmiévaluer tous les processus a petite
échelle tels que la turbulence, la convection, larophysique ou encore les processus
radiatifs, qui jouent un role prépondérant aux #ebkeplus importantes. L’ensemble des
paramétrisations disponibles dans le modéle RAMSié&wit dans le papier deotton et al.
(2003); dans la suite de ce chapitre, seules les parnaaté&ns utilisées dans les différentes
simulations sont expliquées.

Les variables pronostiquées ainsi que differenmamétrisations et conditions aux limites

utilisées dans le modéle sont représentées de sag@matique sur Bigure 3.1
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Conditions initiales
Forcage

Conditions limites au sommet /

Maillage
Topographie

Conditions limites

latérales

Figure 3.1: Structure schématique du fonctionnement de RAMS (Mivielle-

Moncla, 2003).

Partie dynamique :
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- Lois d'état

Sources Puits

Paramétrisations :
- Rayonnement

- Convection

- Microphysique

—> T,vent, q,P,p

Flux de chaleur sensible Q

— Flux de vapeur d'eau Q’

Flux de quantité de mouvement F,

- Couche limite (turbulence)
- Couche limite de surface

Conditions limites sol

(Végétation, sol...)
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3.1.2Structure 3D du modele

BRAMS est un modéle a aire limitée ce qui impliduélisation de grilles possédant
un nombre limité de points que ce soit horizont&emou verticalement. L'approche
considéréee dans RAMS/BRAMS est celle Mesinger et Arakawa (197@&)ui propose une
structure de grille (Arakawa-C) telle que chaquealde thermodynamique est représentée de
facon volumique au centre de la maille, tandis lggevariables dynamiques sont représentées
sur les facesHigure 3.2). Chacune de ces variables est pronostiquée paodiele selon les

équations primitives décrites dans le paragraphasu

Figure 3.2: Schéma d'une maille utilisée dans BRAMBAMS. Avec P, T et g
représentant les variables thermodynamiques (pressn, température et humidité)
et u, v, w les trois composantes de la vitesse deny

La discrétisation verticale est un peu plus complear elle considére non pas l'altitude z de

chaque point, mais un systeme de coordonnée apt@renant en compte la topographie
(Terrain following height coordinateTripoli et Cotton 1982 La coordonnée, , représentée
sur la Figure 3.3,est alors définie telle que :

_z*_[ 2%
g, = v (H—zg] (3.7)

Avec z* l'altitude modifiée en fonction de la topographid I'altitude maximale de la grille

et z la topographie.
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sommet de grille

Altitude
!
I

Figure 3.3 : Représentation de la coordonnég, utilisée dans RAMS.

3.1.3Imbrication des grilles

Il est de plus en plus fréquent, grace aux po#gbibu’offrent les calculateurs, d’imbriquer
plusieurs grilles pour une méme simulation, dansuted’augmenter la résolution spatiale et
temporelle d’'un sous domaine. Dans le cas de RAdAS;onsidere deux cas possibles, soit
les grilles sont imbriquées les unes dans les safiia d’obtenir un maximum de détails sur
une zone précisd-igure 3.4-a); soit plusieurs grilles filles peuvent étre infuées dans une
seule grille mére afin d’avoir plus de précisions les différentes parties de la zone simulée
(Figure 3.4-b).

nnnnnnn L 1 1 1 1
a) [ Grile Mere ook D) Grite Mere |1
e, e, ayp ] O HHE Goie Fite
I 1, BXq, AY,) |1 | | (Aty, Axy, Ay,) | H
Ay, Axy, A - A H H
1 ‘(‘ 2 2 y2) || ' (At2, AXZrAy2)
i2-way nesting | HEH
T 1] | ||
[ ll E=_ L 1! 1 L L 1 II‘___
ami M Grille Fille n°2

Grille Petite Fille

T (@t Ax, Ayy)

T T
RERNRNRERN

[ TTTTT]

I
IO
N A N N N N |

—— T

Figure 3.4: Représentation des deux types de grilambriquées considérées dans
RAMS.
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Dans les deux cas, on considére qu'a chaque pesrges de la grille fille £t,), les données

de la grille mére sont interpolées aux limitesalgrille fille, jouant ainsi le réle de conditions

aux limites (forcage). De plus, a chaque pas d@sae la grille meéreAt,), les données de la

grille fille sont moyennées puis réutilisées pagile mere ; ainsi, les données a plus grande
échelle sont actualisées de facon plus préciseegréla meilleure résolution des données
provenant de la grille fille. Cette approche permh@ic une communication entre les grilles

dans les 2 sensxo-way nesting
Conditions aux limites (grille mesegrille fille)

Utilisation de valeurs plus précises (moyennéeadl)€dille > grille meére)

3.1.4Conditions initiales

Quelque soit le type de simulation a réaliser :idéaalis€, test de sensibilité, cas d’étude, il est
indispensable de fournir en entrée du modele l'@tisial de I'atmosphere et de la surface

(continentale et océanique).

3.1.4.1 Etat initial de 'atmosphere

L’état initial de I'atmosphére, c’est-a-dire sesawdéristigues dynamiques (champ horizontal
du vent) et thermodynamiques (pression, températumidité) a I'instantgt peuvent étre
initialisées de fagcon homogene, a l'aide de radidages, ou encore avec des analyses (ou
des réanalyses) de modeéles a plus grandes éclellége NCEP National Centres for
Environmental Prediction ou Centre EuropéenCEPMMT Centre Européen pour les
Prévisions Météorologiques a Moyen Teyni2e plus, il est possible d’assimiler (au coues d
la simulation) des radiosondages ou des donnéesirfiece grace au schéma 4DDRoqQr

Dimension Data Assimilatign

3.1.4.2Etat initial de la surface

L'initialisation des données de surface peut ellssa se faire de fagcon homogéne, ou
hétérogéne. Dans ce dernier cas, plusieurs basgsndées, obtenues a partir des mesures in

situ, satellitaires, ou provenant de modeles daivéime utilisées afin de représenter
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I'hétérogénéité des températures de surfaces,mudg végétation ou encore de la texture et
de I'humidité des sols.

3.1.5Paramétrisations

Selon les besoins de la simulation, plusieurs tygeschémas physiques et options sont a
définir. En effet, principalement pour des raisaesrésolution, il est souvent nécessaire de
représenter par des paramétrisations physiqueprdesssus sous-maille qu’il est impossible
de reproduire convenablement de fagon explicite.fréncipales paramétrisations disponibles
pour représenter la turbulence, le rayonnementnierophysique et la convection sont
résumées dans Teableau 3.1ci-dessous :

Paramétrisations Schémas et options

-Fermeture de déformation-K de
Smagorinsky [1963], amélioration de la
Turbulence stabilité parLilly [1962] etHill [1974].
- Schéma TKE (Turbulent Kinetic Energy)
deMellor et Yamad41982].

- Schéma sous-grille déosovic[1997].

- Code deMahrer and Pielkg1977] (visible
et IR) qui ne prend pas en compte |les
processus huageux.

- Code deChen and Cottofil987] (visible et
IR) qui prend en compte les processus
Rayonnement nuageux, eau condensée en eau liquide.

- Code deHarrington [1997] (visible et IR),
schéma a deux flux considérant |es

interactions sur les spectres de taille des
gouttelettes d’eau et des hydrométéores de
glace.

- Niveau 1 : pas de condensation.
- Niveau 2 : avec processus de condensation
simplifié.
- Niveau 3 : Microphysique bulk :
Microphysique - schéma a un moment (rapport |de
mélange) Yalko et al., 1996
- schéma a deux moments (rapport| de
mélange et concentrationMgyers et al.

1997
- schéma standard deKuo-Tremback
[Tremback 1990].

Convection - schémas deGrell [1993, 1994] pour la

convection profonde et restreinte permettant
d’utiliser plusieures méthodes de fermeture.

D

Tableau 3.1 : Résumé des principales paramétrisatis disponibles dans BRAMS
(adapté deBouet, 2007.
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3.2 SCHEMA MICROPHYSIQUE

3.2.1Définition

Un schéma microphysique sert a représenter I'éavluties différents hydrométéores au
cours du temps, ainsi que leurs interactions entkeet leur environnement. Il existe plusieurs
types de schémas microphysiques utilisés dans teeles numériques. Les deux grandes
familles sont les schémas de type volumiqubul » en anglais) a un ou plusieurs moments,
et les schémas a microphysique explicite (ou enspeetrale ; a kin »). Ce dernier décrit
I'évolution des hydrométéores par gamme de diamédite de masse), ainsi que leurs
interactions en considérant que la forme des sg®alimensionnels des gouttes ou des
cristaux (en anglaiBarticle Size Distribution PSDpeut évoluer de facon tres diverse suivant
les différents processus activés (mode de croissattesse de sédimentation etc...). Ce type
de schéma microphysique est tres réaliste, caraiitdexplicitement les différents processus
microphysiques (nucléation, mode de croissancerdntions, sédimentation, ...) au travers
d’équations mathématiques. Par conséquent, la ipaiec limite de ce type de schéma
microphysique est le temps de calcul nécessairergaliser toutes les opérations entre toutes
les variables ; ils sont donc utilisés principaletgour des études de processus a tres petite
échelle Khain et Pokrovsky, 2004 ; Leroy et al., 2DOBn ce qui concerne les schémas
microphysiques « bulk » a 1 ou plusieurs momeitsjdscription des hydrométéores et de
leur évolution est réalisée de facon volumique (emmye). Bien sdr, on imagine aisément le
gain en temps de calcul réalisé en utilisant ce tyg@ schéma comparé a un schéma spectral.
Par contre, étant donné que les calculs sont ésalisr des volumes (et non plus sur des
gammes de diametre hydrométéores), il faut compelesenanque de résolution par la
paramétrisation d’'un certain nombre de variablasrasse, la vitesse de chute), ou encore en
fixant des termes a l'avance (diamétre moyen, nentbtal). De plus, il est nécessaire de
fixer & priori la forme du spectre dimensionnel gesticules a l'aide de représentations
mathématiques plus ou moins complexes du typetrildison exponentielle, gamma ou
encore en loi-puissance. Cette derniere limitagisintres contraignante, car tous les processus
microphysiques et radiatifs dépendent de la boapegésentation du spectre dimensionnel des
hydrométéores. Néanmoins, ces schémas microphgsigue fait I'objet d’'un trées grand
nombre d’étudesMerlinde et al., 1990, Meyers et al., 1997 ; Wadtal., 2000 ; Khain et al.,

2000 et sont devenus de plus en plus complexes eispi@gsociés a I'explosion des moyens
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informatiques). En effet, selon la complexité doé&ua, c’est-a-dire sa faculté a pronostiquer
(calculer) des variables clés (les moments, parmeke le rapport de mélange, la
concentration), de moins en moins de variables &garamétrer ; il y a donc de plus en plus
de degrés de liberté pour le calcul de la distitlouen taille ce qui améliore notamment la
restitution des processus microphysiques et rédjatisont fortement dépendant du spectre
dimensionnel Meyers et al., 1997 C’est ce type de schéma microphysique (bulk) ltpre
rencontre dans la majorité des modéles a moyengraetie échelle tel que RAMS, Méso-nH,
WRF, MM5, .... De nombreuses études de comparaisessdi/ers schémas « bulk » et
« bin » ont été effectuéeki et al., 2009 Lynn etKhain, 2007. Toutefois pour des systéemes
de convection profonde et de longue durée commm®IES, Li et al. (2009) montrent que les
mécanismes dynamiques associés a ces systemesixsage dominants et plus importants

que les variations que I'on peut obtenir avec ¢#&rdnts schémas microphysiques.
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3.2.2 Formation et Croissance des hydrométéores

Un nuage est composé de particules (hydrométédeephases et de formes différentes, qui
dépendent des conditions thermodynamiques dediilasi que de leur histoire (c’est-a-dire les

différentes transformations : croissance/interactjo’ils ont subies depuis leur formation).

3.2.2.1 Formation des hydrométéores

La formation des hydrométéores dans I'atmosphétereggésentée par le mécanisme de
nucléation. Pour qu'il y ait nucléation de gouttids d’eau liquide ou de cristaux de glace, il
est nécessaire d’'avoir une atmosphere saturéepenivd’eau, c’est-a-dire avec une humidité
relative supérieure a 100%. Pour cela, la presskencée par la vapeur d’eau dans un volume
d’air, c’est-a-dire la pression de vapews), doit étre supérieure a la pression de vapeur

saturante e

sat

(T) qui représente la pression maximale de vapeuu djga peut contenir ce

méme volume d'air. On définit donc 'humidité relattelle que:

RH,, =100 (3.8)

sat

La pression de vapeur saturante ne dépend que téenf@rature de l'air et differe si I'on
considere I'équilibre par rapport a l'eau liquider @ar rapport a la glace lorsque la
température descend en dessous de Bfglie 3.5. Si la quantité de vapeur présente dans
une parcelle d’'air excéde la valeur a saturatibry, @ sursaturation et donc condensation
liquide ou solide de la vapeur d’eau en exces @dimetourner a I'équilibre thermodynamique
(représenté par RH=100%). Dans I'atmosphére, lcjpale cause de la sursaturation d’une
parcelle d’air, hormis I'apport de vapeur d’ead,lesefroidissement :

= Par détente adiabatique: lors de I'ascension dpareelle d’air, sa pression diminue
(c’est la détente) et comme I'air est un tres mauganducteur thermique, on peut considérer
que cette détente se réalise sans échange de rclfalguothese de I'adiabatisme) ; par
conséquent la température de la parcelle dimineesdulevement d’'une parcelle d’air peut
étre causé par le relief, la convection, les omttegravité ou encore lors de la rencontre d’'une
masse d’air chaud et d’'une masse d’air froid.

» Par refroidissement isobare (a pression constaots)d’'une chute de température en

atmosphere stable, durant la nuit par exemple.
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Il faut ajouter que dans I'atmosphere, il est gquast impossible de former une gouttelette
d’eau liquide a partir uniqguement de vapeur d’ezar, pour cela, il faudrait atteindre des
valeurs de sursaturation gigantesques (>400%) @stlimpossible de retrouver dans la
nature. Pour qu’il y ait création de goutteletté=ad liquide a partir de la vapeur, il est donc
indispensable d’avoir un support condensé, appel@aun de condensation nuageux (CCN
Cloud Condensation Nucleusur lequel la vapeur d'eau va pouvoir se condelaseparle

alors de _nucléation hétérogenkt en est de méme pour la phase glace, lorsgse le

températures passent en dessous de 0°C, un noygagghe (INice Nucleu} est souvent
nécessaire pour former des cristaux, bien qu'isoi¢ pas dans ce cas précis indispensable.
Pour des températures tres froides, inférieure302C , la nucléation homogéngeut avoir

lieu, et ainsi créer des particules de glace arpartquement de la congélation de gouttelette
d’eau surfondue (eau liquide a des températureativég), c'est-a-dire sans l'intervention

d’'un quelconque support (noyau glagogene).
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Figure 3.5 : Evolution de la pression de vapeur satante relative a l'eau et a la
glace en fonction de la température.
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3.2.2.2 Croissance des hydrométéores

- En phase liquide il existe deux types de croissanc

» Croissance par condensation/diffusionla vapeur d'eau en excés se diffuse sur des
gouttelettes d'eau préexistantes. Ce mécanismeodssance est tres efficace sur les petites
gouttelettes d'eau nuageuse.

= Croissance par collection/coalescencedeux particules d’eau (gouttelette d’eau
nuageuse et/ou goutte de pluie) entrent en callistacoalescent pour n'en former plus qu'une,
plus grosse.

Ces deux processus de croissance augmentent l@tddades gouttes d'eau nuageuse qui
deviennent au bout d'un certain temps trop loupes pouvoir rester en suspension et donc

précipitent sous forme de pluie (pluie chaude).

- En phase glace il existe trois types de croissance

= Croissance par dép6ét (diffusion) de vapeurll est a noter que pour des températures
négatives, la pression de vapeur saturante paoragpgeau liquide est toujours supérieure a
la pression de vapeur saturante calculée par ragpta glace Figure 3.5. Il en résulte
gu’'une parcelle d’air peut étre sous-saturée papad a I'eau, mais sursaturée par rapport a
la glace. Dans le cas d’'un nuage en phase mixtdaq@hase liquide et la phase solide
coexistent), les gouttelettes d'eau surfondue wwoir tendance a s’'évaporer pour atteindre
I’équilibre liquide-vapeur. La vapeur d’eau résotade cette évaporation va donc pouvoir se
déposer directement sous forme de glace sur ualgosr condensation solide, c’est ce qu’'on
appelle l'effet Bergeron (qui a une efficacité mmale autour de -12°C). Selon la
disponibilité en vapeur d'eau et la températuregréassance par déposition des cristaux de
glace est différente notamment en termes de dire¢tixe privilégié), mais comporte toujours
une certaine symeétrie hexagonale due a l'arrangedhes molécules d’eau sous forme de

matrice cristalline hexagonale.
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- Croissance des grandes faces (bases) :

- Croissance des faces latérales :

- Croissance des arétes :

= Croissance par collection (agrégation)ll s'agit du méme principe qu'en phase
liquide, deux cristaux interagissent et s’agregemir n’en former plus qu’un, plus grand,

que I'on appelle agrégafigure 3.6-9.

= Croissance par givrage Lorsque des gouttelettes d'eau surfondue rerem@ntin
cristal, elles congélent instantanément a sa sei@ccrétion d'eau surfondue) et forment une
couche de givreHigure 3.6-3 qui peut étre plus ou moins importante. Si le@ye devient
prépondérant comme dans le cas de mouvements asteittenses (type cumulonimbus), la
couche de givre dénature completement le cristiéiblinpour former de la neige roulée

(Figure 3.6-b), appelée aussi graupel (mot venant de l'allensiguifiant "gréle molle™)

T

Figure 3.6: Exemple de givrage vu au microscope €keonique. a) givrage partiel
sur un agrégat de plaques hexagonales et b) givraggense formant un graupel.
Source :Agricultural Research Service
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3.2.3Schéma microphysique a 2 moments de RAMS

Dans la nature, il existe donc une multitude d’loydétéores de formes et de propriétés
physiques trés différentes. Cela implique une gearatiabilité des processus microphysiques
qui régissent la croissance et les différentesrant®ns entre ces hydrométéores, car les
vitesses de croissance et de sédimentation évotuemtrapidement en fonction du type
d’hydrométéore considéré. Pour représenter au mieas différences, le schéma
microphysique a 2 moments de RAM@4dIco et al., 1995 ; Meyers et al., 199#ilise au
total 7 classes d’hydrométéorepour lesquelles il calcule 2 variables clés derithigtion en
taille (les moments) : le rapport de mélangé €t la concentration en nombreXN

Les 7 classes d’hydrométéores utilisées dans RAMS :£au nuageuse, Pluie, Glace
primaire (pristine ice) Neige(snow) Agrégat Graupelet Gréle (hail).

De plus, les classes « Glace primaire » et « Neigeuvent avoir 5 formes particulieres
dépendantes des caractéristiques de I'environnement

Colonne (COL) / Aiguille (NDL) %

Plaque hexagonale
(HEX)

Dendrite (DEN)

Ces formes sont attribuées aprés un simple diaigraesia température et de la saturation par
rapport a l'eau, suivaietcher (1962)Figure 3.7).

Saturation par rapport a I'eau (%)
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(

Figure 3.7: Formes des
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90 RAMS en fonction de
A la température et de la
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85
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Pour chacune de ces espéces et formes de cridtadiste une paramétrisation de la masse
M et de la vitesse de chute, ¥ous forme de loi puissance en fonction du diaanBtrdes

particules: M (D) = a.D” (3.9)

V,(D) = y.D? (3.10)
Avec a, B, v et d des coefficients spécifiques pour chaque espemeygmt étre librement
modifiés dans le modele, a I'aide par exemple dsumes in situ spécifiques. Les valeurs par
défaut de ces coefficients sont représentées daff@bleau 3.2 et les représentations
graphiques de la masse et des vitesses de chuteasmes sur I&igure 3.9 Il faut noter que
pour les lois masse-diameétre, un expos@nproche de 1 correspond a des hydrométéores
simple de type colonne (1D)3~2 représente des hydrométéores de type plagde 3t

représente les hydrométéores sphérique (gouteleftéle), comme représenté suFigure
3.8.

B=3 B=2 B=1

Goutte Plague Colonne

B>2 B<2
Graupel Agrégat Dendrite

Figure 3.8 : Représentation des formes typiques déydrométéores en fonction de
I'exposant g de la loi masse-diamétre
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o} B Y )
(coef masse) | (puiss. masse) (coef Vit.) (puiss. Vit.)
Eau nuageuse 524 3 3173 2
Pluie 524 3 149 0,5
Pristine Col. 110,8 291 5,769.10° 1,88
Neige Col. 2,739.10° 1,74 188,146 0,933
Agrégat 0,496 2,4 3,084 0,2
Graupel 157 3 93,3 0,5
Gréle 471 3 161 0,5
Pris. Hex. 0,8854 2,5 316 1,01
Pris. Den. 3,77.10° 2 316 1,01
Pris. Ndl. 1,23.10°3 1,8 5,769.10° 1,88
Pris. Ros. 0,1001 2,256 3,19.10* 1,66
Neige Hex. 0,8854 2,5 4,836 0,25
Neige Den. 3,77.10°3 2 4,836 0,25
Neige NdI. 1,23.10° 1,8 188,146 0,933
Neige Ros. 0,1001 2,256 1348,38 1,241

Tableau 3.2: Coefficients par défauta, B, v et & des lois puissances relatives a la
masse et a la vitesse de chute pour tous les hydmétdores simulés dans RAMS ;
basé sur le travail deMitchell et al. (1996).




3.2 Schema microphysique 79

102

102

—Eau — Colonne
10 —Gréle 10
0 — Hexagonal
10 Graupel 100
101 — Agrégat 101 Dendrite
o 1072 — Pristine Colonne S 102 — Aiguille
£
E 103 — Neige Colonne ;E: 103 — Rosette
@ 17
14}
c 10* & 104
S g 10
10° 105
10° 106
107 107 /
10° 108 ‘ ‘ ‘ ‘
1 10 100 1000 10000 1 10 100 1000 10000
Diamétre (um) Diametre (um)
1024
10
~ 10° ol
@ @
£ 10 E -
;}’ ;)’ = Pri-Colonne
S 102] 5 102 — Pri-Hexagonal
S S — Pri-Dendrite
8 102] Eau nuageuse g 100 — Pri-Aiguile
3 — Pluie o — Pri-Rosette
4] —Gréle 4 Sno-Colonne
o -4 Q -4]
3 107 Graupel S 10 — Sno-Hexagonal
5 — Agrégat - = Sno-Dendrite
101 — Pristine Colonne 10 Sno-Aiguille
— Neige Colonne Sno-Rosette
106 10°9]
1 10 100 1000 10000 1 10 100 1000 10000
Diamétre (um) Diameétre (um)

Figure 3.9: Evolution de la masse (haut) et de latesse de chute (bas) en fonction
du diamétre des particulesLes graphiques a gauche correspondent aux différees
especes microphysiques et ceux a droite aux différtes formes de pristine et de
neige (pour ce qui est de la masse, les coefficient et p sont les mémes pour la
pristine et la neige).

Les processus microphysiques de croissance présaldds le paragraphe précédent
(diffusion de vapeur, collection/agrégation, giveagont pris en compte dans le schéma
microphysique de RAMS ; ils font évoluer les hydeaiéores d’'une classe a I'autre comme

présenté sur Ikigure 3.10Q
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Figure 3.10: Schéma représentant les différents peessus microphysiques pris en
compte dans RAMS pour chacune des 7 classes d’hydnétéores. Il faut noter que
chacune de ces espéces d’hydrométéores peut s’évapgour retourner a I'état de
vapeur (processus d'évaporation non présenteé).

Comme on peut le voir sur cette figure le procestusollection est trés important dans le
schéma microphysique et afin d’étre le plus prémssible, il faut ajouter que selon les

hydrométéores concernés, ce processus est sélecilifableau 3.3récapitule le résultat du

processus de collection en fonction des classesidiénées :

Hydrométéore| Hydrométéore| Hydrométéore] Hydrométéore| Hydrométéore| Hydrométéore
1 2 résultant (1+2 1 2 résultant (1+2)
Eau nuageuse Eau nuageuse =au nuageuse Neige Agrégat Agrégat
ou Pluie
Eau nuageuse Pluie Pluie Neige Graupel Graupe
Eau nuageuse Graupel Graupel ou Neige Gréle Gréle
Gréle

Eau nuageuse Gréle Gréle Neige Eau nuageuse Graupel
Pristine Pristine Agrégat Neige Pluie Gréle ou®Iui
Pristine Neige Agrégat Agrégat Agrégat Agrégat
Pristine Agrégat Agrégat Agrégat Graupel Graupel
Pristine Graupel Graupel Agrégat Gréle Gréle
Pristine Gréle Gréle Graupel Gréle Gréle
Pristine Pluie Gréle ou Pluig Graupel Pluie GréldPtuie
Neige Neige Agrégat Gréle Pluie Gréle ou Plyie

Tableau 3.3: Détail du processus de collection dechéma microphysique de
RAMS selon les différentes classes d’hydrométéores.
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3.2.3.1 Distribution dimensionnelle des particules
PSDParticle Size Distribution

La plus connue des études portant sur la distobutiimensionnelle des particules
d’eau de pluie a été réalisée par Marshall et Padme 948. lls déduisent de leur étude que le
nombre des gouttes de pluie de diametre D tomhasbhest relié au taux de précipitation
par une fonction exponentielle, cette distributidite de Marshall-Palmer s’exprime telle
gue Marshall et Palmer, 1948

n(D) = N,.e"® (3.11)
Avec Ny=8000 m’.mm™ (paramétre d'interception) ea=4.1.R%?! (R étant le taux de
précipitation en mm:f). Cette fonction est toujours utilisée de nos jopour représenter la
distribution des gouttes de pluie avec, bien ség doefficients b et A qui peuvent étre
différents selon le type de précipitation (conweztistratiforme, tropicale, de moyenne
latitude, ...). D’autres fonctions mathématiques {hmgmale, gamma) ont été introduites
dans la communauté scientifique depuis, dans lebdtamment de mieux prendre en compte
les petites particules (eau nuageuse, hydrométéargbase glace) qui sont mal représentées
avec une loi du type Marshall-Palmer.

La distribution dimensionnelle des particules densnodéle BRAMS Walco et al.,
1995 est prescrite suivant une fonction gamma gérs&mlpour tous les types de particules.
La fonction gamma généralisée, décrite notammenEladau et al. (1989t Verlinde et al.
(1990) est une expression analytique des différents mtsnede la distribution
dimensionnelle ce qui est un réel atout mathématidans le cadre d’une représentation
volumique (bulk en anglais) de la microphysique.

Le nombre total de particules N (ern®ympeut donc étre discrétisé de facon relativement
simple entre zéro et linfini, c’est pourquoi lanfdion gamma est tres utilisée dans les
modeéles numériques a méso-échelle.
La concentration n(D) (en thou aussi en mm?) des particules de diamétre maximal
compris entre D et D+dD (en m) est calculée apdetia relation suivante :

n(D) = N,.g(D) (3.12)
Ou N représente la concentration totale des partiquies une catégorie d’hydrométéore (en
m3) et g(D) symbolise la fonction de distribution (en'jrqui s’exprime telle que :

DY 1

_1(py 1 D
g(D)—r(V)(DCj 5 exp( 5 ) (3.13)

C Cc
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Avec D le diamétre caractéristique de la distributiscaling diameteen m);v le parametre
de forme g¢hape parametesans dimension) €t(v) la fonction gamma, permettant de rendre
l'intégrale de g(D) égale a 1 (en intégrant suredzdro a l'infini).

Les moments n de cette fonction s'obtiennent corsuite
M (n) = j: D"g(D)dD = ? (3.14)

Avec :
r(v+n)
r(v)

Il est important de noter que le diamétre carastifue () est utilisé pour adimensionner D,

G(n) = (3.15)

, . R 1 . N
il est souvent exprimé en terme de parametre dthan(slope parameteen m'), d’otl

I'écriture simplifiee de n(D) :
n(D) :iAV D""exp(-4A D) (3.16)
rv)
De plus, le diametre caractéristique est relié iamdtre modal (diamétre correspondant au
maximum de population) par la relation :

D, =(-1)D, (3.17)
A ne pas confondre avec le diamétre moyen en nofiile) qui s’exprime tel que :

5 - J, DI(D)AD T (u+1)
nbr J-Ooo g(D)dD r(U)

.D,=v.D, (3.18)

Grace aux propriétés mathématiques de la loi garompeut exprimer de fagon analytique le
rapport de mélange (masse totale des hydrométgamsortée a 1 kg d’air) pour une
distribution tel que :

1 ¢ aN G
r =Faj° a.Dﬂ.Nt.g(D)dD:T‘.% (3.19)

a

Avec p, la masse volumique de I'air er(3) les coefficients de la loi-puissance relativa a |

masse Tableau 3.9. Cette expression est primordiale dans le sché@meophysique car elle
permet d’exprimer le paramétre de penteen fonction des deux variables; (bt IWC)

pronostiquées par le modele:

A= [a.Nt MT’ (3.20)
IWC
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Finalement, la fonction de distribution est caleud®us la forme suivante:

L [N COT gt [ g0 SO
n(D)—I\LW{a.NW} D'~ ex [a.l\{ IWC} D] (3.22)

La distribution en taille des particules est done donction qui dépend de la concentration
totale N, du parametre de formg du contenu total en glace IWC (ou en eau LWQjest
coefficients de la loi-puissance relative a la rea@s, £). Durant la simulation, le schéma
microphysique a deux moments pronostique pour cghg@s de temps, le nombre total de
particules Net le rapport de mélange de chaque hydrométéartlidateur peut quant a lui
modifier treés facilement le paramétre de formeiaing les coefficients des lois puissance.

Comment évolue la forme du spectre dimensionnel donction de ces variables ?

- (1) La concentration totale;Nst bien sdr primordiale pour ce qui est de laésgntation
microphysique mais une variation de ce paramégatrdine pas un changement de forme du
spectre mais « seulement » un déplacement deaedalon I'axe des ordonnées.

- (2) Le paramétre de formeest lui par contre trés important dans la reprt@siem finale du
spectre dimensionnel car il définit la quantitéatiele de petites particules par rapport aux
grosses. Ladrigure 3.11représente I'évolution de la distribution en nombdiune population
d’agrégats (m=0.4961J) ayant une concentration totale N213° avec un contenu total
IWC=100 mg.nT en fonction de différentes valeurs du parametfde 1 a 8). On remarque
qgue plusv augmente, plus le diamétre modal (correspondamiaimum de la distribution)
augmente, et plus la distribution est sélectiv@autie ce diamétre (étroite). Il est important
de noter que plus la largeur du spectre diminuansnib y a de tres grosses particules (la
queue de la distribution tend vers O plus rapiddéjne® qui peut représenter une grosse
différence en terme de réflectivité radar (tréssé#a aux grosses particules car D°). On
note que le cas particulier=1 correspond a la distribution de type Marshalrier qui se
réduit a une exponentielle décroissante souveli$édipour caracteriser les distributions en

taille des gouttes de pluie.
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Figure 3.11: Evolution du spectre dimensionnel d'uae population d’agrégats
(N=10.m’; IWC=100 mg.m®) en fonction du paramétre de formev (v =1 - 8).

- (3) Le contenu en glace (IWC) a un effet relatiemt intuitif, car plus il augmente, plus il y
a de grosses particules dans la distribution. Batre, il n’a qu’un faible effet sur la largeur
du spectre comme le montre Rigure 3.12 qui représente |'évolution du spectre
dimensionnel d'une population d'agrégats=MNP".m™: v=2) pour différents contenus en

glace (WC =10 - 1000mg.m).
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Figure 3.12: Evolution du spectre dimensionnel d'uae population d’agrégats

(N=10°.m3 v =2) en fonction du contenu en glace (IWC=10-50-100-6€.000
-3

mg.m”).
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- (4) Les coefficientsr etf de la loi Masse-Diametre ont un impact importantla forme
finale du spectre dimensionnel. Pour avoir une aE&ur impact, legigure 3.13 et 3.1%4nt

été réalisées en considérant toujours une popnldgal particules par rhavec un contenu
total en glace de 100 mgiet un paramétre de forme=2 (de base dans le schéma
microphysique de RAMS). LRigure 3.13représente I'évolution du spectre dimensionnel en
fonction d’une variation dans le pré-facteur déolgpuissance de la famille des agrégats (soit

m, =a. D**), et laFigure 3.14représente aussi I'évolution du spectre dimensibmais en

fonction d’'une variation de la puissancmag:O.496D"). Ces deux parameétres ont un

comportement opposé, car plus le pré-facteur augmplus il y a de petites particules; alors
que plus la puissance est grande, plus il y a desgs particules. Dans les deux cas, plus il y

a de petites particules, plus la distribution ésdite.
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Figure 3.13: Evolution du spectre dimensionnel d’'ua population de cristaux de
glace (N=10°.m™; IWC=100 mg.m*; v = 2) en fonction du pré-facteur a de la loi
puissance des agrégats).
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Figure 3.14: Evolution du spectre dimensionnel d’'ua population de cristaux de
glace (N=10>.m®, IWC=100 mg.m*; v = 2) en fonction de la puissance3.

On peut voir grace a ces figures que les parametwesS, v et IWC sont trés importants

dans la représentation finale des PSDs ; c’estqumur’utilisateur peut liborement modifier
a, [ et v en début de simulation en utilisant par exempk résultats de mesures
microphysiquesn situ.

Il faut noter que selon le type d’hydrométéores ke considere, différentes contraintes sur
le diametre caractéristique de la distribution a@illet (PSD Particle Size Distributignsont
appliguées afin d'éviter certaines valeurs abeesar(incohérences dans le modéle). Par
exemple, dans I'atmosphére I'eau nuageuse a uesseitde chute quasiment négligeable étant
donnée la taille des gouttelettes d'eau (quelgueasings de micromeétres), donc il est
important de fixer une limite supérieure a la aassEau nuageuse ». Ainsi, le diametre
caractéristique d'une distribution de gouttelettesau nuageuse ne pourra pas dépasser le
seuil de 40um; dans le cas contraire, un réajustement du diamest effectué et la
concentration est recalculée. De méme, la prineip#férence entre la classe « Pristine » et
la classe « Neige » ne se résume qu’a une higeitaille caractéristique, une population de
pristine dans RAMS ne peut pas avoir un diametractéristique supérieur a 12@. Dans

le cas contraire, une partie de la population deldase « Pristine » passe dans la classe
« Neige » jusqu’a atteindre;>120um ; et inversement si le e la distribution de la classe

« Neige » passe sous le seuil de @a0
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3.3 COUPLAGE DES SIMULATEURS : RADAR, LIDAR ET
RADIOMETRE IR AVEC LA MICROPHYSIQUE

3.3.1Simulateur radar

Dans le chapitre 2, le radar ainsi que le calculadeéflectivité ont été présentés.
Comme il a été dit, le calcul de la réflectivit®a GHz nécessite d’appliquer la théorie de
Mie qui n’est valable que pour des spheres liquioiessolides, or dans la nature la phase
liquide peut étre considérée comme sphérique noews1® on I'a vu précédemment, pour les
cristaux de glace cette hypothése n’'est pas réalistr I'exposant de la loi masse-
diamétreG # 3 (Tableau 3.9, excepté pour les graupels, la gréle et la pligsée . Il va
donc étre nécessaire de prendre en compte cettehége de sphéricité dans le calcul des
réflectivités équivalentes.

Donovan et al. (2004ypnt réalisé une étude comparative sur des fornmegles de
cristaux entre les réflectivitées calculées avec rteéthode DDA Discrete-Dipole
Approximation) développée pdbraine et Flateau (1994¢t les réflectivités de Mie calculées
a l'aide de difféerents diametres caractéristiquaianietre effectif, diamétre équivalent en
volume, diamétre équivalent en surface projetéandire maximal, etc...). Une partie des
résultats de ce papier est représentée shiglare 3.150u I'on voit que, selon la forme du
cristal, la méthode optimale n’est pas la méme.eRample, dans le cas des plaques ou des
colonnes, c'est le diamétre équivalent en surfaogef@ qui donne le meilleur résultat, alors
gue pour des étoiles plus ou moins givrées, caghlticule sphérique de méme volume qui
se rapproche le plus du calcul réalisé avec la DDA.
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Figure 3.15: Ecart relatif entre les réflectivitéscalculées avec la méthode DDA et
celles calculées avec la théorie de Mie, pour dearficules de glace sphériques
équivalente suivant différentes hypothéses (sphéeréquivalente en volume, en
surface, ...) pour a) des colonnes, b) des plaqueg, @es étoiles d) des étoiles
givrées ; d'apresDonovan et al. (2004)

Dans notre cas, nous travaillons avec une sphérgntension moyenne équivalente a celle
du cristal et de méme masse (représenté par "Rf.sDr la Figure 3.15 qui est une
hypothése satisfaisante (offrant un bon comproufasis la plupart des cas. Par conséquent,
afin de rester homogéne en ce qui concerne lesripté® physiques des particules et
notamment la conservation de la masse, il fautidérer cette sphere non pas comme de la

glace pure, mais comme un mélange glace-air, a<elte possédant une masse volumigque
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inférieure a celle de la glace pur@ohovan et al., 2004 On calcule donc pour chaque
diamétre de chaque hydrométéore une masse voluraguuealente :
_ Masse_ aD” _6a

= =7 D?72(3.22)
Volume EnDs Vs

Par conséquent, l'indice de réfraction complexemgilange glace-air est différent de celui de

€q

la glace pure et donc une correction de la corst@igtectrique est nécessaire.

Pour cela on va modifier la constante diélectriqada glace pure en fonction de la fraction

peq

de glace F F = ) présente dans le cristalt{as et al., 1953 ; Matrosov, 1992en

introduisant une permittivité relative effectivai(thélange glace-air) qui est définie telle que:
2F K |+1
g, = 2EAKIH 4 oy
TFIK]
En remplacant cette permittivité relative effectidans la relation donnant la constante
diélectrique en fonction de la permittivité relatifEq. 2.15, on arrive a une expression

simple de la forme:
Ky |= FIK] (3.24)
Cette méthode est appliquée sur toutes les espdogdrométéores glacés, Egure 3.16

présente les sections de rétrodiffusion calculéex da théorie de Mie pour chaque type
d’hydrométéores.
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Figure 3.16: Sections de rétrodiffusion a 95 GHz dedifférents hydrométéores pris
en compte par le modéle, le graphe situé en basr@spond aux 5 formes de
pristine possible.

Sur cette figure on peut différencier deux tendarmmncernant les effets de Mie :

» Eau, gréle, graupel et pristine colonfant partie d’'une zone ou les effets de résonance
de Mie n’'apparaissent que pour des diametres déréale 600 pum.

* Les autres particules ont des effets de Mie légenerplus marqués, et surtout leur
section de rétrodiffusion est plus faible & cause effets de la masse volumique équivalente
sur les propriétés optiques (indice de réfractiomglexe). Ainsi, les variations dues a cet
effet de densité apparaissent dés quelques dizaempscrometres pour les différentes formes
des classes « Neige » et « Pristine » (hormisiséime colonne) ainsi que pour les agrégats.
Plus les particules ont une densité équivalentehgrae celle de la glace pure moins les effets

de densité sont importants.
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De méme, lors du calcul de la réflectivité équintde dans I'approximation de
Rayleigh il va falloir prendre en compte cet efféta la densité en introduisant la constante
. 2 . . 2
diélectrique effectlvéfo,i‘ telle que:
2
Kol
|K

K[
K

z,, =10° D® =10"F? D° :1018L

- -
Wiref Wiref
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3.3.1.1 Prise en compte de I'atténuation

Dans un cas réel, les particules de glace et @eauent atténuer le signal (perte d’énergie le
long du trajet), donc il est tres important d’enitecompte, si I'on désire rester proche de la
réalité et faire des comparaisons réalistes awemilesures. Le phénoméne d’atténuation du
signal (aussi appelé extinction) est en fait la m@mdes coefficients d’absorption et de
diffusion. Gosset et Sauvageot (199D¢finissent le facteur d’atténuatiorong-way
attenuation coefficieften fonction de la section d’extinction, tel que :

Aws = | To(D)N(D).AD (3.26)

0
L’atténuation est lintégration du facteur d’attéxion le long du trajet aller-retour entre le
récepteur et le volume échantillonné.
En général, la perte d’énergie du signak ti*s d’'un trajet aller-retour (multiplication pajy
a une distance R s’écrit :
dP, =-2.A.R,.dR (3.27)

En intégrant cette relation, on arrive a :

R
2| AdR

Z=12 exp° (3.28)
L'indice O correspondant au signal recu sans asttior.

Pour passer ensuite au facteur de réflectivitééerbel, on applique leelation 2.6:

R
2| AdR

10log(z) =10log(z ¥ 1Olog(exp®

R
-2J'AdR

Inlexp ° )

= Z=27 +10
% In10

R
- Z=2, —8.68.[ A dR (3.29)
0

Pour exprimer simplement le facteur d’atténuationd8.m? il suffit donc de multiplier la

Dmax

relation 3.26par le facteullﬁToo =4,34 © Agmy = 4,34.J' o,.(D)n(D).dD (3.30)
0

Finalement, le facteur de réflectivité atténué gtaxe tel que :

R Dmax
Zy, =10.L09(Z ; ) 8,68j ( j 0. (D)n(D).dDJ dF (3.31)
0 0



3.3 Couplage des simulateurs : Radar, Lidar et Radiometre IR avec la microphysique 93

Pour cela, nous devons calculer une section detim pour les hydrométéores
toujours selon la théorie de Mie. Eagure 3.17 présente les sections efficaces d’extinctions

obtenues pour les hydrométéores présentés précéstgmm
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Figure 3.17: Représentation de la section efficaaextinction pour chacune des
espéces d’hydrométéores définies dans BRAMS seloa théorie de Mie et les
hypotheses présentées.

Il faut noter dans ce cas aussi, que la physiqudies représentée, car I'eau possede une

section efficace d’extinction supérieure a touessdspeces de glace.
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3.3.1.2Vitesse Doppler

La vitesse Doppler représente la vitesse de cipparante des hydrométéores. Pour la
calculer a l'intérieur du modéle en visée verticdléaut donc considérer la vitesse de chute
(de sédimentation) ainsi que la vitesse vertical€air environnant (noté# ).

Comme il a été dit préecédemment les vitesses die cies hydrométéores dans BRAMS sont

calculées a I'aide de lois puissance de la forhes y.D°. Ces vitesses de chute sont ensuite

0.4
corrigées d'un facteuE&J (Foote and du Toit, 1969avec p,= 1.184 kg.nt, la masse

air
volumique de l'air au sol aux conditions normalestdmpérature et de pression), afin de
prendre en compte les variations de la densitéadg¢ar plus elle est densité est faible, plus

les hydrométéores chutent rapidement). On arrive ail’'expression :

0.4
V, = y.Df’(&j (3.32)

air
En prenant comme convention que la vitesse Domstepositive quand la cible s’éloigne, la
vitesse de chute des hydrométéores doit étre négati
Pour une population d’hydrométéores, le module aevitesse doppler est calculée en

pondérant la vitesse de chute par la réflectivaddctivity-weightelltelle que :

TXVt(D’Pair)-Ur (D, A,,)N(D).dD
=W-— (3.33)

Dmax

[ .(D.p.,)n(D).dD

0

Y/

dop
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3.3.2Simulateur Lidar

-2|a@,z).dz
Le coefficient de rétrodiffusion atténué:5(A,z) = 5,(4, 2).e ° est calculé grace au

code « Fast lidar forward model » développé Hagan (2006) Cette méthode prend en
compte les effets trés importants de la diffusionltiple sur le signal lidar en faisant
I'approximation des petits angles (plus connue staisnom de quasi-small angle
approximation qui considére que la population de photons repas le lidar est
principalement dominée par des photons qui onttrguciffusés de multiples fois vers l'avant
pendant leur trajet aller-retour suivant de peditgles, mais une seule fois vers l'arriére

(rétrodiffusion). La Figure 3.18 présente la fonction de phase de diffusi®d) de
différentes populations de gouttelettes d'eau ettraoque dans le cas des hydrométéores

(r,>5um), cette hypothése est valable car une tres grpadi de la diffusion se fait vers

l'avant autour de¥ = 0. Cette hypothése n'est donc valable que lorsqlem¢pueur d'onde est
inférieure a la taille des particules ciblées (mégide Mie), ce qui est le cas lorsqu’on simule
le signal lidar a4 =532nm. En considérant cette approximation, la méthod&@adeariance-
covariance des photond?\{C Photons Variance-Covariance methoesst utilisée pour
représenter, a chaque porte lidar, la populatioplitons diffusés vers l'avant (autour de
@ =0) en considérant tous les ordres de diffusion (Bmgouble, triple, ...n). Cet algorithme
possede I'énorme avantage de calculer le coeffidemétrodiffusion atténué de facon rapide
et précise logan 2008; Hogan et al., 20p8omparé a des méthodes plus complexes qui

auraient pu étre utilisées, notamment le calcut é&enéthode Monté Carlo.

10 : : , :
A=03855um,r =5um [ Figure 3.18: Fonctions de phase
10° A=0.532um, r =5um || calculées selon la théorie de Mie
— A=1.064um, r,=5um d'une population de gouttelettes
A A=0.355um, r =10um || d'eau représentée par une fonction
= - A=0532um,r =10um | gamma de paramétre de taille
B1g —-_ A=1.0684pum, r =10um | =2 pour trois rayons effectifs
g h=0855um, 1 =1SHM | (r =5-10-1%um) &  trois
2100 __ A=0.532um, r_ =15um | € ' ) o
2 A=1.064 um, r_ = 15 um longueurs d'onde typiques utilisees
§ y | par le systeme lidar
Ll (A =355- 532 1064m); extrait
- de Hogan (2008)
107

0 /4 /2 3n/4 i
Scattering angle 6 (radians)
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Le couplage du code ddogan (2006)avec la microphysique du modele est relativement
simple. Ce code nécessite en entrée les difféqmartsmetres caractéristiques du télescope
considéré (ouverture, divergence du laser, altjtudiesi que les profils verticaux du

.

coefficient d’extinction &(z) en m®), du rapport lidar kR, = en sr), le rayon de la

(2)

surface équivalente de la distributiom,,(z) en m) afin de calculer la contribution

particulaire. De plus, le signal moléculaire esicuaig selonCollis and Russel (19763n

fonction uniguement de la température et de lasppasatmosphérique telle que :

k. T(2 0,55

Avec : P(z) la pression (Pa) a l'altitude z

Brai(2) =102 P2 5,4{Mj_’ (3.34)

T(2) la température (K) a l'altitude z

kp la constante de Boltzmann (3K

L’extinction moléculairea,,,(z) est ensuite déduite de ce calcul par la relation :

Aa(2) =22 (D) (3:39)

Par la suite, le simulateur Lidar ne sera passetiktant donné que les épaisseurs
optiques associées aux MCSs sont trop grandes pgaEyorettre une bonne exploitation du

signal.
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3.3.3Simulateur Radiométre Infrarouge

Le code de transfert radiatif FASDOMASt Dicrete Ordinate MethadDubuisson et
al., 2009 utilisé dans notre étude est basé sur la résalate I'équation du transfert radiatif,
dans le cas d’'une atmosphere absorbante et diftugaqg. 2.39, a I'aide de la méthode des
ordonnées discretes (DOM) qui prend en compterasegsus d’émission, d’absorption et de
diffusion. Cette méthode décompose la fonction lasp en une série de N polynémes de
Legendre et l'intensité de la fonction source erieséde Fourier ; ainsi la résolution de
I'équation du transfert radiatif dans chaque couatmosphériquedr peut étre réalisée par
I'intermédiaire d’'un systéme de N équations difféielles indépendantesStamnes et al.,
1988. De plus, FASDOM utilise le code DISORDIScrete Ordinates Radiative Transfer
code : Stamnes et al., 1988our la prise en compte des effets de la diffusmltiple sur le
résultat final.

FASDOM a donc été couplé a la microphysique du rfeogeur simuler les températures
de brillance des nuages dans trois bandes spectetrées a 8.7, 10.6 et i (notées par
la suite BE.7um, BT10.6m €tBT12m) correspondant notamment aux canaux du radionfi&re
(Imaging Infrared Radiometgra bord du satellite CALIPSOC(oud-Aerosol Lidar and
Infrared Pathfinder Satellite Observatipnde MODIS Moderate Resolution Imaging
Spectroradiometdr embarqué sur les satellites Aqua et Terra et atliométre SEVIRI
(Spinning Enhanced Visible and Infrared Imgger bord de MSG Meteosat Second
Generation. L'utilisation des canaux centrés a 10.6 etub2 permet par comparaison des
températures de brillances (Bibs12:m) Brightness Temperature Differeroge déterminer
le diametre effectif des particuldague, 1987; Parol et al., 1991; Giraud et al., 792002
grace a la variation du coefficient d’extinctioni qaosséde un minimum vers 10p8n
prononcé pour les petites particulegafg et al., 2005; Baum et al., 200MDe plus
I'utilisation du troisieme canal centré a &ih permet de contraindre encore plus fortement
les restitutions de part sa forte sensibilité aénamene de diffusiorACkerman et al., 1990
Dubuisson et al. (2008pnt réalisé différents tests de sensibilités sgrtempératures de
brillance calculées par FASDOM en utilisant cesstbandes spectrales. Une partie de ces
résultats est illustré sur Ikigure 3.19 qui représente la variation de la différence de
température de brillance entre les canaux a 812 ¢tm (notée BT 7.12,m)) €n fonction de
la température de brillance a 12 pm (BJ,) pour un cirrus homogene de 1km d'épaisseur

selon différentes hypotheses sur le diametre dffettia forme des cristaux. Ce cirrus est
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situé entre 9 et 10 km dwaltitude (237-243 K) aweau des tropiques (profils
thermodynamiques délcClatchey et al., 19732la température du sol est fixée a 299.7 K et
I'émissivité de surface est considérée comme étgale a 1. On peut voir que sur ce genre de
représentation, les courbes obtenues sont en fdaneheslfioue, 198% qui convergent pour
deux cas:

» Le cas d'un ciel clairépaisseur optique - 0

La température de brillance tend vers la tempéatursol (ici 292 K)

* Le cas d’'un nuage opaquipaisseur optique > 20

La température de brillance correspond a la tenypéralu sommet du nuage (236 K)

On remarque que selon le diametre effectif considérdifférence de température de

brillance est tres variable avec un maximuBi D, ,,, ., >25K) correspondant aux plus

petites particules (£ =5 um). La forme a aussi une grande importance leampeut faire
varier la BTDg 7-12um) jusqu'a+5K selon que l'on considére des spheres, des agagalss
plaques par exemple. Ces différents tests ont pembel quantifier a environt25%
I'importance de la forme des cristaux considérésastestitution des diametres effectifs et des

contenus contenus intégrés.

8.7-12 um
307\ T T T T Oégﬁr? alte . ‘\ ' ) .
- Droxtal O Figure 3.19: Evolution de la
ol +Hollow différence de température de
20 +Solid brillance entre les canaux a 8.7

4 Spheroid

et 12 um en fonction de la
température de brillance a 12
Mum pour un cirrus selon
différentes formes et différents
diametres effectifs considérés
(Dubuisson et al. (2008)
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Il est donc primordial, dans le cas d’un simulatéertempérature de brillance d’avoir
un schéma microphysique a deux moments afin dereédu maximum les hypothéses faites
sur la distribution en taille. L&igure 3.20illustre I'importance de ['utilisation d’'un second
moment pour la description de la distribution eletaEn effet, pour un contenu en glace fixé
(ici 0.03 kg.n?), si I'on fait une mauvaise hypothése sur le dimeneéffectif (fixé a priori
dans un schéma a 1 moment), I'erreur sur la terhpérae brillance calculée peut étre tres
importante (de l'ordre dedOK dans I'exemple), alors que si le diamétre effeett
correctement prédit par le schéma microphysiquerrdur en terme de température de

brillance est fortement diminué&T =10K ), et ne dépend plus que de la forme du cristal.

B(K}:\ T T T 171171 T T T T 1117 T T \OIAélﬁrelat\el I\III' ]
Bullet Rosette
< Droxtal
290 =4 - HollowColumn
= Plate
280 - +SolidColumn
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= o 10 pm
e " % W 0000 - 20 um
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250 —v - \'“:\\\\ —
‘\“}\\
%
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Figure 3.20 : Test de sensibilité de la températurde brillance & 12pm calculée
par FASDOM en fonction du contenu total en glace par différentes formes et
différents diametres effectifsDubuisson et al. (2008)

Dans le modéle, FASDOM nécessite en entrée:

* les conditions initiales: température et émissiditésol (T, &,)

* les profils verticaux de température, de pressiagsi @ue de concentration en vapeur

d'eau.
* les profils verticaux des propriétés optiques mogsrde I'atmosphére (nuages):
0 Albédo de diffusion simpledy ).
o Facteur d'asymétrie (g) correspondant a I'angleemalg diffusion.

o Epaisseur optiquer().
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Ces propriétés optiques sont extraites des valandrsalculées avec la théorie de Mie par

Yang et al. (2005)our différentes formes et diamétres effectifeigtaux Figure 3.21).
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Figure 3.21: Figure représentant I'évolution des popriétés optiques des cristaux
(avec de haut en bas: albédo de diffusion simpley,, facteur d'asymétrie g et

efficacité d'extinction Q,,) selon les trois canaux IR considérés (de gauche a

droite: 8.7, 10.6 et 12 um)
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3.4 CONCLUSION

Dans ce chapitre, nous avons présenté les outifengues utilisés lors de cette étude : le
modele numérique BRAMS et les différents simulaedimstruments. La mise en place de
ces simulateurs a été réalisée selon différentpmapes. En effet, le simulateur radar a été
entierement codé en FORTRAN 90 a partir d'un simpbele de Mie ; alors que les
simulateurs lidar et radiometre ont été réalisésauplant la microphysique du modele a des
codes pré-existants : code de diffusion multiplarde calcul de la rétrodiffusion lidar et code
de transfert radiatif pour le calcul des tempéedude brillance.

Tous ces modeles, le BRAMS et les simulateurs (ralidar et radiometres IR) vont
permettre de mieux comprendre et analyser I'agpésb-échelle du MCS étudié, c’est-a-dire
sa trajectoire, sa durée de vie, la localisatiasaidlules nuageuses, la discrimination entre les
parties convectives et stratiformeshdpitre 4),.... Ensuite, les résultats microphysiques
obtenus a partir du BRAMS et des simulateurs vomtmettre d’étudier les signatures
microphysiques du systeme convectif et de I'enclameysteme, ainsi que le comportement
des différentes classes d’hydrométéores, les ases microphysiques

prépondérant...chapitre 5).
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4.1 SIMULATION DU CAS D 'ETUDE

Le MCS observé entre le 7 et le 9 septembre 200@mey (Niger), durant la SOP2A3
(voir Chapitre 1), fait I'objet de notre cas d’étude. C’est I'unsdplus intenses observés
durant la campagne AMMA et la majorité des obsémnatin situ et de télédétection a pu étre
exploitée. Il présente les caractéristiques clagsigle ce type de systéeme : cellules nuageuses
alimentées par flux de mousson, déplacement diesbwest et dissipation a l'ouest de
Niamey sur le Burkina-Faso.

La simulation de ce type de MCS par un modéle aoméshelle est un exercice
relativement délicat, car toutes les échelles agissent entre elles et doivent étre prises en
compte :

» |a grande échelle, a lintérieur de laquelle de bhmuses circulations se
développent (flux de mousson et d’Harmattan, ABdrants jets (TEJ et JOST), ...).
= la méso-échelle qui représente plus la dynamiquéV@s. Orlanski (1975)a
subdivisé la méso-échelle en plusieurs sous classes
- méso-alpha (200-2000 km) pour des systemes cofs/e¢els que les lignes de
grains, les MCS.
- méso-beta (20-200 km) pour la convection localéséaval du front de mousson
(ZCIT), les fronts de rafales, la brise de peneeyallée.
- méso-gamma (2-20 km) pour les courants de denaitéonvection locale, les
effets dus aux hétérogénéités de surface.
= |’échelle de la cellule nuageuse elle-méme, ou penit expliciter finement les

processus, en particulier la microphysiqGédpitre 5).

Afin de prendre en compte cette hiérarchie d’éelseliles simulations a grilles imbriquées ont
été effectuées. Comme nous allons utiliser un icentambre de paramétrisationShapitre

3), il est nécessaire, dans un premier temps, dsggdes tests de sensibilité (notamment les
fermetures du schéma convectif et le choix du sehénerophysique), afin de représenter au
mieux le MCS (cycle de vie, position géographigoeganisation spatiale des cellules

convectives), et ensuite de vérifier comment septaduits les différentes circulations ainsi

que les différents champs météorologiques par didations modele/mesures.
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4.1.1Protocole de simulation

4.1.1.1 Caractéristiques des difféerentes grilles

Dans le cadre de ce travail, et afin de résoudrssemble des sous classes de la méso-échelle
décrites précédemment, les simulations ont étésé&sl en utilisant deux a trois grilles

imbriquées présentant les caractéristiques suigante

Grille 1 Grille 2 Grille 3
Nombre de
points 133*109*34 207*207*34 207*207*115
ny*Ny*n,
Résolution
horizontale 25 km 5 km L km
[100-1000] m
_ _ (facteur d’étirement
Résolution [500 10_0(} n [500 10_0(} n variable, résolution
verticale (facteur d’étirement : | (facteur d’étirement ] maximale (100 m)
11) 1.1) entre 10 et 15 km
d’altitude)
Pos('etr']‘:;‘ed“ (10°N; 5°E) (11°N: 5°E) (13,5°N; 2,2°E)

Tableau 4.1: Caractéristiques des trois grilles itriquées utilisées pour les
simulations.

Cette configuration a été choisie car la Grilledunae une zone géographique importante
(3300 x 2700 krf), ce qui permet de représenter I'ensemble desrdiffes circulations a
grande échelle (flux de mousson, d’Harmattan, ... Grille 2 décrit le développement
spatial du MCS (structure, localisation des diffées cellules, étalement de I'enclume, ...)
sur une superficie de 1000 x 1000%dans la région de Niamefigure 4.1) et la Grille 3
montre les différentes parties du MCS avec une itapte résolution spatiale. lgure 4.1
présente les positions géographiques ainsi qusptagtaphie utilisée en entrée dans le modeéle

pour les trois grilles imbriquées.
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Figure 4.1 : Représentation de la topographie utiiée en entrée de BRAMS pour
les trois grilles imbriquées : Grille 1, Grille 2 & Grille 3. Le point sur la figure
représente la ville de Niamey.

4.1.1.2Etat initial de 'atmosphere

Les conditions initiales de I'atmosphere (P, T, RH.V), a l'instant §, sont données par les
réanalyses du modele du centre europ&EPMMT Centre Européen pour les Prévisions
Météorologiques & Moyen Terjngui ont été réalisées en utilisant un grand nendes
radiosondages effectués pendant la campagne AMARAIgti-Panareda et al., 2010Ces
données ont une résolution horizontale de 0.56mt reparties sur 15 niveaux de pression (de
1000>10 hPa).

L'initialisation des simulations est faite le 7 smpbre a 0000 UTC, et un for¢cage aux limites
de la Grille 1 est réalisé toutes les six heurescdes données de centre européen. Etant
donné la stratégie de simulation, la Grille 3 @¢8é wniquement lorsque le MCS est dans les
environs de Niamey, c’est pourquoi elle n’a étéadtiite qu’a partir du 8 septembre a 0000
UTC.

4.1.1.3Etat initial de la surface

Pour intialiser les conditions de surface, pluseaases de données (mesures in situ, satellite,
modeles) ont été utilisées afin de représentertdibgénité des surfaces continentales et
océaniques :

- Type de végétationbasé sur les données de 'AVHRRd{anced Very High Resolution

Radiometer avec une résolution de 1 km ; fourni par 'USGifed States Geological

Survey.
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- Humidité du sol 2 bases de données disponibles ; GR&Bb@al Precipitation Climatology

Projec) & 1° de résolution ou GPNR a 0.25° de résolutides deux bases de données
fournissent I’humidité dans huit couches de sol.

- Texture du sol issue des données de la FARb@d and Agriculture Organization of the

United Nation¥a 4 km de résolution
- Température de la melSST Sea Surface Temperatlireasée sur des mesures in situ et

satellitaires (notamment AVHRR) avec une résolutgpatiale de 1° et une résolution
temporelle de 1 semaine.

- Index de végétationdonnées NDVINormalized Difference Vegetation Injiégurnies par

MODIS (Moderate Resolution Imaging Spectroradiompeéel km de résolution.

4.1.1.4Paramétrisations

Etant donné la problématique de cette étude, lestude simuler au mieux la formation et le
cycle de vie d'un systéme convectif a méso-échélie.ce fait, certaines hypotheses faites
dans plusieurs paramétrisations disponibles damsodéele sont obsolétes et la plupart du
temps nous avons choisi les options optimaleselample, afin de simuler un MCS, la prise
en compte des interactions entre les hydromét&bies processus radiatifs est indispensable,
donc les hypotheses faites dans les paramétrisatieiarher et Pielke (1977)u encore de
Chen et Cotton (1983yui considérent dans le premier cas une atmosgladienuage et dans
I'autre que tous les hydrométéores sont en phgselé, ne sont pas adaptées.

Les différentes paramétrisations utilisées powiraulation du cas d’étude sont présentées ci-
dessous :

- Le schéma radiatif utilisé est celui délarrington (1997) Il s’agit d’'un schéma a 2 flux qui
prend en compte les interactions du rayonnemeitireokt terrestre avec I'ensemble des
hydrométéores (vapeur d’eau comprise).

- La convection profondepour les échelles horizontales supérieures a Skrparamétrisée
avec le schéma dérell (1993) Celui-ci fait I'hnypothese d’une convection a deflixx de
masse : ascendant et descendant ne pouvant intavagi I'environnement (par entrainement
ou détrainement) qu’a la base et au sommet derleuvement de circulation. Les niveaux de
déclenchement de ces deux circulations étant diétésna partir des minima et maxima de

I'énergie statique humide de I'atmosphefég(re 4.2).
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Figure 4.2: Représentation de la circulation des dix de masse ascendant et
descendant dans le schéma de convection profonde@eell (1993). Les niveaux de
déclenchement (originating levels) des flux de massscendant et descendant sont
donnés par les niveaux correspondant respectivemeat!’énergie statique humide
maximale et minimale.

Ce schéma convectif offre la possibilité d’utiligifféerentes fermetures : GRGRell, 1993
GRell et al., 199%; AS (Arakawa et Schubert, 19¥4LO (Low level Omega Franck et
Cohen, 198y, MC (Moisture ConvergenceKuo, 1973 ; SC Kain et Fritsch, 199D; EN
(Ensemble Grell et Devenyi, 2002 qui sont choisis a priori, en fonction de leapacité a

reproduire au mieux la convection a simuler.

- Pour laconvection restreinte le schéma utilisé est celui @rell et al. (1994)qui
considere dans ce cas un seul flux montant poumteragir fortement avec I'environnement
le long de la colonne convective.

Remarque Pour les échelles inférieures au kilometre, laveation est calculée de facon
explicite (modéle de nuage).

- Laturbulence est paramétrisée selon le schéma de Mellor-Yar(iedg Turbulent
Kinetic Energy, Mellor and Yamada, 1982

- La paramétrisation de kurface considére trois grands types de sol : sol nu ésabl
terre, argile...), sol possédant un couvert végdtakf, herbe, toundra...) et I'eau (océan,
lac). Pour chaque type de sol considéré, le modékF-3 (Land Ecosystem-Atmosphere
Feedback-3 Walco et Tremback, 20D%alcule le bilan d’énergie a la surface. Pourcel

LEAF-3 décompose le sol en plusieurs couches (éheel12) jusqu’a une profondeur fixée
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par l'utilisateur (typiguement environ 1 metre)j9pil combine les différentes caractéristiques
physigques de ces couches (température, coeffidemntugosité, humidité) pour calculer les
échanges de chaleur, de vapeur d’'eau et de qualditthouvement entre la surface et
I'atmosphere.

- La paramétrisatiomicrophysique utilisée est le schéma a 2 moments décrit dans
Walko et al. (1995) et Meyers et al. (1997 approche consiste a pronostiquer 2 moments de
la distribution en taille des particules, c’estiteda la fois le rapport de mélange et la
concentration en nombre des particules de glackeat liquide. Ce type de schéma permet
donc d’avoir plusieurs degrés de liberté pour llewdade la distribution dimensionnelle des
particules. Lang et al. (2007)ont montré l'importance de [I'utilisation d'un sché
microphysique a 2-moments notamment dans le caggnaulations de systemes convectifs.
Une explication plus détaillée du fonctionnementcdeschéma microphysique est réalisée

dans le paragraphe suivant.

4.1.2Test sur la fermeture du schéma convectif

Le schéma de paramétrisation de la convectioGradl (1993)utilisé dans BRAMS possede
plusieurs fermetures possiblgm(agraphe 3.1.9 qu’il a été nécessaire de tester. Dans le cas
d'un MCS, qui posséde une dynamique complexe, fwmsilsidité de la simulation aux
différentes fermetures du schéma convectif est rapte. Pour évaluer les différentes
simulations, les champs de température de brillaatailées et mesurées dans le canal a 12
um a 0800 UTC sont confrontésigure 4.3).
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Figure 4.3 : Comparaison des champs de températuree brillance observés
(SEVIRI) et simulés (BRAMS) a 0800 UTC pour les dftrentes fermetures du
schéma de convection dé&rell (1993): GR (GRell et al., 1994 LO (Low level
Omega ; Franck et Cohen, 1987 AS (Arakawa et Schubert, 1974 SC Kain et
Fritsch, 1990, MC (Moisture Convergence ;Kuo, 1974 , EN (Ensemble ;Grell et
Devenyi, 2002 Le point noir représente la ville de Niamey.
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Tout d’abord, on peut remarquer que quelque sddrtaeture utilisée, une couverture
nuageuse trop importante est simulée a I'Est denByaavec des températures de brillance
inférieures 230 K. Sur les observations, on voill gua bien quelgques zones nuageuses mais
ne présentant pas une couverture aussi import@et@lus, ces régions correspondent a des
températures de brillance plus fortes que sur ilmsilations (de I'ordre de 240 K). Cette
surestimation dans le modéle de la couverture nusegest sirement reliée a de fortes valeurs
de I'humidité des sols dans cette région. Eigure 4.4 représente les données GPNR
d’humidité du sol utilisées en entrée du modéleséba sur les mesures TRMM) que I'on
compare aux résultats du projet ALMIRMMA Land surface Model Intercomparison
Project; Boone et al., 2009qui utilisent plusieurs modeles de surface basédes mesures

réalisées durant AMMA.

b) Humidite du Sol — ALMIP
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Latitude
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Figure 4.4 : Données d’humidité du sol en thd’eau par m* de sol utilisées pour
initialiser le modele. a) représente les données @GR issues des mesures réalisées
par le satellite TRMM et b) représente les sorties2alisées dans le cadre du projet
ALMIP ( Boone et al., 2009

On peut voir que dans les deux cas une grandeepdeticette région posséde des valeurs
d’humidité trés importantes comprises entre 0.8.8tnT d’eau par m de sol. De plus, les
données issues d’ALMIP semblent moins réalistes aplies fournies par TRMM car elles
sont globalement plus élevées, ce qui correspates&ols gorgés d’eau. Les données GPNR
semblent donc satisfaisantes pour réaliser l'iigadion de I'humidité des sols. Le schéma
convectif ainsi que les différentes fermetures dmeg sensibles a cette humidité des sols et
étant donné la présence de fortes valeurs (> 013 Ha I'est de Niamey, le modéle crée des
nuages non observeés. De plus, on observe qu’@éndaficertaines de ces régions possedent

d’'importantes valeurs d’humidité relative, ce gignt amplifier le phénomeéne.
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Concernant le MCS simulé, on peut voir que lesédiices sont importantes entre les
fermetures, par exemple les fermetures LO et Semetsentent pas du tout le MCS a 0800
UTC : les fermetures GR et MC le représentent raaex des températures de brillances plus
importantes (~220 K) que dans les observationsq¥J)1 ce qui traduit une sous estimation
de la partie convective ; et finalement, les feumet AS et EN représentent le MCS avec des
valeurs de température de brillance cohérenteslagambservations mais retardé d’environ 2
heures par rapport a son passage sur Niamey. B¢ lplucouverture nuageuse du MCS
obtenue avec la fermeture AS est moins réalistelguermeture EN a 0800 UTC. Cette
différence tend a s’effacer vers 1000 UTC lorsqudICS simulé avec la fermeture AS est
dans sa phase de maturité (retard de la conveci@ey résultats montrent que seules les
fermetures AS et EN permettent de représenter |8 i€facon réaliste, c’est-a-dire avec une
couverture nuageuse proche de celle observée euaeepartie convective intense (B <

200 K) ; bien que possédant un retard de deux BeBeg contre, du point de vue cycle de vie
du MCS, seule la fermeture EN donne satisfactiantélonné qu’il existe un important retard
de la convection sur la fermeture AS (a 0800 UBOVICS est censé étre déja dans sa phase
mature). Aux vues de ces conclusions, la fermdelNgdENsembleGrell et Devenyi, 2002a

été retenue car elle semble étre la plus adapsienulation du cas d’étude du 8 septembre
2006.
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4.1.3Test avec la microphysique a 1 moment

Afin de vérifier I'importance de I'utilisation duckéma microphysique a 2 moments dans la
simulation, un test de sensibilité a été effectnéuslisant le schéma microphysique a 1
moment Figure 4.5. Pour cela, le diametre moyen des différentessela d’hydrométéores a
été fixé a priori a des valeurs caractéristiquBssige= 20Qum, Dagréga= 40Qum, DgraupeF
600um, Dgreie= 1mm et By,ie=1 mm. En ce qui concerne les classes Pristinaetnibageuse,
le schéma microphysique est fait tel les PSDs de dmux classes sont obligatoirement
calculées a l'aide de I'approche a 2-moments. Sufigure 4.5 on peut voir qu’avec le
schéma microphysique a 1 moment, il est imposdielesimuler le systtme MCS (il est
inexistant au voisinage de Niamey). On peut voiil glagit Ia de la moins bonne simulation
parmi toutes celles qui ont été réalisées. Ce tatstbnfirme bien I'importance d’utiliser un
schéma microphysique a deux moments pour la simonlaes systemes convectifsafg et
al., 2007 ; Morrisson et al., 2009
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Figure 4.5 : Résultat du contenu intégré en eau 800 UTC sur la Grille 1 pour la

simulation de référence a 2 moments (& gauche) ebyr la simulation avec le
schéma microphysique a 1 moment. Le point noir reg@sente la ville de Niamey.



4.2 Validation de la simulation 114

4.2 VALIDATION DE LA SIMULATION

4.2.1Validation de la dynamique a grande échelle

La dynamique a grande échelle de la mousson afdaamporte plusieurs composantes qui
rendent la simulation des systémes convectifs cexepkt tres sensible aux positions et a
I'intensité de ces différents fluypéragraphe 1.9. Afin de vérifier la position et l'intensité
des flux durant la simulation, les profils vertigades composantes u et v du vent horizontal
ont été moyennés sur toute la journée du 8 septeddis la zone située entre 9°0 et 9°E
(Figure 4.6).
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Figure 4.6 : Moyenne zonale (entre -9°E et 9°E) dthamp de vent horizontal de la
Grille 1 durant toute la journée du 8 septembre 206. a) représente la composante
zonale selon I'axe des x (notée Ux) et b) représenta composante méridionale
selon I'axe des y (notée Vy) avec les contours deumidité relative (intervalle de
10%).

Un important flux de mousson de sud-ouest (advéet&inchaud et humide de I'océan vers
le continent) est simulé dans les basses couch2ki®) ou I'on remarque de fortes valeurs
positives des composantes Ux et Vy (> 6 hjesqu’a environ 12°N de latitude associées a
une forte humidité relative (RH~80 %). Le flux d’tfaattan est un flux de Nord-Est simulé
au nord de la latitude 12°N et situé plus haut\dren 3 km d’altitude. Ce flux advecte les
masses d'air chaudes et seches provenant du S@&ttdra 40%) a une vitesse d’environ 6
m.s’. On peut aussi constater que les principaux veomsux (composante Ux) sont bien
représentés. L’AEJ est un jet de la moyenne trdpergpsimulé entre 3 et 6 km d’altitude a
une latitude d’environ 15°N. L'intensité de ce d@st Africain est d’environ 12 mi’sdans la
simulation, ce qui est en accord avec les obsemnvatiDe méme, le Jet d’Est Tropical (TEJ),
qui est un jet de haute altitude, est bien reptésdans la simulation entre 11 et 13 km
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d’altitude avec une vitesse zonale maximale d’emvit5 m.g aux alentours de 2°N. Le TEJ
simulé possede une importante composante Nord dwW&d0°N (flux de Nord-Ouest). Plus
au Nord, le TEJ est situé plus haut en altitudéeett et 20°N, avec une faible composante
Sud. En conclusion, les composantes dynamiquearalgréchelle (échelle synoptique) de la
mousson africaine sont bien représentgemagraphe 1.1.2 dans la simulation du cas
d’étude du 8 septembre 2006.

4.2.2Validation des conditions locales

Cette partie concerne I'étude de la dynamique latthermodynamique locale au dessus du
site de Niamey et plus particulierement a la comigan des radiosondages réalisés toutes les
six heures au dessus du site par l'intermédiaireatgles de type Vaissala RS92.Higure

4.7 représente les comparaisons réalisées le 8 segent®00 UTC entre les observations et
la simulation pour les composantes horizontalesvent (Ux et Vy ;Figure 4.7-a, b,
’humidité relative Figure 4.7-9 et la températureF{gure 4.7-d). En ce qui concerne la
dynamique (Ux et Vy), on remarque un bon accordreembservation et simulation
notamment concernant les variations avec l'altitudes profils de température ont des
variations similaires, par contre 'humidité relaine présente pas un bon accord avec les
observations. Aprés une analyse détaillée de gepa@isons, on constate un décalage de 1 a
2 km sur la totalité du profil de la composante idiénale Vy, ce qui implique que le flux de
mousson simulé n’est pas encore bien installé & QOKC. De plus, les valeurs de I'humidité
relative dans les basses couches renforcent céatooar elles n'excedent pas 50% contre
75% dans les observations. Les résultats obtenusoste la journée étant beaucoup plus
satisfaisant (cf. paragraphe précédent), on peldiggéque ce retard dans I'établissement du
flux de mousson est la raison des 2 heures de dbtsErvés dans la simulation. De méme,
I'excés de nuage dans la simulation est di a la fioate humidité relative dans la couche

située entre 8 et 14 km d’altitude en début denéer
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Figure 4.7 : Comparaison des profils verticaux desomposantes Ux et Vy du vent
horizontal (a et b), de I'humidité relative (c) etde la température (d) mesurés par
le radiosondage de Niamey (en Bleu) a 0000 UTC avés profils simulés (en
Rouge).

Ces comparaisons ne sont bien sir pas optimales ¢hie certaines caractéristiques soient
bien reproduites), mais néanmoins elles permettemhieux comprendre les raisons du délai
du MCS (retard dans I'établissement du flux de mson} ainsi que de la trop importante

couverture nuageuse (fortes valeurs de RH).

4.2.3Tests statistiques sur la dynamique

Etant donné la forte influence de la dynamique darsmulation du MCS, le comportement

des processus dynamiques et notamment celui déckse verticale a été abordé facon plus
statistique. Dans ce cadre, différentes coupegztmtales du champ de vitesse verticale a
différents moments du cycle de vie du MCS (iniaatimaturité, décroissance), et a plusieurs
altitudes ont été analysés statistiquement-igare 4.8 présente les transformées de Fourier

ainsi que les densités de probabili@DE Probability Density Functionde la vitesse
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verticale sur la Grille 3 a 5000 m d’altitude palifférentes heures : 0700 UTC, 0900 UTC et
1100 UTC, c’est-a-dire pour les phases de maty@®0 et 0900 UTC) et de dissipation
(1100 UTC) du MCS. On peut voir sur cette figureeda dynamique du modele a méso-
échelle est bien représentée, car on observe aedie cqque soit le moment, la pente des
transformées de Fourier, pour des échelles conspeistee 10 et 100 km (fréquences absolues
de 0.1 a 0.01 Hz), est toujours proche de la pspeetrale en -5/3 (en tirets surHayure

4.8); la valeur de cette pente représente I'évoluspactrale classique de la turbulence 3D
pleinement développé&dlimogorov, 194)L On peut aussi constater sur cette figure que les
plus petites échelles, de l'ordre de quelques pjxsbnt filtrées par le modele afin de
stabiliser numériquement le schéma dynamique.ull f@ter que 'augmentation de la pente
spectrale pour les trés petites échelles est dmengthode utilisée pour construire ces figures
(vol aléatoire avec rebonds). Par ailleurs, posirgieandes échelles, supérieures a 100 km, on
remargue que la densité d’énergie posséde une peatment nulle, ce qui dénote une
absence de structure de la « macro » turbulenes &chelles. Parallelement a ces résultats,
les PDFs montrent qu'’il existe une importante disslyie (coefficient d’asymétrie positif)
dans la répartition des vitesses verticales audeud m.& durant la phase active du MCS. En
effet, plus le MCS est actif, plus la probabilitéwbir certains événements localisés avec des
vitesses verticales positives (w > 5 1).gst élevée, ce qui est le cas pendant la comvecti
nuageuse, dus aux effets diabatiques. Pendant daeptle dissipation, la PDF devient
symétrique par rapport & 0 M.t les vitesses verticales observées sont bien fpibles

(entre -1 et +1 my.
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Figure 4.8 : Représentation des transformées de Foer (haut) et des densités de
probabilité (PDF) de la vitesse verticale a 5000 mi'altitude sur la Grille2 & 0700,
0900 et 1100 UTC (de gauche a droite respectivemgnt’est-a-dire pendant les
phases de maturité (0700 et 0900 UTC) et de décmasmce (1100 UTC). Les
transformées de Fourier ont été construites a l'aid de vols aléatoires avec
rebonds ; la droite en tiret sur les figures du hatureprésente la pente en -5/3 de la
décroissance classique de I'énergie turbulente.

De plus, si I'on regarde I'évolution des spectresfenction du temps, on remarque une
diminution de la densité d’énergie spectrale elesghases de maturité et de décroissance du
MCS due a la dissipation progressive de la partiavective. Pour caractériser plus
précisément cette diminution de la densité démergpectrale, on a analysé I'évolution
temporelle des trois premiers moments de la vitesdecale, c’est-a-dire la moyenne, I'écart
type (racine carrée de la variance) et la dissym@&igure 4.9). Il faut noter que la variance
de la vitesse verticale est proportionnelle a If§iee cinétique totale ; c’est-a-dire que
l'intégrale de la densité spectrale d’énergie ept@sentée par la variance du signal (égalité
de Parseval). Sur Ikigure 4.9, la racine carré de la variance (nowtandard deviation
décroit linéairement entre 0500 et 1100 UTDrhte-Bellot et Corrsin, 19F1alors que la
moyenne et la dissymétrie ont un comportementdiféérents ; ils chutent brutalement entre
0500 UTC et 0630 UTC, puis restent relativementstamts jusqu’a 0900 UTC avant de re-
diminuer brutalement jusqu’a 1100 UTC. Ceci peutstpréter ainsi, entre 0500 UTC et
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1100 UTC, I'énergie totale du systeme ne cesseédmiire (standard deviation), par contre
bien que la convection la plus intense se soittéeréchute brutale de la moyenne et de la
dissymétrie entre 0500 UTC et 0630 UTC), certaipadies actives sont encore présentes
entre 0630 UTC et 0900 UTC (palier de la moyennalestla dissymétrie). Ces parties
convectives associées a la dynamique de la pdrtgfearme du systéme entretiennent un
certain apport d’énergie qui retarde la dissipataiale du systéme représentée classiqguement

par une exponentielle décroissar@®inte-Bellot et Corrsin, 1971
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Figure 4.9: Evolution temporelle des trois premies moments de la vitesse
verticale : moyenne (mean), écart type (standard d@ation) et dissymétrie
(skewness).

Ces mémes conclusions peuvent étre obtenues a gesti coupes horizontales a plus haute
altitude. Ainsi, le modéle dynamique de RAMS/BRAMSmMble simuler donc de fagon

réaliste I'évolution du systeme convectif (phasastehtion, maturité et décroissance).
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4.2.4Comparaison des champs de température de brillance

Pour comparer plus précisément le cycle de vie @SMbservé a celui simulé, les champs
de températures de brillances SEVIRI sur la zomeespondante a la Grille 2 du modele ont
été extraits et comparés a ceux simulés. Un exedwleomparaisons des deux champs de
BT12.m €St présenté sur Fgure 4.10a 0600, 0800, 1000 et 1200 UTC.
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Figure 4.10: Comparaison des champs de températwsede brillance simulées
(haut) et observées (bas). Le point noir représenta ville de Niamey.

Ces comparaisons permettent de voir que le MCSI&igsi relativement bien positionné pres
de Niamey, avec une étendue spatiale comparableobservations. Cependant, comme
signalé plus haup@ragraphe 4.1.2, a I'est et au sud du domaine, le couvert nuageuxlé
non retrouvé par I'observation est di a une masevagialisation de I'humidité du sol.
D’autre part, on remarque que les valeurs des teanhpés de brillance simulées sont plus
faibles que pour les observations lorsque le MQSlass sa phase de maturité, ce qui peut
étre interprété comme une convection moins intelases le modéle. Lorsque le MCS passe
dans sa phase de dissipation, la magnitude des.B3imulées est plus en accord avec les
observations, ce qui est synonyme d’'une bonne septation de la partie stratiforme du
MCS.
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Afin de comparer statistiquement ces données, Iehitions temporelles des PDFs (TPDF
Time-dependent PDFs) calculées sur la Grille 2 poésentées sur Rigure 4.11 On peut
souligner sur cette figure qu’il existe une sigmatires marquée du passage du MCS dans les
observations Kigure 4.11-9. En effet, le champ de température de brillanantne une
variation trés ordonnée en fonction du temps avemade quasiment linéaire qui s'organise
a partir d’environ 0500 UTC lorsque le MCS est a stade de maturité, c’est-a-dire lorsqu'il
possede les températures de brillance les plue$ajbnviron 200 K). Ensuite vient la phase
de dissipation caractérisée par la diminution cmrtstdu mode principal des PDFs a un taux
d’environ 7 K.K" jusqu'a 1800 UTC. De plus, lorsque la partie cative du MCS cesse
d’étre active vers 1200 UTC, le mode des TPDFseata\plus large ce qui correspond a une
plus grande variabilité du champ de B} dans la partie stratiforme du MCS.

La Figure 4.11-bmontre les résultats obtenus avec le simulatedem@érature de brillance
sur la Grille 2. On remarque tout d’abord que desgas aussi une signature particuliere du
MCS est retrouvée ; en effet, a partir de 0600 USel) le MCS correspondant au cas d’étude
est présent sur la Grille 2 et les TPDFs du champTam Simulé s’organisent autour d’un
mode principal. Avant 0600 UTC, on observe une aigire intéressante qui correspond a un
systeme précédant le MCS de référence. De mémeytit gde 1300 UTC, limportante
couverture nuageuse simulée a l'arriere du MCStwepolluer » les PDFs en introduisant
une large gamme de températures de brillance pessibe qui correspond a un mode
beaucoup plus large. Par ailleurs, on peut noter lgudécroissance du mode principal
commence aux alentours de 0800 UTC avec un ta@xdéwent plus faible que celui observé
(~5 K.h%). De plus, grace a ces comparaisons de valeurséssiobservées, on remarque que
le MCS simulé posséde en général des températ@rdsrithnce plus faibles que celui
observé. Par exemple, le minimum de; B4 est de 190 K a 0600 UTC dans les observations

alors qu’elle n'est que de 198 K dans le modéle.
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Figure 4.11 : Représentation de la variation tempalle de la densité de probabilité
(TPDF) du champ de température de brillance a 3j#m sur la zone correspondant a
la Grille 2 pour : a) les observations SEVIRI et b)es résultats de la simulation.

Dans le but de comparer plus en détail les diff@esignatures du MCS et notamment celles
de la partie stratiforme, il est important de pduveepérer les différents régimes
(convectif/stratiforme/cirriforme) du MCS observé.
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4.3 METHODE DE CLASSIFICATION DES DIFFERENTS REGIMES
DU MCS

La classification des nuages est un challenge itapbren météorologie en raison des
différences significatives en termes de propriéigsamiques, radiatives et microphysiques,
selon le type de nuage considéré. Ainsi, afin dés€r des comparaisons cohérentes entre les
observations réelles et simulées, il est nécesdaidassifier les différentes parties du MCS,
et notamment d’isoler les régimes convectifs eatiftrmes tres différents en terme de
processus nuageux. De nombreuses d'études omdiaéisgies sur la classification automatique
des parties convectives et stratiformes en utilies taux de pluie au sol, les radars au sol
(Williams et al., 1995; Steiner et al., 1995; Bigsfaff et Listemaa, 2000ou encore en
utilisant les radiomeétres spatiaux dans différedtemyueurs d’onde : visible, infrarouge,
micro-ondesAdler et Negri, 1987; Inoue, 1987 ; Anagnostouletl®97; Hong et al., 1999
Afin d’identifier les différents régimes du MCS,ugleurs instruments ont été utilisés afin
d’optimiser la discrimination : le radar Doppler bande C du MIT et les températures de
brillances SEVIRI.

4.3.1Classification avec le radar Doppler en bande C

4.3.1.1 Observations du cas d’étude

Le radar Doppler en bande C du MIT permet d’étutkeMCS dans un rayon de 150 km
autour de Niamey avec une résolution temporell&0dminutes et une résolution spatiale de 1
km. Les PPIs Flan Position Indicator réalisés a une élévation de 0.3%igure 4.12
permettent de caractériser précisément la parti®l@8 échantillonnée (la surface du MCS
est souvent plus grande que celle couverte paadary et notamment les précipitations en
identifiant leur type (convective/stratiforme) eh ejuantifiant leur intensité (taux de
précipitation) ou encore le diamétre moyen destgeute pluie. Par exemple, lors de lI'entrée
du MCS dans le rayon de surveillance du radar i(igr ple 0300 UTC), I'évolution de la ligne
de grains est caractérisée par une bande quasooetinue de fortes valeurs de réflectivités
supérieures a 40 dBZ (en jaune orangé siiidare 4.12),qui se déplace rapidement (~10
m.s?) d’Est en Ouest. A l'arriere de la ligne de graifs zone correspondante aux
précipitations de type stratiforme est caractérigg@eune vaste étendue de réflectivités dont
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les valeurs, comprises entre 0 et 30 dBZ, dimin@emtesure que I'on s’éloigne de la partie

convective.

04:01:
8 SEP 200

Figure 4.12 : PPIs obtenus a 0,5° d’élévation paelradar Doppler en bande C du
MIT lors de l'arrivée du MCS dans les environs de Mamey a 0300, 0400 et 0500
UTC.

C’est a partir de ce type de données legerementfigesl sous forme de CAPPC@nstant
Altitude Plan Position IndicatQr c'est-a-dire représentant une coupe horizodtalehamp de
réflectivité, que I'on va identifier les différentégimes du MCS a l'aide de la méthode de
Steiner et al., 1995
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4.3.1.2 Application de la méthode 8Seeiner

Dans cette étude, la méthodeSteiner et al. (1995)tilisée par la suite, est une méthode de
classification des régimes convectifs et stratifesmqui a été développée et testée dans des
conditions de mousson a Darwin, en Australie.dlj#’ d’'une méthode a seuil, qui s’applique
sur les CAPPI a 3km d’altitude obtenus a partir mesures radar en bande C (du type radar
Doppler du MIT). Cette méthode utilise deux crigephysiques pour déterminer si un point,
situé dans le rayon de balayage du radar, peutléfid comme un centre convectif :

= Critere sur I'intensité : tout point dont le factede réflectivité est supérieur ou égal a
40 dBZ est automatiquement classé comme centreectifjwcar les précipitations avec une
telle intensité ne peuvent pratiquement jamais@assées comme « stratiforme ».

= Critére sur le gradient de réflectivité : Si laféliEnce entre la réflectivité du point
considére et la réflectivité « de fond » (repréagentintensité moyenne des réflectivités dans
un rayon de 11 km) est supérieure ou €gale au déailt sur laFigure 4.13-3 alors le point
est considéré comme un centre convectif.
Dans un second temps, on attribue a chaque cemreectif un rayon d’influence plus ou
moins grand (de 1 a 5 km), dépendant de la réfigetic de fond » Kigure 4.13-b) a
I'intérieur duguel tous les points sont consid@@snme faisant partie du régime convectif.
Les points ne répondant pas aux deux criteres msei-dessus, et qui ont un facteur de
réflectivité supérieur a 0 dBZ, sont alors clagiaiss le régime stratiforme

a)_ o b)
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Figure 4.13 : a) Représentation du seuil utilisé po classer les centres convectifs
(gradient de réflectivité). Plus la réflectivité «de fond » (Mean Background
Reflectivity) est grande, moins le critére sur le gradient esontraignant.

b) Evolution du rayon d'influence attribué pour chaque centre
convectif en fonction de la réflectivité « de foneé. Plus cette derniére est
importante, plus le rayon convectif d’influence esgrand.



4.3 Méthode de classification des différents régimes du MCS 126

Cette méthode a été utilisée sur I'ensemble desRTAR km d’altitude lors du passage du
MCS dans le rayon de balayage du radar, c’esteaettitre 0200 et 1300 UTC. Les résultats
obtenus a 0400, 0600, 0800 et 1000 UTC sont présent la&igure 4.14
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Figure 4.14 : a) CAPPI a 3km d’altitude obtenus parde radar Doppler en bande C
du MIT. b) Résultats de la séparation des régimes oavectifs (rouge) et
stratiformes (vert) selonSteiner et al. (1995)

Afin de valider les résultats de cette méthodejadlétion temporelle de la classification de
Steiner au dessus de la région de Niamey est tetc@mnfrontée aux mesures réalisées par le
radar a 95 GHz de la station radar ARQure 4.15.
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Figure 4.15: Evolution temporelle de la classifidion de Steiner et al. (1995)
réalisée avec les données du radar en bande C du Mlau dessus de la région de
Niamey (trait rouge). L'image en superposition repésente les mesures de
réflectivités entre 0 et 16 km, faites par le radatARM a la verticale de Niamey
durant la journée du 8 septembre 2006 (référencettaporelle).

Cette comparaison montre que toute la partie du Miifee apres 1100 UTC n’est pas du
tout classifiee par cette méthode. En effet, conoinservé par le radar ARM, aprés 1100
UTC, les précipitations stratiformes ont tendancgé&aporer trés rapidement durant leur
chute (décroissance des réflectivités jusqu’au;sid) ce fait, leur diametre devient plus faible
et elles passent sous le seuil de détection dur rawlabande C. Par contre, comme vu
précédemment, la partie convective est trés bieimidéavec une premiere ligne de

convection qui passe entre 0530 et 0630 UTC, messeconde entre 0730 et 1030 UTC.

La classification de Steiner est donc une méthoée facile & employer qui permet une
détection précise des centres convectifs. Pareoptur ce qui est des précipitations de type
stratiforme, cette meéthode avoue ces limites l@stévaporation des gouttes est trop

importante.

4.3.2Classification avec les températures de brillare¥IRI

Puisque le radiometre SEVIRI était a dispositiGgvdlution des températures de brillance au
dessus de la région couverte par le radar et pugcplierement au dessus de la ville de
Niamey, a été étudiée dans le but d’isoler lesadiges des parties convectives et stratiformes
déterminées par la méthode de Steiner. Pour cedaieimpératures de brillance dans les

canaux a 8.7 et 12m dans un carré de 18x18 km, centré sur Niamey,esdraites et mis en
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parallele avec la classification faite a l'aide démnnées radar. Cette approche passive,
appliguée a la classification des nuages, a notarn utilisée patnoue (1987)dans
I'infrarouge, avec le radiometre AVHRR a bord ditetide NOAA-7 (National Oceanic and
Atmospheric Administratieid) afin de détecter les cumulus, stratocumulusywanimbus et

les cirrus au-dessus de l'océan dans les zonegdtep. L'évolution de la différence de
température de brillance BYd}.1am) en fonction de la température de brillance apf®
(BT12um) €st présentée sur Figure 4.16-a.Afin de suivre I'évolution temporelle de ces
températures de brillances par rapport au systémage des réflectivités mesurées par le
radar ARM a la verticale de Niamey est aussi reprée Figure 4.16-H. Tout d’abord,
différentes arches (décrites danpégagraphe 3.3.3 sont tres clairement identifiables grace
a ce type de représentation :

- (1) le MCS possede la signature la plus margesétee les labels O et 3, avec des variations
importantes que ce soit en terme de T (195-290 K) ou en terme de BfR.1am) (0-13

K).

- (2) La seconde arche quant a elle représenteiagend’altitude moyenne (cloud n°1, label 4
sur laFigure 4.16-a) situé entre 6 et 8 km d‘altitude, passant aurtales de Niamey entre
1800 et 2000 UTCHigure 4.16-b. De plus, on peut voir qu’en fin de journée, @tand
nuage (tres fin) situé a 6 km d’altitude posséde signature particuliére, car une grande
quantité des BTR7.1am) qui lui sont associées sont negatives ; ce qui paxpliquer
notamment par la présence d’eau surfon@aei et al., 2000

En se focalisant sur I'évolution du MCS, on remamégalement plusieurs tendances
intéressantes relatives a I'évolution de I'archersLde l'arrivée du MCS au niveau de la
région de Niamey (entre les labels 0 et 1), les Himinuent due a l'augmentation
progressive de I'épaisseur optique et que les Bufmeentent fortement dans un premier
temps (BTD>10 K), puis diminuent ensuite jusqu’&ien 2 K. C’est la signature du nuage
de type cirriforme, précédant la partie précipiatitt MCS forward anvi), que I'on observe
parfaitement avec le radar en bande W. Ce typaidgenest donc caractérisé a son bord avant
par de tres petites particules qui laissent rapetgrplace a des hydrométéores plus grands,
qui sont « éjectés » a I'avant du MCS par la paxtievective. La partie précipitante du MCS
(entre les labels 2 et 3) est caractérisée paBd@ealant de 195 K a environ 240 K et par des
valeurs de BTD relativement peu variables autouz #e

Cette partie du MCS a pu étre classifiée par ladhods de Steiner, ainsi les différents régimes
convectifs (en rouge) et stratiformes (en vert)yeeu étre repérés précisément. On peut donc

vérifier que les valeurs minimales de BT et BTDrespondent a la partie convective du
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systéme, qui posseéde une épaisseur optigue impmrtad qui est formée de gros

hydrométéores (pluie, graupel, gréle, agrégatg)viLa partie stratiforme posséde des BTDs
similaires a la partie convective (~2 K), c’estieedjue la taille des hydrométéores est, dans
ce cas aussi, importante (neige, agrégats plusamsngivrés, graupel) mais, par contre, les
BTs sont plus faibles (220-240 K), dues a une épaisoptique moins importante dans cette
région. La derniere partie de I'arche (entre lé®ls 2 et 3) correspond a la partie cirriforme
située a l'arriere du MCS ; elle est caractérisae yne diminution des BT, mais par une

augmentation des BTD due a la présence de criskagface non précipitants.
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Figure 4.16 : a) Evolution des températures de btdnce SEVIRI au dessus de la
région de Niamey présentée sous la forme BTd3.13m=f(BT12um). Les couleurs
représentent les différentes parties identifiables grace a la classification de
Steiner (régimes convectifs et stratiformes), aingju’a I'aide des mesures réalisées
par le radar ARM pointant a la verticale de Niamey(représenté en b)). De plus les
labels bleus disposés sur I'image radar permettertte suivre I'évolution temporelle
des arches.
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A partir de ces observations et de la classificatite Steiner, il est donc possible de
caractériser 3 régimes du MCS : convectif, stratif® et cirriforme Figure 4.17-9 a l'aide

d’un seuil sur la température de brillance a 12roms (BTo,m =220 K) et d’un seuil sur les
différences de température de brillance (BFQam) = 2.5 K). Pour éviter tout probleme de
classification, nous avons choisi de considéreleseent des nuages avec une température de
brillance BTio,m <280 K (zone grisée sur Eigure 4.17-9. Il existe certains points isolés qui
ne sont pas correctement identifiés par cette rdéthmais en moyenne (trait noir), ces seuils
donnent satisfaction. Comme précédemment, le edsdé I'évolution temporelle de cette

classification nuageuse (BT/BTD) au dessus de Nyagseprésenté sur Fgure 4.17-h
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Figure 4.17 : a) Représentation des seuils utilisg®ur la séparation des régimes

convectifs, stratiformes et cirriformes identifiésa I'aide des mesures radars (bande
C et bande W). b) Evolution temporelle de la clasgtation nuageuse au dessus de
Niamey avec en bleu la méthode des BT/BTD et en rgella méthode de Steiner.

Ces résultats permettent de mettre en évidencetngel de cette méthode, basée sur de
simples seuils de BT et de BTD, pour la classificatles différents régimes d’'un MCS. La
totalité des nuages est détectée et I'enclume d6 KT tres bien classifiée par cette méthode.

Le début du régime stratiforme est représenté @éeme heure (1030 UTC) par les deux
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méthodes, et la classification du régime cirriforest en accord avec les observations faites
par le radar ARM qui détecte de la glace non-pitaife a partir de 1345 UTC. De méme, la
partie cirriforme a l'avant du MCS est bien détect&€ependant, elle est sous estimée, car
lorsque la zone de convection est proche, sonendla sur le type d’hydrométéores présents
dans la partie cirriforme engendre une mauvaisssifieation par la méthode des BT/BTD.
Ainsi, ces cirrus denses ont tendance a étre filsssomme des nuages convectifs, ce qui se
traduit par une détection précoce du régime coifve®500 UTC par la méthode des
BT/BTD contre 0530 UTC par la méthode radar.

Lorsque le systéme est situé dans le rayon de dgdagiu radar, on pourra alors considérer
une méthode composite qui consiste a identifiepkasies convectives avec la méthode de
Steiner, et compléter cette classification en @joules parties stratiformes et cirriformes
classifiées par la méthode des BT/BTHiglre 4.18.
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Figure 4.18 : Application de la méthode compositevért) pour la classification des
différentes parties du MCS.

Par contre a plus grande échelle, pour identifemclume du MCS, seule la méthode des
BT/BTD est utilisée. Comme observé surHaure 4.19 qui représente les résultats de la
classification nuageuse a grande échelle, duraphase activeHigure 4.19-a,h, le MCS est
principalement identifié comme étant une régionveative (rouge) avec sur ses bords des
nuages de type cirriforme. La partie stratiformesh’détectée, dans ces cas la, qu’'a l'arriere
du MCS, alors que lorsque le MCS entre dans saepiaslissipation, toute sa partie centrale
devient de type stratiformé-igure 4.19-9. Plus tard dans la journée, a 1800 URy(re
4.19-d), la majeure partie de la région stratiforme du3/€st dissipée alors qu'une grande

partie des nuages de glace non précipitant issuM@8 persiste. Les remarques sur la
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classification et sur le cycle de vie du MCS peutaarssi étre faites sur les autres systémes
convectifs détectés dans la région.
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Figure 4.19 : Résultats de la classification nuagea a grande échelle (droite) en
utilisant la méthode des BT/BTD a : a) 0000 UTC, b)600 UTC, c) 1200 UTC et d)
1800 UTC ; avec a gauche les températures de brilee a 12um. Le point noir
représente la ville de Niamey.
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4.4 CONCLUSION

Dans ce chapitre, le protocole de simulation dudi@iide ainsi que les différents tests et
vérifications réalisées sur les résultats et lasndes utilisées en entrée du modele ont été
présentés. Selon la fermeture du schéma conveitisée, les résultats obtenus peuvent étre
tres différents et seule la fermeture EN (ENsemblhble représenter le MCS de facon
satisfaisante pour réaliser une étude comparativées signatures des observations réelles et
simulées. De plus, la prise en compte d’'une pamsaibn du schéma microphysique avec
deux moments s’avére cruciale dans le cadre denlaation d’'un MCS en comparison de la
paramétrisation a un seul moment.

Les comparaisons entre les champs dynamiques @ssetvsimulés ont aussi permis de
vérifier la bonne prise en compte dans le modétediféerentes circulations a grande échelle.
Par contre, la comparaison de la dynamique a plesétchelle, en utilisant les radiosondages,
met en évidence I'existence d’'importantes difféenentre les observations et la simulation
notamment en ce qui concerne I'’humidité relativtaird dans la mise en place du flux de
mousson) et le vent méridional (décalage vertieal ch 2 km). Par une approche statistique,
(transformées de Fourier et calculs des densitgsatmbilité PDF) de la vitesse verticale) il
a été demontré que le modéele RAMS/BRAMS simuleageri réaliste I'évolution du systéme
convectif (phase d’initiation, suivie de maturité&e dissipation).

Les comparaisons directes et statistiques des chdmpempératures de brillance auh2
ont permis de vérifier que le MCS simulé était bi@présenté spatialement (position
géographique, étendue horizontale), et que la gignaur les TPDF était comparable, ce qui
indiqgue une bonne représentation du cycle de viéMi@s dans le modéle. De plus, on a
veérifié que la partie convective simulée était nsaimense que dans les observations; §&T
simulées > BT,,m observees).

La classification du MCS en termes de régime caifvstcatiforme/cirriforme a été
réalisée en utilisant plusieurs instruments. Dansptemier temps les données du radar
Doppler en bande C ont été utilisé&efner et al., 1995 mais la forte évaporation des
précipitations a l'arriere du MCS est une des ktiins de cette technique (sous estimation
de la partie stratiforme). Pour passer outre @ettgrainte, une approche alternative basée sur
les mesures SEVIRI a été utilisée. Ainsi en compuaravolution des BT et des BTD sur
Niamey avec les données de la classification de&tet les observations ARM (radar en
bande W), les différents régimes du MCS (convesttdtiforme/cirriforme) ont pu étre
identifiés a I'aide de deux seuils (Blw=220K et BTDg 7.12.m = 2.5 K).
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Ces résultats obtenus a partir d’'une vision méseltr sur les circulations dynamiques,
les champs météorologiques, la morphologie et tdecgle vie du systéme montrent que la
simulation, bien gqu'imparfaite, va étre une aidgamante pour comprendre et analyser les
différents processus microphysiques qui gouvernantpetite échelle, I'évolution et le

développement des différentes cellules nuageusttGsi
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CHAPITRE 5. RESULTATS MICROPHYSIQUES
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Dans ce chapitre, le MCS du 8 septembre 2006 edystnde maniére plus détaillée.
Le but de ce chapitre est de mieux appréhenddrdetgre interne et donc la microphysique
du systeme au travers de I'évolution (spatialeeatptorelle) des divers hydrométéores, de
leurs caractéristigues suivant leur localisatiorartfp convective ou stratiforme), des
interactions les phases liquides et glace. Pow, éelcomportement des différentes classes
d’hydrométéores a été étudié en utilisant plusiené&hodes pour dépouiller les résultats
simulés par BRAMS :
- (1) on analyse directement ces données sur phsseellules nuageuses en se placant dans
les mémes conditions qu'un vol aéroporté équipé ndesures microphysiques (vol
« microphysique »)
- (2) on convertit ces données en parametres neparéla télédétection « les observations
synthétiques ». Ces observations synthétiques esmiuite comparées aux mesures realisées
par le radar a 95GHz de ARM sur le site de Nianaey mesures radiométriques SEVERI
(température de brillance) et aux mesuresitu dans le MCS (radar Doppler aéroporté
RASTA a 95GHz, et les sondes microphysiques 2DEEP2et 1D-P) réalisées lors des vols

microphysiques.

5.1 VALIDATION DU SCHEMA MICROPHYSIQUE

Afin d’évaluer le comportement de la microphysiqiens le modele, I'évolution des
difféerents hydrométéores a été suivie et interprégelon les différentes conditions
environnementales rencontrées dans les conditiams wbl microphysique typique. Pour
cela, une trajectoire fictive d’avion a été sélmutiée sur la Grille 3 a 8000 m daltitude
passant par une cellule convective jeune, en pifiasgation, puis par une cellule convective
active, dans sa phase de matuigyre 5.1-3. Le long de cette trajectoire, I'évolution de la
vitesse verticale avec le contenu en daigure 5.1-b) et avec la concentration en graupel
(Figure 5.1-9 permet de constater qu'a partir du moment ou @ wne certaine vitesse
verticale positive, de I'eau liquide est transpertians les niveaux supérieurs que ce soit pour
la cellule jeune ou la cellule mature. Par cordems le cas de la cellule jeune, les graupels ne
sont pas encore présents alors que leur concemtredt trés bien corrélée avec la présence de
I'eau liquide dans la cellule mature, ce qui indiga présence d’'un givrage important. Ce
comportement indique que le schéma microphysiquendoren compte [Ihistoire des

différentes cellules, c’est-a-dire leur « age » rophysique, ce qui est indispensable pour
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reproduire correctement le cycle de vie de ce tpeystéme convectif. En contrepartie, le
fait de réaliser des statistiques sur ce type damphmicrophysique peut présenter des
désavantages, car il est possible de mélangerephssicellules d’ages microphysique

différents et ainsi méler les signatures des difits processus microphysiquégyre 5.3).
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Figure 5.1 : a) représentation dans le champ de @sse verticale w (en gris) de la
trajectoire (en rouge) du vol microphysique réalisédans la Grille 3 du modele a
8000 metres d'altitude). b) représentation de la tésse verticale w et du contenu en
eau liquide LWC (multiplié par 10) le long de la trajectoire et c) représentation de
la vitesse verticale w et du rapport de mélange degraupels le long de la
trajectoire.

L’évolution du rapport de mélange de I'ensemble cestaux de glace simulés par BRAMS
est présentée sur Rigure 5.2 On peut remarquer que la pristingigure 5.2-g§ n’est
présente que dans la partie active du systemes, gia la neige et les agrégdg(re 5.2-b

et 0 sont plutdt situés sur les bords du systeme ceegfuen accord avec les observations
typiques réaliséem situ. En effet, dans ce type de systéme, une fois gugalce primaire
(Pristine) formée, elle évolue rapidement en nefdépdt de vapeur) ou en agrégats
(agrégation) qui, en partie, sont diffusés sublasls du systeme. Pour la partie restante, étant
donné la forte concentration en eau liquide, lee@ssus de givrage est activé ce qui crée les
particules de type graupel et grélgégure 5.2-d). Ces particules givrées n’ont pas le méme
comportement, car la gréle est uniguement crée @apartie correspondante aux vitesses
verticales les plus élevées (supérieures a 5)maors que la catégorie Graupel est observée

plus facilement, c’est-a-dire qu’elle possede md@gontraintes.
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Figure 5.2 : Evolution du rapport de mélange (r eng.kg™) des différents cristaux
de glace pris en compte par le modéle BRAMS avecrome référence commune le
rapport de mélange en graupel. a) Pristine (multigée par 100), b) Neige
(multipliée par 10), c) Agrégat et d) Gréle (multipiée par 10).

La Figure 5.3illustre les différentes signatures microphysigges I'on peut rencontrer selon
les « ages » microphysiques des systemes présgiesdomaine.
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Figure 5.3 : Evolution du contenu en glace en fonicn de la concentration en

nombre pour différentes classes d’hydrométéores (g, Agrégat et Graupel) sur

la totalité de la grille 2 & 8000 metres d’altitudeLes cercles rouges indiquent les
différentes signatures visibles sur les classes Agyat et Graupels.

Sur ce type de figure, les signatures microphysiqgent tres différentes selon les
hydrométéores considérés. En effet, en ce qui cnades especes non givrées de type neige
ou agrégat, I'évolution générale est représentéeupa augmentation lente du contenu en

glace pour des concentrations inférieures a 20030@uivi d’'une augmentation beaucoup
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plus rapide ; alors que pour les espéeces givréymhigraupel, on observe le comportement
inverse, une augmentation rapide du contenu eneglacsque les concentrations sont
inférieures & 20 M suivi d’'une augmentation plus lente. Mais en cecqucerne les agrégats
et les graupels, ce comportement global doit étrancé car on peut voir que plusieurs
signatures trés marquées apparaissent (cerclesgaug laFigure 5.3) dues au mélange de
cellules d’ages microphysique différents. Selon desactéristiques thermodynamiques et
dynamiques du systéme considéré, les différentsepsus de croissance activés sur la
catégorie Agrégat (dépot de vapeur, agrégation)t ymermettre de faire évoluer ces
hydrométéores de facon trés variée. Ainsi pour agréaine concentration en nombre, si le
systéme est dans sa phase de maturité on obsemverantenu important car la taille des
agrégats aura eu le temps d’évoluer, tandis gleessisteme est dans sa phase d'initiation, le
contenu devrait étre plus faible. Ceci expliqugtiésence de telles signatures. Les graupels,
créés majoritairement a partir du givrage sur degiqules de type neige et agrégat
(conditions nécessaires a la création de graupets), donc perpétuer la présence de ces
signatures, a quoi il faut ajouter le degré deagerqui va avoir tendance a faire augmenter le
contenu sans faire trop évoluer le nombre (selaiau& de création de nouveaux graupels).
Les hydrométéores de type Neige ne montrent pasiadpdent de signatures
microphysiques, et semblent avoir une évolutioatredment simple et constante quelque soit
le type de systeme considéré. Cette difference gexpliquer par le fait que la neige ne peut
évoluer dans le modéle que par le processus dd dépd@apeur, ce qui limite les possibilités
de rencontrer plusieurs signatures microphysigBls il y a de processus de création et/ou
de croissance intervenant sur une classe (agrégajivrage, dépdt de vapeur) plus les
possibilités de rencontrer plusieurs signaturesapltysiques sont grandes étant donné que
selon leurs histoires, les hydrométéores aurontcornés différentes conditions
thermodynamiques et dynamiques (différents prosestu croissance) qui les auront fait
évoluer de différentes facons.

En conséquence, le schéma microphysique de BRAMB&RSemble réaliste pour ce qui est
de la représentation des hydrométéores, car les\a@ions du comportement de chaque type
d’hydrométéores sont typiques de celles realisgéssu. De plus, le schéma microphysique
garde en mémoire I'histoire de chaque classe ddmétéores ce qui permet, en association
avec un schéma dynamique réaliste, d’augmentegdiisme des champs simulés a méso-

échelle.
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5.2 COMPARAISON AVEC LES MESURES AEROPORTEES

Pour analyser la structure interne du MCS, deusg dol F-F20 ont été réalisés dans la partie
stratiforme du MCS avec a son bord le systeme RMRAdar/Lidar) et les sondes
microphysiques 2D-C, 2D--P et 1Dpafagraphe 1.4. Le premier vol (vol 59) a été effectué
entre 0900 et 1230 UTC, c’est-a-dire entre la pligsmaturité et la phase de décroissance du
MCS a une altitude de 11500 m, tandis que le sewoh(vol 60) a été réalisé dans I'aprés-
midi entre 1445 et 1700 UTC pendant la phase deodsance du MCS a une altitude de
7000 m. Les traces au sol de ces deux vols sorgéseptées sur le champ de température de

brillance (BTium) représentatif des conditions a mi-vol suFigure 5.4
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Figure 5.4 : Trajectoires au sol des deux vols effaiés par le F-F20 dans la journée
du 8 septembre 2006, représentées sur les cartes t@enpératures de brillance
SEVIRI & 12 pm correspondant a la situation & mi-vol : a) poure vol 59 et b)
pour le vol 60.

La stratégie de mesure durant les 2 vols est basééa réalisation de plusieurs paliers a
latitude et altitude constantes, afin de sondeMi@&S selon son axe de propagation. Dans la
suite de ce paragraphe, les distributions dimensites des hydrométéores ainsi que les
résultats obtenus avec le radar RASTA sont compalésimulation. Par contre, les données

du lidar LNG n’ont pas pu étre utilisées en raiderproblémes liés a la qualité des mesures.
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5.2.1Les distributions en taille des particules : PSDs

Durant les vols 59 et 60, les sondes microphysiqi2sC et 1D-P ont été utilisées pour
mesurer la concentration des particules. La comgidanité des gammes de diamétres
mesurées par ces deux sondes (25ufB@our la sonde 2D-C et 200-6006 pour la 1D-P)

a permis de construire des spectres dimensionagipasites (PSDs) a une fréquence de 1 Hz
sur 'ensemble des deux vols. Il faut noter queadtites vols 59 et 60, la sonde 2D-P a subi
un important givrage (méme a 11.5 km d’altitude),qui a rendu I'exploitation des mesures
impossibles Bouniol et al., 2008 et ce qui explique l'utilisation de la sonde PD-qui
contrairement a la sonde 2D-P, mesure la dimerdésnplus grosses particules suivant un
seul axe. Etant donné que le vol 60 a eu lieu ddsaphase de dissipation du MCS, dans la
partie cirriforme, la forme des PSDs est simplgusiment invariable durant la totalité du
vol. Par contre durant le vol 59, des mesures tihré&alisées dans la partie stratiforme du
MCS, mais aussi dans certaines parties prochea denle convective, ce qui est beaucoup
plus intéressant pour la comparaison de la vait@hiles PSDs. L&igure 5.5 montre les
comparaisons réalisées entre les PSDs compositagéas lors du vol 59 et celles simulées
sur la Grille 3 dans des conditions de vols simelai; c’est-a-dire dans des parties proches de
la zone convectiveHgure 5.5-a, I, ainsi que dans la partie purement stratiforFigure
5.5-0.
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Figure 5.5: Comparaisons des PSDs simulées (en midiés) et des PSDs
composites (moyennées sur 1 minute ; en trait pléina) et b) correspondent aux
PSDs proches de la zone active : a) 5.5 km d’altie a 0900 UTC lors de la phase
d’ascension de l'avion ; b) 11.3km d’altitude a 1083 UTC et c) représente les PSDs
dans la partie purement stratiforme : 11.3 km a 110 UTC. Sur la figure a), deux
PSDs simulées (& 1200 UTC) a deux niveaux conséfufb.2 km en tirets et 5.8 km
en pointillés) sont présentées. La figure b) représite la comparaison a 11.3km
d’'altitude avec cing PSDs moyennées et simulées 200 UTC. La figure c)
représente, sous forme d'un nuage de points, 50 PSBimulées a 1300 UTC
(correspondant a un leg entier).
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Sur la Figure 5.5-a la comparaison entre la PSD composite réalisée5akm
d’altitude (lors de l'ascension de l'avion) et ldsux PSDs simulées sur deux niveaux
consécutifs du modele (5.3 et 5.8 km) montre gqueck&@ma microphysique a deux moments
de RAMS est capable de reproduire des formes coxaplde distribution en taille. En effet,
du point de vue de la forme des PSDs, on voit e RSDs simulées reproduisent la
bimodalité présente dans les observations. On mmeaun bon accord concernant les
particules de diamétres compris entre 60 etizfiQalors que pour les particules plus grosses,
comprises entre 200 et 20Q@dn, la concentration n'est pas correctement redtifpgdr le
modele (que se soit a 5.2 km ou a 5.8 km). Uneaisens de la mauvaise représentation de
cette gamme de diamétre provient du fait que lastti@n entre les deux modes de la PSDs
n'est pas correctement représentée : ayd2@our la PSD a 5.2 km et a 266 pour la PSD
a 5.8 km contre 200m dans les observations. La présence de cette blitéodans les PSDs
a notamment été étudiée pilitchell et al. (1996)qui ont montré qu’elle représente le
passage entre le mode de croissance des petitesilear (principalement le dépbt de vapeur)
et le processus d’agrégation, dominant sur lesicpées plus grosses. L'efficacité du
processus d’agrégation est donc sous estimée elansdele pour les petites particules ce qui
entraine d’énormes différences sur les particules grosses.

Dans le cas de la PSD a 5.2 km, on peut voir gtte seus estimation entraine un
décalage constant de la concentration sur I'enseidla gamme de diamétre alors que pour
la PSD a 5.8 km, qui montre une transition vensrieessus d’agrégation pour des diameétres
plus faibles, on sous-estime dans un premier tdanpsncentration, puis on la surestime pour
les tres grands diameétres (>20@). Donc plus l'efficacité du processus d’agrégatest
importante pour les petits diametres, plus lesiqdées simulées deviennent grosses (résultat
attendu), mais lorsque I'on a en plus le proceskgugivrage qui devient efficace sur ces
particules (givrage important dans le modéle auswesde l'isotherme 0°C), alors les
hydrométéores peuvent atteindre des tailles bigm inportantes (>500Qm) comparées a
celles observées.

Le modeéle répond donc bien a la présence de lafodp concentration en eau
surfondue a ces niveaux, en créant beaucoup deypestgivrées et notamment de tres (trop)
grosses. Si I'on considere que le taux de transfefte les agrégats et les espéces givrées
(graupels et gréle) est convenable dans le moti&st néanmoins nécessaire de modifier le
paramétre de forme des espéces givrées, en leur attribuant une vplasrimportante, afin
de mieux représenter la queue de la distribupamagraphe 3.2.3. Une autre remarque que

I'on peut faire sur l&igure 5.5-aest le fait que I'on observe une importante vamatles
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PSDs simulées entre deux niveaux du modele, ceappielle la trés forte dépendance du
schéma microphysique a la température et a latsuasan. LaFigure 5.5-b, représente des
PSDs a une altitude de 11.3 km, toujours dans arteeproche de la partie convective. Les 5
PSDs simulées, présentées sur cette figure, comdspt a 5 PSDs moyennes obtenues le
long du palier. On peut voir que dans ce cas apssr, des diametres supérieurs a 1000la
gueue de la distribution est représentée par upenextielle, ce qui est en accord avec les
résultats deBouniol et al., 2010(vol 59-S2). Par contre, sur 'ensemble du palies
hydrométéores simulés sont toujours plus petitsogue observés. Sur Eigure 5.5-G sont
représentées 50 PSDs simulées sur I'ensemble g gahs une région purement stratiforme
(1100 UTC dans les observations et 1300 UTC damsdéele). Que ce soit dans la PSD
composite ou les PSDs simulées, la forme exporlente la distribution apparait dés 500
um ; de plus, on peut voir que la forme est trés\aiable dans cette partie du MCS (méme
constat que pour l'ensemble du vol 60), et que ledéte restitue correctement la
concentration, avec un comportement moyen des PSDslées en accord avec les
observations.

Donc, pour conclure sur ce paragraphe, les PSDgl&s peuvent avoir des formes
complexes grace a l'utilisation d’'un schéma micrygipue a 2 moments associées a plusieurs
hydrométéores (7 classes), ce qui permet de trétecaractere multimodal des PSDs
mesurées. De plus, bien que les comparaisons éésligroches de la partie convective ne
soient pas tres bonnes, notamment a cause de $aesbimnation du processus d’agrégation
pour les petites particules et la surestimatiopiicessus de givrage a cause de la trop forte
concentration en eau surfondue, le comportementadmicrophysique dans les parties
stratiformes (plus calme d’'un point de vue dynarejgest en accord avec les observations

réaliséesn situ.

5.2.2Le Radar RASTA

Le radar Doppler aéroporté RASTA (95GHz), préserioed du Falcon-20, a été
utilisé durant la SOP2a3 (région de Niamey) et @PS3a2 (région de Dakar). Dans un
premier temps, le but était d’utilisé ce radar afencomparer les résultats du simulateur dans
les mémes conditions de vols, de facon directéagisBque de la méme maniere qu'avec les
données du radar ARM situé au sol. Mais, le problém la tres faible sensibilité de RASTA
durant la campagne AMMA (-6.6 dBZ a 1 km au NadBouniol et al., 200Bn’a pas permis
de réaliser ces comparaisons. Un des exemplesusgparlants du manque de sensibilité de
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RASTA durant la campagne est illustré suFigure 5.6, qui représente les mesures réalisées
par RASTA le 22 septembre 2006 dans le cadre d0dh 8 km d’altitude), en colocation

avec les mesures du radar CPR a bord du sateltitelGat.

CIoUdSat ' | 15

b) ) Time [hour]

Range [km]

Figure 5.6 : Comparaison des réflectivitts mesuréepar: a) le radar CPR
embarqué a bord du satellite CloudSat ; b) le radaRASTA embarqué a bord du

F-F20 lors du MCS du 22 septembre 2006 (vol 72 ; $3a2) dans la région de
Dakar.

Trés clairement, le satellite spatial sonde lditétdu MCS entre 0 et 16 km d’altitude
alors que RASTA ne détecte pas le sommet du MGBu@E@ maximale d’environ 13 km) et
n'arrive pas a sonder en dessous de l'altitudeidean de fonte (environ 4 km d’altitude) a
cause des problémes d’atténuation. De plus, unedgrdifférence est observée en terme de
magnitude des réflectivités mesurées entre ces dmiess : les réflectivites RASTA sont
toujours plus faibles que celles mesurées pardarr€PR a cause de la faible sensibilité.
Dans ce travail, RASTA a été utilisé uniquement sas premiéres « portes » afin de

minimiser les problemes dus a la sensibilité &tééhuation.

5.2.2.1 Influence de I'exposanB de la loi masse-diametre sur le calcul
des réflectivités

Dans ce paragraphe, les mesures RASTA sont congpavéeréflectivités  situ»,
calculées a partir des spectres dimensionnels csitepdconstruits a partir des sondes 2D-C

et 2D-P) et de différentes lois masse-diametre, @i déterminer les exposanfsles mieux

adaptés. Laigure 5.7-aprésente les comparaisons réalisées le 8 septe2fibfe (dans le

cadre du vol 59), entre les réflectivités RASTA gmees au nadir sur la porte 6 a 360 m de
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I'avion) et les réflectivités i situ» calculées a I'aide de la loi masse-diamétregiaspels
(B=3). Tout d’abord, pour des valeurs de réflectiRI®STA comprises entre -10 et 0 dBZ, il

existe un décalage constant de +8 a +10 dBZ emrfales réflectivités i situ» ; ceci est di

a la faible sensibilité de RASTA. Néanmoins, larétation entre ces deux champs est bonne,
car le nuage de points évolue autour d’'une pentaldeir 1 (paralléle a la droite en tiret). Par

contre, pour les plus fortes réflectivités:f€ra > 0 dBZ), aucune corrélation n’est observée

en raison du probleme de givrage sur la sonde 2BsBniol et al., 2008 ce qui compromet

la aussi, les comparaisons et I'étude de I'impastdifférentes loi-masse-diamétre.
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Figure 5.7 : Comparaisons entre les réflectivités asurées par le radar RASTA (au

nadir & 360m de l'avion ; porte 6) et calculées agptir des spectres composites a
I'aide de la loi masse-diamétre des graupels poura) le vol 59 du 8 septembre et b)
le vol 72 du 22 septembre. La droite en tiret reprgente une droite de pente 1.

Afin de tester l'influence de I'exposamft, on s’est intéressé au cas du MCS du 22 septembre

dans la région de Dakar (présenté sui¢are 5.6), qui est un MCS de mousson typique. Les
observations obtenues lors de ce vélggre 5.7-b) sont meilleures, car la sonde
microphysique a été moins affectée par le givrage dans le vol 59. Dans ce cas, il existe
également un décalage important (de 15 a 20 dBd)ours en faveur des réflectivitésn«
situ ». Néanmoins, la corrélation entre les deux chaaspsres satisfaisante, ce qui a permis
de réaliser les tests de sensibilité sur les expegdes lois masse-diametre, dont une partie

des résultats (les plus représentatifs) est présextr leFigure 5.8
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Figure 5.8 : Comparaisons entre les réflectivités RSTA et les réflectivitésin situ
calculées avec différents exposants de la loi masfiameétre : 5=3 (goutte,

graupel) ; f=2 (plagque) et $=2.3 (~agrégats = corrélation optimale), sur
I'ensemble du vol 72. Les réflectivitts RASTA ontté décalées arbitrairement de
15 dBZ afin de faciliter les comparaisons.

Les résultats présentés sur cette figure ont éenab en utilisant 3 valeurs de coefficiefts

[ =3 pour les gouttes et les graupel8=2 pour les plaques ¢8=2.3 pour les agrégats avec
lequel on obtient la meilleure corrélation. Toualabrd, quelque soit 'exposant choisi (entre
2 et 3), le résultat final est satisfaisant, etdéferences minimes. Néanmoins, le coefficient
£ =2.3 donne le meilleur accord entre le calcul et lesunes, ce qui est en accord avec
I'étude plus détaillée réalisée faouniol et al., 201@Qui trouve des valeurs de 2.4 pour les
parties identifiees comme stratiformes et 2.6 plas parties cirriformes. Ces résultats
soulignent que les exposants les mieux adaptéslaaeprésentation des enclumes de MCS
sont compris entre 2 et 3. Cette gamme de valeursspond a des particules relativement
denses, dont le comportement est compris entré d@efuagrégatsf=2.4 dans le modéle) et
celui des graupels=3 dans le modele) ; ce qui est en accord avepdt@sgénéral des
particules échantillonnées lors de ce Meig@re 5.9-g. Sur lesFigure 5.9-b et 5.9-cqui
représentent les images des hydrométéores typépnesitillonnés avec la sonde 2D-C durant
les vols 59 et 60 du 8 septembre, on peut voirlgderme des particules rencontrées est tres
souvent complexe. Il s’agit en général d’agrégdts u moins givrés, qui peuvent étre

classés dans la catégorie Graupel lorsque le ghveapintense.
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Figure 5.9 : Exemple d’images représentatives deythrométéores échantillonnés a
I'aide de la sonde 2D-C durant différents vols : ayOL 72 (22 septembre 2006), b)
VOL 59 (8 septembre 2006 - matinée) et ¢) VOL 60 (@ptembre 2006 — aprés-
midi).

Le givrage est donc un processus tres importarg @nenclumes de systémes convectifs de
mousson. De ce fait, les nombreuses lois masseetkaempiriques « classiques » utilisées
dans les modeles ou dans les algorithmes d’invessittu typelocatelli et Hobbs (1974),
Brown et Francis (1995)ne sont pas adaptées pour la représentationpleate glace de ce
type de systeme, car ces lois ont été obtenues dlsconditions thermodynamiques et
dynamiques trés différentes d’échantillonnaggouniol et al., 201pD Bien que les
paramétrisations du schéma microphysique de RAMBMER semblent cohérentes avec ces

résultats (avec des coefficients= 2.4 pour les agrégats ¢f =3 pour les graupels), le fait

gue la densité des hydrométéores givrés échamtémdurant ces vols microphysiques puisse
varier entre 0.1 et 0.8 g.éinindique qu'il serait utile d’'améliorer la représation des
graupels. En effet, les graupels simulés dans ldeteoont une densité assez faible de 0.3
g.cm?® et les agrégats ont une densité d’environ 0.1% 9 @our D=200um), donc la grande
gamme de variabilité des densités observées resst@rrectement reproduite. Le pré-facteur
de la loi masse-diametre, qui fixe la gamme de itlendevrait étre plus éleve, car seule la

catégorie Gréle permet de représenter des hydroneétéraiment densespE0.9 g.cnit),

alors qu’elle ne peut étre présente dans le magéddorsqu’il y a de fortes vitesses verticales
(cf. 5.1), ce qui n'est pas le cas dans la partie stratiéodu MCS. Ainsi, le modéle active le

processus de givrage (présence de graupels = glyragme dans la partie stratiforme du
MCS, ce qui est en accord avec les observationgs ne permet pas de représenter les

particules denses qui sont observées dans lesneesldes MCSs.
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5.2.2.2 Analyse de I'exposant de rugosité

Pour évaluer I'importance du givrage lors des walsrophysiques, I'exposant de rugosité
(noté R), est calculéDuroure et al., 1994 Cet exposant de rugosité relie le périmetre des

hydrométéores échantillonnés a leur surface par urgation du type
Périmeétre= A Surfack oll A est une constante. Ce paramétre permet &feashir de la

taille des hydrométéores car il caractérise la gdoendes hydrométéores et ainsi leur mode
de croissance préférentiel. Pour cela, chague hyébéore présent sur les images de la sonde
2D-C est représenté dans un espace surface-périeetéchelle bi-logarithmique (log-log).
L’ensemble des hydrométéores de la population éitloanée est ensuite caractérisé par une
droite, dont la pente représente I'exposant de sitgjoAinsi, une population de particules
peut étre représentée par un exposant de rugBsittb(npris entre les valeurs limites 0.5 et 1.
R=0.5 représente une croissance isométrique (Simgdeactéristique d’'une croissance par
givrage (graupel, gréle) ou d’'une croissance umtmar déepot de vapeur (plagque). R=1
représente une croissance géometrique complexa del axes privilégiés (dendrite). Une
croissance par agrégation est représentée paraleg de R d’environ 0.8-{gure 5.10) qui
illustre I'évolution du coefficient de rugosité (B fonction de la réflectivité radar.
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Figure 5.10 : Représentation schématique de I'évdion du coefficient de rugosité
(R) (représentatif du mode de croissance) en fonoth de la réflectivité pour
différents types de cristaux. L’axe sur la droite eprésente I'exposant de la loi
masse-diametre.

Grace a ce type de représentation, chaque typeldimétéores a une signature particuliére,
ce qui permet d’extraire une information sur legassus de croissance prépondérant dans la

population échantillonnée. Ce type de représemtati@té réalisé sur les vols 59 et 60 du 8
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septembre, ainsi que sur les résultats de la sionléigure 5.11). On a pu vérifier que le
processus de givrage était important durant |69ah 11.5 km d’altitude pendant la phase de
maturité du MCSKigure 5.11-g§ compareé au vol 60 réalisé durant la phase deodSance
(Figure 5.11-b. De plus, ce type de représentation appliquée raigkométéores simulés
permet de voir que la signature du processus daggvest tres prononcée dans le modeéle
avec la présence d'une forte concentration de paantour de R=0.5, ce qui appuie les
conclusions réalisées précédemment sur la prés#noegivrage trop important dans le

modele.

Rugosity Exponont
Rugosity Exponant
Rugosity Exponant

0.4 1 I G.4 1 1 0.4 I 1 1 1
0 10 20 —10 o] 10 20 —10 -5 0] 5
Radar reflectivity (Dbz) Radar reflectivity (Dbz) Z (Dbz)

Figure 5.11 : Représentation de I'exposant de rugité en fonction de la réflectivité
radar pour le cas du 8 Septembre 2006 : a) le voBgphase de maturité du MCS),
b) le vol 60 (phase de décroissance du MCS) et ®@sultats de la simulation.
L’échelle de I'exposant de rugosité R sur la figurec est plus grande que celles
représentées sur les figures a et b.

5.2.2.3 Etude de la décroissance des PDFs des réflectivités

Afin de comparer les réflectivités simulées a cehieesurées par le radar RASTA et a celles
calculées a partir des mesures microphysiques, @ralaé la décroissance des distributions

des réflectivités. La réflectivité radar étant tseémsible a la taille des particules, I'allure de |

décroissance des distributions des réflectivitésimées en mfm> (c’est-a-direlo%o), est

un moyen qualitatif robuste de vérifier la repréagan des évenements extrémes dans le
modele. LaFigure 5.12représente les résultats obtenus pour les réfliegtiRASTA,in situ

et simulées par le modéle a 11.5 km d’altitude. tress distributions sont comparables et
semblent décroitre de facon exponentielle, ce ngigue que les réflectivités simulées sont
cohérentes avec les observations, méme pour lasemation des événements rares associés

aux fortes réflectivités, qui correspondent auxagg actives du MCS. La pente de ce type de
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distribution n’a pas été exploitée de facon quatitié, car elle dépend des hypotheses faites

sur la constante du radar ou encore de la méthedalidbration.
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5.3 COMPARAISON AVEC LES MESURES DU SITE DE NIAMEY
5.3.1Radar a 95GHz de ARM

Pour comparer les résultats de la simulation awsefations réalisées par le radar Doppler
ARM, les réflectivités ainsi que les vitesses Deppint été simulées a partir des sorties du
modéle avec une résolution temporelle de 5 minltes.comparaisons entre les données du
radar ARM et celles simulées sont présentées stiglae 5.13 Afin d’étre cohérent avec les

observations, le seuil de détection du radar AR&Eaappliqué sur les réflectivités simulées :

Z_ (dB2) = -54+ 20.log(Altitude] kni)(5.1)
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Figure 5.13: Evolution temporelle des réflectivité et des vitesses Doppler
observées (a et b) et simulées (c et d) au dessadNiamey, le 8 septembre 2006. Le
trait plein sur les figures représente le taux de ggcipitation en mm.h™. Les figures
c et d ont été réalisées en utilisant les sortiess dnodele avec une résolution
temporelle de 5 minutes. La vitesse Doppler (d) a&ésimulée sans tenir compte de
I'atténuation.
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La Figure 5.13met en avant d'importantes différences entre |[eS\vi@nulé et celui
observé. Tout d’abord, a l'avant du MCS entre 0QDC et 0900 UTC, une couverture
nuageuse continue est simulée. Elle est forméeedéss du précédent systeme et de la partie
cirriforme (forward anvil) du MCS. Lors du passage la partie convective du MCS au
dessus du radar (entre 0930 et 1100 UTC dans lelmetientre 0800 et 0900 UTC dans les
observations), on remarque que le signal est caempknt éteint a cause de la présence de
gros hydrométéores précipitant (pluie, gréle, gedugdPar ailleurs, la partie convective est
plus intense dans les observations que dans leleyade le taux de précipitation maximal
mesuré est supérieur & 40 mrhaiors que celui simulé est de 32 mih.Rar contre, la durée
des précipitations est plus courte lors des mesguesdans la simulation. Ces différences
entre les observations et les simulations, sonéresttes avec les conclusions réalisées en
analysant les champs de température de brillanda €krille 2 paragraphe. 4.2.4. De plus,
on peut voir que les deux heures de délai dangnlalaion sont représentées ici par le délai
du maximum d’atténuation : 0800 UTC dans les ols@ms et 1000 UTC dans le modele
(Figure 5.13-a et §, avec une valeur maximale de 50 dBZXmorrespondant aux régions
des plus fortes concentrations en gouttes de pluée et graupelHigure 5.14. En ce qui
concerne la partie stratiforme du MCS, le niveadaiee est correctement situé par rapport
aux observations, aux alentours de 4 km d’altit@ec une augmentation des réflectivités
correspondant au passage de la phase glace adae lpade. Les coefficients d’atténuation
simulés, dans cette partie du systeme au sein plealse liquide, ont des valeurs allant de 12
dBZ.km* & 1200 UTC jusqu’a environ 2 dBZ.Knh& 1600 UTC. On peut également observer
gu’a partir de 1500 UTC dans le modeéle, une fovepération des précipitations est simulée,
car une grande partie des réflectivités n’atteigypas le niveau du sol, tout comme dans les
observations. Dans la partie cirriforme, entre 1630C et 1900 UTC et entre 10 et 12 km
d’altitude, un trou dans le champ de réflectivigt mulé par le modele. Cette absence de
réflectivité correspond a une intrusion d’air sé€c a un renforcement du vent de nord-est
advectant de I'air sec (environ 35% d’humidité tigks), ce qui se traduit par I'évaporation
d’'une partie des hydrométéores qui deviennent @udigbles au radar du a la diminution de
leurs diametres (D<%#n). Néanmoins, la gamme des réflectivités simuksisen accord
avec les observations, surtout dans la phase dlasevitesses DoppleFigure 5.13-b et g
ont des valeurs cohérentes, hormis le fait quedasition entre les hydrométéores non-
précipitants et les hydrométéores précipitant ibs¢es a 6 km dans le modéle, alors qu'on ne
I'évalue que vers 4 km d’altitude dans les obsémat c’'est-a-dire a la méme altitude que le

niveau de fonte. Cette augmentation de la vitessehdte des hydrométéores dans le modele
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est due a la présence de gros hydrométéores gwtés 4 et 6 km d’altitude (Graupel et
Gréle ;Figure 5.14-d et ¢ qui sont paramétrisés avec d'importantes vitedsashute et donc
précipitent. La présence de telles concentrationlsyelrométéores givrés a ces altitudes dans
le modéle est reliée a I'importante quantité d’satfondue (0.7-0.8 g.Kg Figure 5.14-)
advectée par 'ascendance méso-échelle (0-1'nfmure 5.14-h située entre 4 et 8 km
d’altitude. Cette constante advection d’eau sunfiend ces niveaux dans la partie stratiforme
du MCS contraint le schéma microphysique a actilerprocessus de givrage dans
d’'importantes proportions (principalement sur lgségats et la neigeFigure 5.14-b et ¢,
car la concentration en cristaux de glace n’estrmént pas suffisante (~ L&) pour que
seul l'effet Bergeron suffise a réduire la concatidn en eau surfondue de fagon
significative.

Il faut noter que le lidar a 532 nm présent suitie de la station ARM n’a pas pu étre
utilisé dans cette étude a cause de la trop fttdawation du signal. En effet, méme dans les
parties cirriformes du MCS, le signal lidar est pddtement atténué, que ce soit dans les

observations ou le modéle ce qui ne permet padaliser des comparaisons intéressantes.
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Figure 5.14 : Evolution temporelle des rapports denélange (g.kg") des différents
hydrométéores au dessus de la ville de Niamey, les8ptembre 2006: a) Pristine ;
b) Neige ; c) Agrégat ; d) Graupel; e) Gréle ; f) Bu nuageuse ; g) Pluie ; h) Vitesse
verticale W.
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5.3.2Données SEVIRI

Dans le but de comparer les résultats du simuladeutempérature de brillance a petite
échelle avec les données SEVIRI, I'évolution defédinces de température de brillance
entre les canaux a 8uMm et 12um en fonction de la température de brillance auiRau

dessus de Niamey est analységre 5.15.
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Figure 5.15: Comparaison de I'évolution de la difrence de température de
brillance entre les canaux a 8.7 et 12um (BTDg71am) €n fonction de la
température de brillance a 12pm (BTi;m) au dessus de Niamey pour a) les
observations SEVIRI et c) les valeurs simulées. Ldabels bleus présents sur ces
figures permettent de suivre I'évolution temporelledes arches a I'aide des images
correspondantes aux réflectivités du radar ARM (b)et & celles du radar simulé (d).

Tout d’abord, dans les observations simulées,riadcen « arche » est bien reproduite, ce qui
signifie que le simulateur répond correctementmilerophysique du modéle, car les B

12um) SONt fortement dépendantes de la microphysigasgraphe. 3.3.3.
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Comme précédemment, la partie située a I'avanysiésie (partie montante de I'arche (0-1),
forward anvi) n’est pas correctement reproduite dans la sinomah cause de la présence de
cirrus issus d’'un précédent systeme qui polluentctemparaisons (masquent les signatures).
Par contre, ces cirrus possédent une signaturentaéguée sur l&igure 5.15-¢ car ils sont
associés a des différences de température denbgllquasiment constantes d’environ 12 K.
Cette différence en terme de signature microphygsigntre les cirrus issus du précédent
systeme (débris) et la partie cirriforme a 'avdnotMCS est intéressante, car elle permet de
déterminer précisément la limite entre ces deux M@Brs qu’avec seulement les
observations radars, cela est quasiment impossibéolution des BTDs simulées et
observées montre une importante décroissance @218, lorsque I'on passe de la partie
cirriforme a la partie convective du MCS. Le towbdt de la partie cirriforme du MCS
(BTDs >10 K) est caractérisé par de petites pdescue pristine et de neige, dont les
diametres effectifs sont de @dn et 20um, respectivement. A mesure que I'on se rapproche
de la partie convective du MCS, I'épaisseur optigugmente car de plus grosses particules
sont éjectées dans la partie avant du systemeyjissedraduit par la trés forte décroissance
des BTDs jusqu’a environ 2-3 K. La partie conveetilu MCS est caractérisée par les valeurs
minimales de BTs et de BTDs qui correspondent gprésence, en grande quantité,
d’hydrométéores fortement givrés associés au maxirde précipitation. Les rapports de
mélange correspondant sont supérieurs a : 2'ghgr les Graupeld={gure 5.14-9 ; 1 g.kg

! pour la GréleRigure 5.14-9 et 1.6 g.kgd pour la Pluie Kigure 5.14-9 ; avec des diamétres
effectifs pour les catégories Graupel et Gréle@i&wén, et d’environ 50Qum pour les gouttes
de pluie. La partie stratiforme du MCS, quant a,adkt caractérisée par une augmentation des
températures de brillance (due a une diminutior’'&maisseur optigue notamment) et une
augmentation des BTDs, qui évoluent entre 2.5 ®tkddue aux particules de glace plus
petites, moins givrées, présentes a l'arriere dilBMIEs gros hydrométéores ayant précipites).
Bien que I'évolution des BTDs soit similaire entes observations et la simulation pour
'ensemble du systeme, les températures de brédl8tEVIRI sont globalement plus froides

de 5 a 12 K pour la phase active du systeme (ctioveglus intense dans les observations).
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5.4 APPROCHE STATISTIQUE POUR EVALUER L 'ENCLUME DU
SYSTEME

La comparaison des données radar de ARM a étésééalile facon directe dans le
paragraphe 5.3.1,afin d’analyser I'évolution temporelle du signal dessus de Niamey.
Pour analyser statistiguement ces résultats, |Ie8DSHContoured Frequency by Altitude
Diagrams; Yuter and Houze, 199%®nt été utilisés. lls consistent a représent&ralution
verticale des densités de probabilités de la réfiee radar, (ou tout autre variable)
normalisée par couche atmosphérique. Pour cefapil discrétiser I'axe des abscisses, qui
représente la variable considérée (Réflectivitéaraditesse Doppler, ...), et l'axe des
ordonnées (qui représente l'altitude) en plusiatlasses. Ensuite, il suffit de sommer le
nombre de points correspondant a chaque classedpunormaliser par le nombre total de
points dans la classe d'altitude considérée. Omebtlors le pourcentage de points par
classe de variable et par classe d'altitude, l&iséra alors : %.(variable bih)altitude bin)-.

Ce genre de représentation offre la possibilit€aiparer de fagon statistique des volumes
de données, ce qui permet de s’affranchir desrdiiféges de résolution spatiale ou temporelle
entre deux jeux de données (ce qui est souvemtslemtre deux radars). Dans notre cas, pour
construire les CFADs, on a choisi des classes d&2Ze pour les réflectivités radar, des
classes de 0.25 nf-gour les vitesses Doppler et des classes de 5@@smgour I'altitude.
Ainsi sur lesFigure 5.16-a et ¢ qui représentent les CFADs de réflectivités, itéirde
I'échelle de couleur est en %.dBZB0OOm" et pour lesFigure 5.16-b et d qui représentent
les CFADs des vitesses Doppler, l'unité est en @5i.s")*.500m". Dans la suite de ce
paragraphe, les valeurs seront uniquement exprire@eserme de pourcentage afin de
simplifier la lecture. Les CFADs ont été réalisaggquement pour I'enclume du MCS
(parties stratiforme + cirriforme), car comme opuele voir, le signal est tres atténué dans les
parties convectives, voire completement éteint. pour les données ARM, on a utilisé les
données comprises entre 1100 UTC et 1530 UTC (delarassification réalisée dans le
paragraphe 4.4.2)et pour le modele, les données comprises entré AW et 1800 UTC

(en utilisant le méme seuil de 220 K pour sépargalrtie active de I'enclume du MCS).
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Figure 5.16: Contoured Frequency by Altitude Diagams (CFADs) des
réflectivités et des vitesses Doppler mesurées gdarradar ARM (a et b) entre 1100
UTC et 1530 UTC et simulées dans le modéle (c etafjtre 1200 UTC et 1800 UTC.
Les unités représentent le pourcentage de points s chaque classe de la variable
considérée (1 dBZe pour les réflectivités et 0.25.g1 pour les vitesses Doppler) par
niveau atmosphérique de 500 meétres, noté simplemeft pour des raisons de
clarté.

Tout d’abord, en comparant les CFADs de réfledsjiton remarque que la largeur des
distributions est plus importante pour les obséownat que pour le modéle, car il existe une
plus grande gamme de valeurs possibles, avec desreaces inférieures a 3% (en bleu sur
les Figure 5.16-a et §. Cette différence indique que la variabilité déBectivités est plus
importante dans les observations que dans le mod&anmoins, il faut nuancer cette
conclusion car, comme souligné par la suite, ik&xid'importantes différences entre ces
CFADs et notamment dans la représentation de Isepliguide a des altitudes inférieures a 5
km. Les précipitations, par l'intermédiaire du pbémene d'atténuation, contribuent a la
diminution de cette variabilité. En effet, les wake maximales dans la zone des précipitations
sont tres différentes avec des valeurs d’envirodB2e a 4 km d’altitude dans la simulation,
contre seulement 5 dBZe dans les observationse Qeportante difference en terme de

réflectivité conduit a la conclusion que les hydééores simulés sont plus gros que dans les
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observations, et donc atténuent plus le signalrradasignature de I'atténuation est visible en
regardant I'évolution du mode des réflectivitésreme sol et le niveau de fonte. On peut voir
que dans les observations, il y a une augmentatigortante des réflectivités avec la
verticale allant de -10 dBZe a 1 km d’altitude ju'sq5 dBZe a 4km d’altitude ; alors que
dans la simulation, la variation verticale est nsgimononcée (environ 8 dBZe a 1 km jusqu’a
12 dBZe a 4 km). Lorsque les gouttes de pluie chiytelles ont tendance a s’évaporer,
surtout en région sahélienne et donc a avoir dasélres plus faibles. Dans le cas d’un radar
(sondage a la verticale depuis le sol), alors @geréflectivités devraient augmenter avec
I'altitude (ce qui est le cas dans les observajidreffet de I'atténuation contrebalance cette
augmentation; ce qui se traduit par une évolutieniicale quasiment constante dans la région
des précipitations. Dans les observations, I'évaipmm des précipitations est beaucoup plus
importante que dans le modele ; en effet, seubibief pourcentage du mode des réflectivités
ARM atteint le sol ; ce que I'on retrouve garagraphe 5.3.1en notant que la durée des
précipitations au sol est plus longue pour le madek ce fait, I'atténuation par les gouttes de
pluie est moins prononcée dans les observationsgutese traduit par une meilleure
représentation des niveaux supérieurs, donc popindae glace. D’ailleurs, si I'on simule le
signal radar en faisant abstraction de l'atténmafléigure 5.17-9, on retrouve la méme
signature que dans les observations, c’est-a-diecaugmentation importante des réflectivités
avec l'altitude jusqu’au niveau de fonte ; avec dagurs allant de 5 dBZe a 1 km jusqu’a 17
dBZe a 4 km d’altitude. De plus, on peut remargyer lorsque I'on ne prend pas en compte
I'atténuation, les distributions des réflectivitdsviennent plus larges et plus comparables aux
observations. L’atténuation, dans ce cas, tend daftacer la variabilité des réflectivités (qui
néanmoins reste moins importante dans la simulatiendans les observations) ainsi que les
signatures microphysiques. Parallelement a ceslesions, on peut voir sur les CFADs des
vitesses Doppler que le mode des précipitationsiestlé entre -4 et -3.5 mi-§Figure 5.16-

d), alors que dans les observations il est situéeer® et -2 m$ (Figure 5.16-b. Cette
difféerence représente le fait que les gouttes deepthutent plus rapidement dans la
simulation que dans les observations ; donc queleaséres sont plus grosses, car la vitesse

de chute est fonction du diametre des hydrométgbigss=f(D)).
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Figure 5.17 : Comparaison entre les CFADs des réfitvités a) mesurées par le
radar ARM ; b) simulées en prenant en compte l'attAuation et c) simulées sans
tenir compte de I'atténuation.

De méme que précédemment, cette différence (d& 2.5.8) entre le modéle et les
observations doit étre nuancée par le fait queitesse verticale du vent joue un role
important dans le calcul des vitesses Dopier. 3.33. Une mauvaise représentation de ce
champ peut contribuer de fagcon non négligeableémaldge du mode des précipitations. En
effet, le modéle simule des vitesses verticalesatidgs a méso-échelle entre 1000 UTC et
1500 UTC au dessous du niveau de fonte (4-5 kntitd'dé) dans une gamme comprise entre
-1 et -0.5 m.3 (Figure 5.14-H. La contribution de la vitesse verticale au chltes vitesses
Doppler peut donc représenter jusqu’a environ 3@6édultat final, ce qui doit étre pris en
compte lorsque I'on compare les champs de vitesggpler. De plus, on peut voir sur les
CFADs qu'une des raisons de ce décalage provientgramde partie de la couche
atmosphérique située entre 4 et 6 km d'altitudesdanmodele. La présence de vitesses
Doppler importantes & ces niveaux (de I'ordre d& -B m.8) correspond a la présence des
hydrométéores givrés de type Graupel et Gréledgupart la paramétrisation de leur vitesse
de chute, ont une signature tres marquée qui rpast du tout remarquée dans les
observations. Ce « réservoir » d’hydrométéoresegiwest di a la présence d’'une trop grande

quantité d’eau surfondue (0.6-0.7gkgFigure 5.14-§ advectée par I'ascendance méso-
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échelle au dessus de 4 km d'altitude (0-1"mBigure 5.14-H. Ce surplus d’eau surfondue
active de facon trop importante le processus deages sur les hydrométéores de type
agrégats ou neige qui sont alors reconnus par elmaomme des graupels ou de la gréle
(selon le degré de givrage), ce qui explique eriigpde décalage du mode des vitesses
Doppler simulées. La fonte de ces gros hydromésagikeés conduit a des gouttes de pluie de
taille importante (environ 500-60Qm au niveau du sol contre 200-3@@n dans les
observations), ce qui ne permet pas au processuambration d’étre aussi efficace que dans
les observations.

Les hydrométéores de type graupels sont difficdlgzaramétriser dans les modéles,
car leur densité peut varier de 0.2 & 0.8 §.¢ithain et al., 2000 Bouniol et al., 201p Or,
lorsque le givrage est actif sur des agrégats pample, le modele les transfere
immédiatement dans la catégorie Graupel, ce quio@r gonséquence un changement
important des paramétrisations de la masse etdeekse de chute. Donc, afin d’'améliorer le
schéma microphysique, il serait nécessaire d’'ametlies taux de transfert et les transitions
entre les paramétrisations de ces deux classeslrdimgtéores, afin de mieux prendre en
compte les particules intermédiaires du type agrgoaé, tres souvent rencontrés dans la
campagne AMMA, méme dans la partie stratiforme dbSvVBouniol et al., 2010 ; Penide et
al., 2010)

Etant donné que le radar simulé est fortemenhadtéar les précipitations comparé
aux observations, il n'est pas facile de réalisss domparaisons sur la phase glace, car une
grande partie de cette variabilité (et donc dddlimation) est affectée par I'atténuation. Dans
le but de comparer les signatures microphysiques otilisé la CFAD des réflectivités non
atténuées Kigure 5.17-9 qui se rapproche plus des conditions rencontrdess les
observations. On peut ainsi constater que les gandmaeéflectivités et de vitesses Doppler,
rencontrées dans la phase glace entre 6 et 14 Mititidie, sont cohérentes avec les
observations avec des valeurs comprises entreB30etl +5 dBZ et entre -1 ni‘eet 0 m.5.

De plus, on observe des similarités intéressantepaint de vue microphysique entre le
modele et les observations. Par exemple, entre 6 &m dans les observations, les
distributions des réflectivités ont un comportembimodal (présence de deux maximums
distincts), ce qui est aussi simulé entre 8 et d2par le modéle. Sur |Rigure 5.14 les

hydrométéores présents a ces altitudes sont paieoent de la pristine, de la neige et des
agrégats, ce qui conduit a émettre I'’hypotheselgueésence de ce comportement bimodal
est la signature du processus d’agrégation. En, &féait que deux particules s’agregent pour

n’en former qu’une seule plus grosse, conduit @piaition d’une seconde population et donc
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d'un second mode dans les distributions des réflekt. Par ailleurs, ce processus de
croissance induit implicitement une diminution dumbre des particules de type pristine ou
neige, or on peut voir sur BEigure 5.14 que ce n'est pas le cas en terme de concentration,
donc le processus de croissance par déepot de vepiaussi étre activé dans d’importantes
proportions a ces altitudes, afin de contrebaladedfet de l'agrégation. Le processus
d’agrégation est donc primordial dans la simula@msi que dans les observations ; ce sont
d’ailleurs ces agrégats qui interagissent aveall'®afondue a partir de 6.5 km d’altitude qui

conduisent au « réservoir » d’hydrométéores givrés.
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5.5 CONCLUSION

L'utilisation de différentes méthodes pour évallaereprésentation des hydrométéores dans la
simulation du MCS du 8 septembre 2006 a permis oietr@r que le schéma microphysique,
«bulk » et & 2 moments, de BRAMS/RAMS représenge faon réaliste les champs
microphysiques. Toutefois, dans le cadre d’'un exaapgrofondi et plus détaillé, on s’est
apercu que les parameétrisations des graupelseigiégats pouvaient étre améliorées.

1) Il existe un bon accord entre le comportemees dlifférentes classes
d’hydrométéores et les observations réaliséasgu, avec notamment la possibilité de simuler
des distributions dimensionnelles multimodales demgs, ce qui augmente le réalisme des
résultats. Dans les parties actives du MCS, le ocotement multimodal des PSDs est tres
sensible au diamétre de transition entre les psoisede croissance par dép6t de vapeur et par
agrégation, ce qui signifie que dans le modéleprlicessus d’agrégation n’est pas assez
efficace sur les petites particules.

2) Les comparaisons avec le radar aéroporté n'asitpp étre réalisées a cause de la
faible sensibilité de RASTA, mais néanmoins lesultéss obtenus, en comparant les
réflectivités proches de l'avion a celles calcalée situ, ont permis de montrer que la
paramétrisation des graupels devrait étre mieuptédaaux enclumes du MCS, car la densité
des hydrométéores observés est beaucoup plus leagqak dans le modele. Il est donc
nécessaire de pouvoir représenter cette large gamentuensité dans le modele, en prenant
mieux en compte les hydrométéores de type agrégatss, trés fréquemment observés
durant les vols microphysiques.

3) La comparaison des décroissances des PDFsldetikéfes a permis de vérifier la
bonne représentation des événements extrémes perdiele de facon qualitative. Grace aux
comparaisons des exposants de rugosité, la signdtugivrage a pu étre observée dans les
résultats de la simulation, mais de facon trop irtgrde, ce qui va dans le méme sens que les
conclusions réalisées sur les CFADs de réflecivdé de vitesses Doppler. De plus, les
CFADs ont permis de mettre en évidence la signatarkatténuation dans le modeéle qui est
beaucoup plus importante que dans les réflectivitésurées au sein de I'enclume du MCS,
en raison de la forte évaporation des précipitatign est observée. Cette évaporation n’'est
pas aussi efficace dans le modele en raison deipce d’hydrométéores trop gros, simulés
juste au dessus de la zone de fonte a cause dédenge d’'une trop grande quantité d’eau

pY

surfondue, qui force le modéle a activer le givralgas d'importantes proportions. Ces
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particules givrées ont une signature tres marquédes CFADs de vitesses Doppler avec
d’'importantes valeurs entre 4 et 6 km d’altitude ;qui se traduit par un décalage important
du mode des précipitations lors de la chute de lpglrométéores paramétrisés avec
d’'importantes vitesses de chute.

4) Les comparaisons réalisées avec les températerasllance ont aidé a vérifier que
le cycle de vie du MCS était cohérent entre leeoladions et la simulation, car I'évolution
des «arches » observées et simulées est simiamn, la partie convective est moins
intense dans la simulation, parce que les tempé@satle brillance simulées sont 5 a 10 K plus
élevées que celles observées.

En conclusion, la microphysique du MCS observé leseptembre 2006 a été
relativement bien retrouvée par le modele, maisagiesliorations dans la paramétrisation des
agrégats et des graupels devront étre mises ere@fin de prendre mieux en compte les

agrégats givrés.
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CHAPITRE 6 CONCLUSIONS ETPERSPECTIVES
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6.1 CONCLUSIONS

L'étude d’'un MCS, localisé en Afrique de I'ouest &gion sahélienne, n’est pas un
domaine de recherches nouveau. Toutefois, il resteore beaucoup a faire dans la
compréhension des différents mécanismes qui inss@gt, et donc dans la capacité a
reproduire ces systémes convectifs a partir de lesdegrande ou a petite échelle. En effet,
les MCS sont des systéemes complexes qui font imbérwun grand nombre de processus
d’échelles tres différentes : de la convection euag au sein de la ZCIT, en passant par la
M.A.O. qui apporte 'humidité nécessaire, le JEds bndes d’est et la convection thermique
diurne qui déstabilisent la colonne atmosphérigie, Dans notre travail, afin de prendre en
compte cette hiérarchie d’échelles, nous avonseamiplace des simulations méso-échelle
mettant en jeu le modele BRAMS avec 3 grilles imbées (horizontalement jusqu’a la
résolution fine de 1 km et verticalement jusqu’apas de 100 m) pour modéliser un MCS
typique, observé dans la région de Niamey (Nigendant la campagne AMMA (2006).
Nous avons procédé a I'évaluation des résultatslimsnps dynamiques et microphysiques de
notre simulation, en comparant a de nombreuses na@igms (stations de mesures
météorologiques, mesures aéroportées, mesureftasteDans le cadre des comparaisons
modeéles/mesures, nous avons utilisé une synemgigifferentes méthodes : directes et
statistiques. Afin d’interpréter de facon réalisteprécise, les observations de télédétection
active et passive, nous avons couplé des simugatiuces instruments aux sorties du modeéle
meéso-échelle BRAMS, pour créer un jeu de donnésgparable aux observations réalisées
sur site. Il s’agit la d’'une approche de plus enspltilisée par la communauté des
modélisateurs, car elle permet de mieux confrolggmesures et les résultats des modeles

simulant ces systemes nuageux.

Cette stratégie d’analyse a permis de veérifier lggechamps dynamiques sont réalistes, en
effet :

- la position et l'intensité des circulations a granéichelle (flux de Mousson,
d’Harmattan, jets d’altitude) sont bien reproduitdans le modele, ce qui
représente une condition nécessaire pour la siranlde MCS.

- les incertitudes liées a linitialisation de I'huité des sols ainsi que les
différences importantes en ce qui concerne leslphumidité relative, ont pour
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résultat de créer une trop grande couverture nsagewr I'ensemble du domaine
simulé. De ce fait, certaines comparaisons ne pguyas étre réalisées
(notamment la partie avant du MCS, polluée paystesne précédent).

- par une approche statistique, I'évolution de lasiténd’énergie spectrale est bien
représentée, car on observe une pente spectrabbepide la valeur -5/3 qui
représente I'évolution de la turbulence tridimensielle. De plus, I'évolution
temporelle de I'énergie cinétique du systeme (igrt€e par le carré de la vitesse
verticale) est réaliste, car on observe une dinonutontinue aprés l'arrét de la
convection profonde ainsi qu’'une diminution lin@agte I'écart type, qui est en

accord avec les études réalisées en souffleriélent dle dissipation.

- le cycle de vie du MCS simulé est réaliste, caragpu mettre en évidence des
signatures comparables dans les TPDFs de temp&rdeutbrillance a 12um.
Néanmoins, on a observé une dissipation |égereplaatlente du MCS dans le
modele comparé au MCS observé. Dans ce cas ansspautie de la signature est

polluée par la trop grande couverture nuageuseléanu

Afin de réaliser des comparaisons plus cibléesl’'saclume du MCS, on a utilisé
plusieurs instruments pour mettre au point la diaaton nuageuse la plus optimale. Pour
cela, on a utilisé les données du radar en bandk GIIT pour caractériser les parties
convectives, mais étant donné la forte évaporat@sprécipitations, cette techniqutdiner
et al., 199% n’a pas été suffisante pour caractériser entien¢a partie stratiforme du MCS.
Afin d’identifier I'enclume, on a donc extrait dadiometre SEVERI les températures de
brillance a 12um ainsi que les différences de température deahd# entre les canaux a 8.7
um et 12um pour rechercher les signatures de chacun desesgiconvectif, stratiforme et
cirriforme. De cette fagon, on a pu caractériser dédférentes parties du MCS & grande
échelle. Pour isoler la partie cirriforme, les alvaions réalisées avec le radar en bande W de
la station ARM ont aussi été utilisées. Cette ntaveéthode nous a permis de mieux

discriminer les parties convectives, stratiformesirgiformes de ce MCS.

Par I'analyse microphysique de ce MCS :

- on a pu veérifier 'importance de ['utilisation d’'usthéma microphysique bulk a 2

pY

moments pour la simulation de ce type de systénmepacé a un schéma ne
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pronostiquant qu’un seul moment de la distributionensionnelle. Le schéma a 2
moments permet de reproduire un systéme plus aqoefaux observations.

- le comportement du schéma microphysique dans dektmms de vol similaires a
celles rencontrées par le Falcon 20 est réalistepn a pu vérifier que chaque
classe d’hydrométéores évolue dans le modele elagiaen mémoire son histoire.
Celle-ci peut dailleurs étre tres différente sell@s différents processus de
croissance rencontrés dans I'atmosphere. Ainssjgus signatures différentes ont
pu étre mises en évidence selon «I'age » micragbgsde la cellule nuageuse
considérée.

- les comparaisons entre les résultats de la simolaét ceux obtenus in situ
montrent que les paramétrisations du schéma migsigune sont correctes, en ce
qui concerne I'exposant des lois masse-diametraeeh et 3). Par contre, un
changement dans le préfacteur pour la classe Arpapgait étre envisagé dans le
cadre de la simulation de MCS, car la gamme deitdsndes hydrométéores
givrés observés est trés large comparée a cellgrdepels dans le modéle. Une
autre stratégie pourrait étre de mieux prendreoempte les agrégats givrés dans le
modéle en permettant a ce type de cristaux (quitses souvent observés dans les
enclumes) de pouvoir évoluer sans passer directeia@s la classe Graupel.

- les comparaisons des distributions en taille descpées ont permis de mettre en
évidence l'importance de la simulation de speatnefimodaux dans les modeles.
Les lois gamma utilisées pour chaque classe d’mydtéores simulent ce
comportement, qui est la signature du passage die mes petites particules vers
le mode de I'agrégation. Il semble que dans le rieoeprocessus d’agrégation
soit légérement sous-estimé a proximité des zowewectives, ce qui a des
conséquences importantes sur la représentatiole files spectres. Un ajustement
du diametre de transition entre ces deux modedast primordial pour obtenir
des spectres plus proches des observations dameries actives. Pour cela, une
diminution du parametre de forme de la classe Agr@grmettrait de décaler la
population vers des diametres plus faibles. De,ptus a pu vérifier que la
signature du processus de givrage, trop importamtsde modeéle, rend la
décroissance de la PSD proche d’'une exponentiéideobsante, ce qui est en
accord avec les observations réaliséestu.

- Les comparaisons entre les observations réalisgeke padar en bande W de la

station ARM (réflectivité et vitesse Doppler) etk lebservations simulées ont
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montré certaines signatures microphysiques inténéss. L’atténuation est
caractérisée dans ces observations par une audimergaasiment constante du
mode des réflectivités avec l'altitude (du sol wisg niveau de fonte). Cette
signature est inexistante dans les observatiomgisecde I'importante évaporation
des précipitations qui diminue trés fortement lanuktre des gouttes de pluie.
Cette évaporation n’est donc pas assez importaats ¢ modele. La raison
provient en partie des trop gros hydrométéoresgisimulées au dessus du niveau
de fonte qui, une fois fondus, deviennent des gsutte pluie de taille trop
importante comparées aux observations. La signateiee réservoir de particules
givrées est tres marquée dans les CFADs des \st&sgpler qui présentent un
décalage vers des valeurs beaucoup trop grandesl@m absolue), c’est-a-dire
des vitesses de chutes trop élevées pour les gdéores givrés : Graupel et
Gréle. Les parties supérieures du MCS ont des siggssimilaires (a des altitudes
légérement différentes), avec notamment la préseleceleux modes dans la
distribution des réflectivités qui est la signatdreprocessus d’agrégation.

- Les extractions des températures de brillance aurh2et des différences de
température de brillance entre les canaux a2t 12um, au dessus de la région
de Niamey dans les observations et dans la siroalatint permis de mettre en
évidence la présence d’arches. De plus, I'évoluten’arche (trés sensible a la
microphysique) simulée est comparable a celle obsere qui tend a montrer une
certaine cohérence entre le modéle et les obsengaéin terme d’évolution de la
taille des hydrométéores. Ces comparaisons confironee la partie convective du

MCS simulé est moins intense que dans les obsensti

En résumé, les principaux résultats de cette etade:

1) une nouvelle méthode de discrimination des @martionvectives, stratiformes et
cirriformes d'un MCS, a partir des données de teatpées de brillance et des réflectivités
radar.

2) la mise en place des simulateurs des instrismeattélédétection couplés aux
sorties du modéle BRAMS qui ont aidé de maniereutiguse et avec pertinence a analyser la
microphysique du MCS.

3) la détermination de quelques ajustements gailiendrait de faire dans le schéma
microphysique utilisé : (i) un changement dans Héfgcrteur dans la classe Graupel pour

diminuer I'intervalle des densités de ces graupalspeut étre, permettre aux agrégats givrés
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de pouvoir évoluer sans passer directement dactasse Graupel, (i) une diminution du
paramétre de forme de la classe Agrégat, qui péaitetle décaler la population vers des

diamétres plus faibles.
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6.2 PERSPECTIVES

Dans le cadre de la campagne AMMA, d'autres cad@& pourraient étre étudiés en
utilisant la méme approche, notamment le cas dsepfembre 2006 qui offre la possibilité de
comparer les résultats avec les mesures réalisgéd'@\grain. Cette constellation de satellites
regroupe notamment un radar a 94 GHz et un lidaB2nm, ce qui offre une opportunité
intéressante pour les comparaisons des signatuiesopmysique d'un point de vue
satellitaire.

Le lidar n’ayant pas été utilisé de fagon optinddas cette étude en raison de la tres forte
atténuation du signal dans les systemes conveitsgrait intéressant de réaliser ce genre
d’étude sur des nuages plus fins de type cirrus dfexploiter la complémentarité des
instruments simulés comme par exemple dans le aekecampagnes CIRCLE-ZIRrus
CLoud Experiment 2007) et ASTAR Arctic Study of Tropospheric Aerosols, clouds and
Radiation; 2007)

Les tests de certains algorithmes d’inversion dirpdes données simulées doivent étre
envisagés. En effet, pour différentes situationgéorélogiques et donc pour diverses
signatures maitrisées par le modéle, il seraitiplesde tester la dépendance des paramétres
nuageux (contenus en eau/glace, forme des pasicidex de précipitation) aux différentes
conditions thermodynamiques (température, humicbtative) afin d’affiner leur prise en
compte dans les algorithmes d’inversion, et doraméliorer la qualité des parametres
nuageux restitués.

L'utilisation d’'un schéma microphysique a 3 momenqu$ pronostique en plus du rapport
de mélange et de la concentration en nombre, lecti&fité radar Kilbrandt et Yau, 200best
a envisager. Celui-ci permettrait de réaliser wstgment du parametre de forme de certaines
classes clés d’hydrométéores (Agrégats, Graupel) fenction des conditions
environnementales. Ce type de schéma microphysiffue donc la possibilité de pallier
certaines insuffisances décrites dans cette ételgui aiderait a représenter de facon plus

réaliste les systemes complexes, de longue durégpdudes MCS.
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AEJ: African Easterly Jet

AEW: African Easterly Waves

AMMA: African Monsoon Multidisciplinary Analyses

AMF: ARM Mobile Facility

ARM: Atmospheric Radiation Measurement

AMSR: Advanced Microwave Sounding Radiometer

AVHRR: Advanced Very High Resolution Radiometer

ASTAR: Arctic Study of Tropospheric Aerosols, clouds and Radiatio
BRAMS: Brazilian Regional Atmospheric Modelling $gs

BT: Brightness Temperature

BTD: Brightness Temperature Difference

CALIPSO: Cloud-Aerosol Lidar and Infrared Pathfin&atellite Observation
CALIOP: Cloud-Aerosol Lidar with Orthogonal Polaation

CAPE: Convective Available Potential Energy

CAPPI: Constant Altitude Plan Position Indicator

CIRCLE-2: CIRrus CLoud Experiment

CCN: Cloud Condensation Nucleus

CEPMMT: Centre Européen pour les Prévisions Métégiques a Moyen Terme
CFAD: Contoured Frequency by Altitude Diagram

CPR: Cloud Profiling Radar

DDA: Discrete-Dipole Approximation

EOP: Enhanced Observing Period

F-F20: Falcon 20 Francais

FAO: Food and Agriculture Organization of the Uditdations
FASDOM: Fast Discrete Ordinate Method

FIT: Front Inter Tropical

GCE: Goddard Cumulus Ensemble

GPCP: Global Precipitation Climatology Project

IIR: Imaging Infrared Radiometer

IN: Ice Nucleus

LEAF-3: Land Ecosystem-Atmosphere Feedback 3
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LIDAR: Light Detection And Ranging

LNG: LEANDRE 1 Nouvelle Génération

LOP: Long term Observing Period

LTE: Local Thermodynamic Equilibrium

MCS: Mesoscale Convective Systems

MetUM: MetOffice Unified Model

MIT: Massachusetts Institute of Technology

MAO: Mousson de 'Afrique de I'Ouest

MODIS: Moderate Resolution Imaging Spectroradiomete
MSG: Meteosat Second Generation

NASA MMF: NASA Multiscale Modeling Framework
NCEP: National Centres for Environmental Prediction
NDVI. Normalized Difference Vegetation Index

NOAA: National Oceanic and Atmospheric Administoati
PDF Probability Density Function

PPI: Plan Position Indicator

PSD: Particle Size Distribution

PVC Photons Variance-Covariance method

RADAR: RAdio Detection And Ranging (Détection etii@étrie par onde Radio)
RALI: RAdar/LIdar

RASTA : Radar Aéroporté et Sol de Télédétectionptepriétés nuAgeuses
RHI: Range Height Indicator

SEVIRI: Spinning Enhanced Visible and Infrared Iraag
SOP: Special Observing Period

SST: Sea Surface Temperature

TEJ: Tropical Easterly Jet

TPDF: Time-dependent Probability Density Function
USGS: United States Geological Survey

WRF: Weather Research and Forecasting model

ZCIT: Zone de Convergence Inter Tropicale
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ABSTRACT: This paper presents a numerical simulation of a Mesoscale Convective System (MCS) observed during
the AMMA (African Monsoon Multidisciplinary Analysis) experiment with the BRAMS model (Brazilian Regional
Atmospheric Modelling System). The aim is to document the life cycle of the MCS and to identify key cloud microphysical
processes and their signatures by making use of synthetic observations calculated from the simulated fields. These
observations: ARM (Atmospheric Radiation Measurement) 95 GHz equivalent radar reflectivity factor and Doppler velocity
and infrared brightness temperatures in three SEVIRI (Spinning Enhanced Visible and InfraRed Imager) channels centred
at 8.7, 10.6 and 12 um are simulated using respectively Mie scattering theory and FASDOM (Fast Discrete Ordinate
Method), a fast radiative transfer code. Synthetic observations and model variables are compared to various measurements
from several platforms (W-band and Massachusetts Institute of Technology (MIT) ground-based Doppler radars, soundings,
aircraft measurements, and Meteosat Second Generation) to evaluate the model at different scales and to identify the
signatures of microphysical properties with a focus on the anvil part of the MCS. A method using both the ARM and the MIT
radar data is used to identify the different regimes within the MCS. A relatively good agreement with direct comparisons
is found, as well as discrepancies in the microphysical scheme parametrization that clearly need improvements (using
in situ measurements). Microphysical signatures are also studied using joint radar reflectivity/Doppler-height histograms.
Their analysis shows that the model tends to overplay the role of the riming processes, even in the anvil part of the MCS.
Comparisons of the Particle Size Distributions (simulated and measured in situ) show the model’s ability to reproduce

complex PSDs (e.g. a multimodal behaviour). Copyright (© 2010 Royal Meteorological Society
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1. Introduction

It is now well established that Mesoscale Convective
Systems (MCSs) provide most of the annual rainfall in the
Sahel over West Africa during the May—September West
African Monsoon (WAM) (Mathon et al., 2002). Thus,
MCS properties and their occurrence over West Africa
are strongly linked to the WAM variability which is a key
issue in the AMMA (African Monsoon Multidisciplinary
Analysis) programme launched in 2005 (Redelsperger
et al., 2006a, 2006b).

MCSs are organized complexes composed of multiple
convective thunderstorms with anvil clouds merging
into a single mesoscale cloud shield (Houze, 1977).
During the MCS life cycle, individual convective cells
get organized at larger scale into a cluster, which can be
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Physique/OPGC, Université Blaise Pascal/CNRS, 24 avenue des
Landais, 63177 Aubiére Cedex, France.

E-mail: g.penide @opgc.univ-bpclermont.fr

Copyright © 2010 Royal Meteorological Society

characterized by very different shapes and sizes. These
MCSs are often associated with large-scale atmospheric
circulation such as easterly waves to form a squall
line at their leading edge (Diongue et al., 2002). At its
mature stage, an MCS can be schematically viewed as
a convective region of heavy rain and a large area of
trailing stratiform precipitation (part of the anvil) formed
from dissipating cells and mainly driven by mesoscale
upward/downward motions (Houze, 2004) resulting
from latent heat transfer between water phases. The
dissipation phase is characterized by a slowly weakening
anvil formed of the stratiform part and non-precipitating
cirriform clouds. The anvil part of MCSs has an impor-
tant impact on the total precipitation amount (25-50%:
Houze, 2004) and on the radiative budget because of its
large horizontal coverage, often greater than 10* km?, its
vertical extent of about 4—12 km, and its lifetime which
can exceed by many hours that of the convective part.
MCSs are still not well represented in large-
scale models, as discussed for instance in Tompkins
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et al. (2005), and this is particularly true when operational
observations are very sparse as over West Africa. Fur-
thermore it remains difficult to capture and to study the
full life cycle of a long-lived (generally fast moving)
MCS because in situ measurements from aircraft are
scarce, and have to be completed with active and passive
remote sensing instruments such as radars (MCSs are
often larger than the 150 km of the ground-based radar
scanning radius) and radiometers.

In this context, AMMA represents an unprecedented
opportunity to improve our knowledge of MCSs from
small-scale processes involved in their internal organiza-
tion to the characterization of their impact on the larger
scales, due to the large set of deployed airborne and
ground-based instruments during the Special Observing
Periods (SOPs) and the strategy for long-term observa-
tions (Redelsperger et al., 2006a). Even with extensive
observations such as in AMMA, the full life cycle of
a long-lived MCS cannot be captured and the complex
interactions between microphysical and dynamical pro-
cesses and their evolution during the life cycle studied.
The usually adopted strategy to access the multi-physical
processes involved in the MCS life cycle is to produce
realistic high-resolution numerical simulations evaluated
with respect to the observations available for a portion of
the life cycle.

The purpose of this study is to characterize the anvil
life cycle with various observations and to examine the
ability of a mesoscale numerical model to simulate it, in
order to assess the microphysical processes involved at
different stages of the development. To achieve this, a
robust separation of convective and stratiform/cirriform
parts of the MCS is realized using the Massachusetts
Institute of Technology (MIT) C-band radar. Delanoé and
Hogan (2008) have shown that the synergy of instru-
ments such as cloud radar/lidar/radiometer (e.g.: the
combination of instruments available on the National
Aeronautical and Space Administration/Centre National
d’Etudes Spatiales (NASA/CNES) ‘A-Train’ space mis-
sion, Stephens et al. (2002)) was a very important path-
way to improve our knowledge of the cloud properties
at different scales. The strategy adopted in the present
paper is to compute synthetic observations of active
and passive remote-sensing measurements from high-
resolution modelling and to compare them directly and
statistically with the real measurements. With such a
strategy, the signatures of microphysical processes can
be highlighted, the impact of hydrometeors’ habits on
simulated measurements can be assessed and the model
ability to simulate realistic cloud systems can be eval-
vated. In this paper, we focus on ground measurements
acquired from the ARM (Atmospheric Radiation Mea-
surement: http://www.arm.gov/) mobile facility, located
at 13°28'39”N, 2°10'27"E at the Niger Meteorologi-
cal Office in Niamey International Airport (radiosondes,
95 GHz radar). In situ Particle Size Distributions (PSDs)
from two flights (between 0900 and 1230 UTC and
between 1500 and 1800 UTC) of the French Falcon 20
have also been analysed. Finally, space-based observa-
tions from the SEVIRI (Spinning Enhanced Visible and

Copyright © 2010 Royal Meteorological Society

InfraRed Imager) sensor on-board Meteosat Second Gen-
eration (MSG) are used for the larger scale analysis and
for the interpretation of Brightness Temperatures (BTs)
in three infrared channels (8.7, 10.6 and 12 wm).

In section 2 the numerical atmospheric model BRAMS
and the diagnostic tools used to analyse cloud processes
are described. The studied MCS and available observa-
tions are presented from synoptic scale to microphysical
scales in section 3. The numerical simulation protocol is
discussed in section 4. In section 5, the synthetic observa-
tions derived from the model outputs are discussed and
compared with the field experiment observations. Con-
cluding remarks are given in the final section, section 6.

2. Simulation tools

2.1. BRAMS as an MCS model

This study makes use of the Brazilian Regional Atmos-
pheric Modelling System (BRAMS) model Version 3.2
(http://brams.cptec.inpe.br/) which is a meteorological
model developed for the simulation and forecasting of
weather systems. BRAMS is based on the RAMS Version
5 (Regional Atmospheric Modeling System: Pielke ef al.,
1992; Cotton et al., 2003; http://www.atmet.com), tai-
lored to the Tropics by Brazilian meteorological services
CPTEC/INPE for the purpose of operational forecasts
over Brazil and more generally over South America. The
atmospheric model is constructed around a full set of non-
hydrostatic, compressible equations that describe atmos-
pheric dynamics and thermodynamics, plus conservation
equations for scalar quantities such as water vapour, lig-
uid and ice hydrometeor mixing ratios. These equations
are supplemented with a large selection of parametriza-
tions for turbulent diffusion, solar and terrestrial radiation,
moist processes, including the formation and interaction
of clouds and precipitating liquid and ice hydrometeors,
kinematic effects of terrain, cumulus convection, and sen-
sible and latent heat exchanges between the atmosphere
and surface, consisting of multiple soil layers, vegetation,
snow cover, canopy air and surface water. In particular
this version of BRAMS has been used to study the trans-
port of water vapour during the HIBISCUS campaign in
South America (Marécal et al., 2007). The simulation dis-
cussed in the present paper has been set up with optimal
options available in the non-hydrostatic, anelastic con-
figuration of the model. Three grids have been used for
the simulation with interactive two-way nesting between
them. Deep and shallow convection are parametrized for
the two coarser grids (spatial resolutions of 25 and 5 km)
using the Grell and Devenyi (2002) mass flux scheme.
Explicit convection is done for smaller resolutions.

The two-moments bulk microphysical scheme
described in Walko et al. (1995) and Meyers et al. (1997)
is activated, because a two-moment scheme for both ice
and liquid may be required to simulate a better micro-
physics distribution of hydrometeors (Lang et al., 2007).
As explained in Meyers et al. (1997) the use of two
prognostic variables, namely mixing ratio and number
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concentration, improves the calculation of hydrometeor
size distributions that are based on a generalized gamma
function (Eq. (1)) due to more degrees of freedom:

o

n(D) = NF(v)

A D exp (~(AD)*), (1)

where n(D) is the number concentration in m~* at each
diameter D in m, N is the total number concentration in
m~3, A is the slope parameter of the distribution in m~!, v
is the shape parameter (v = 2) and « the scale parameter
(¢ = 1) (Walko et al., 1995). Particle size distributions
are calculated for the seven hydrometeor species available
in the model: rain, cloud, pristine ice, snow, aggregates,
graupel and hail. This parametrization also attributes five
different crystal shapes for pristine ice and snow (column,
hexagonal, dendrite, needle and rosette) based on tem-
perature and vapour excess (Fletcher, 1962). Mass and
terminal fall speeds are parametrized from power laws,
respectively M = y.D? and V = &.D¢, where D is the
maximum dimension of the particle, y, 8, ¢ and ¢ are
coefficients depending on the hydrometeor species (based
on the work of Mitchell (1996)). The RAMS microphysi-
cal scheme considers that ‘pristine ice’ is the primarily ice
species formed in the atmosphere by homogeneous, con-
tact or condensation freezing (Walko et al., 1995, 2000).
It is a non-precipitating hydrometeor such as cloud water.
Once pristine ice crystals are created, they can grow by
vapour deposition and light riming until the mean mass
diameter of the distribution reaches 125 pum, then they
are considered as RAMS ‘snow ice’, which is allowed
to precipitate. The main difference between pristine and
snow is the size. Collision/aggregation and coalescence
processes between pristine ice crystals, between snow
ones or between pristine and snow lead to the ‘aggregate’
species which can also grow by light riming and vapour
deposition. Moderate to heavy riming on pristine, snow or
aggregate categories drive the ‘graupel’ and ‘hail’ species
which can interact respectively with cloud droplets and
raindrops. These species can be considered as mixed-
phase categories except that graupel can be formed of
ice only. This particular hydrometeor is very difficult to
define in a model because its density can be very vari-
able depending on environmental conditions (Khain et al.,
2000; Bouniol et al., 2009, this special issue) which make
its parametrization difficult with the use of power laws.
In the RAMS microphysical scheme, graupel is allowed
to carry from 0% (dry growth process) to 30% of lig-
uid (wet growth process), and if this percentage becomes
larger by riming or melting, graupel is recategorized as
hail. It is appropriate to note that melting graupel is
recategorized as hail to permit a continuous transition,
in term of parametrization, from the ice phase to the lig-
uid water phase. Furthermore all ice species can grow by
vapour deposition. Finally, two-stream (long/short-wave)
radiative parametrization, which takes into account all
hydrometeor species and water vapour, is used (Harring-
ton and Olsson, 2001).

In order to evaluate model simulations against real
observations and to avoid applying retrieval algorithms

Copyright © 2010 Royal Meteorological Society

that may not be correctly handled, the inverse strategy
is used in this paper: simulated fields are combined
and used in order to compute synthetic observations
that are affected by the same processes that affect the
real measurements (for instance, attenuation for radar).
This strategy has gained a lot of interest in recent
years (Haynes et al., 2007; Bodas-Salcedo et al., 2008;
Chepfer et al., 2008), with the emergence of long ground-
based time series thanks to the ARM or Cloudnet
programmes for instance or with the launch of spaceborne
instrumentation dedicated to cloud profile measurements.
Particular modules have been developed in the BRAMS
model in order to produce synthetic observations of
95 GHz cloud radar (equivalent reflectivity factor Z.
(dBZe) and Doppler velocity V4 (m.s™') and infrared
radiometer (brightness temperatures within spectral bands
centred at 8.7, 10.6 and 12 um) from the output fields
of the BRAMS simulation. These modules are briefly
described in the following.

2.2.  Simulation of 95 GHz radar measurements

95 GHz corresponds to a wavelength of about 3.15 mm,
which is smaller than the usual wavelength of precip-
itation radars (5—10 cm). Since the hydrometeor sizes
are not always negligible with respect to the radar wave-
length, the Rayleigh approximation, commonly used to
estimate radar reflectivity (Z ~ D®), is no longer valid for
a significant part of the particle diameter range. Calcula-
tion of ice scattering properties is achieved with Mie the-
ory (the same Mie code as in the QuickBeam simulator:
Haynes et al., 2007) which is a good compromise between
exact calculation (important time-consuming method) and
Rayleigh approximation (not accurate enough). In Mie
theory all hydrometeors are considered as spheres, which
is not realistic for most ice crystals. Donovan et al. (2004)
has realized comparisons of reflectivity calculated using
Mie theory with different equivalent sphere diameter defi-
nitions and Discrete Dipole Approximation (DDA). They
showed that, for a 95 GHz radar, a good hypothesis was
to represent ice crystals by a sphere with a diameter cor-
responding to the maximum dimension of the crystal and
an adjusted density (Eq. (2)) so that mass is conserved:

6.y 5.3
Doy = —2 . D73,
cq m

(2
where y and § are mass power-law coefficients, and Dy, is
the maximum dimension of the ice crystal. Furthermore,
to take into account the modification of the refractive
index due to a mixture of air-ice within ice hydrometeors
we use Wiener’s equation (Atlas et al., 1995; Donovan
et al., 2004). Finally, the equivalent reflectivity factor Z
(dBZe) is calculated as follows:

Z(Bze) =
1()18_)\4 D max
10. loglo W n(D).O’r()», D)dD s
w
0

3
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where o, represents the backscattering cross section (m?)
calculated with the Mie theory, A is the wavelength
(3.15 x 1073 m) and |K|? is the dielectric factor of the
water at millimetric wavelengths (| K |%V = 0.84) used to
express the equivalent reflectivity factor in the ARM cal-
culation. Since the objective of this module is to produce
synthetic observations that are directly comparable to real
ones, it is also necessary (at 95 GHz) to include attenua-
tion of the radar signal along the signal path. The attenu-
ation signal is simulated, following Lhermitte (1990) and
Gosset and Sauvageot (1992), and subtracted from the
calculated Mie radar reflectivity from Eq. (3).

The two-way attenuation coefficient A(m~!) is calcu-
lated as follows:

Dmax

A1) =2. / Gext(D).n(D).dD,
0

“

where 0.y represents the extinction cross-section (m?)

In addition, the Doppler velocity is directly com-
puted from the simulations as the vertical air veloc-
ity (W) minus the reflectivity weighted fall velocities
(Vi(D, pair)) of the hydrometeors (Eq. (5)) and is directly
comparable to the Doppler velocity measured by verti-
cally pointing ground-based radar.

Dmax
f Vt(Ds ,Oair)-ar ()h D)n(D)dD
Vdop =W- ° Dinax EN®))
[ or(x, D).n(D).dD
0
2.3. Simulation of infrared brightness temperatures

FASDOM (Fast Discrete Ordinate Method: Dubuisson
et al., 2005), is a fast radiative transfer code developed
for the simulations of infrared radiances integrated over
spectral bands. It is coupled with the Discrete Ordinates
Radiative Transfer code (DISORT: Stamnes et al., 1988)
to take into account scattering and absorption. Infrared
radiances for a given channel in the atmospheric ther-
mal window are interpreted as Brightness Temperatures
(BT channel) that are the temperature of a black body that
gives the same radiances.

BTs are simulated within three IR channels: 8.7, 10.6
and 12 um corresponding to the channels of SEVIRI
(onboard MSG), MODIS (Moderate Resolution Imag-
ing Spectroradiometer onboard Aqua and Terra) and
IIR (Imaging Infrared Radiometer onboard CALIPSO).
Hydrometeor optical properties such as single scattering
albedo and asymmetry factors are extracted from look-
up tables as a function of the particle effective size.
The single scattering properties of ice clouds used in
the simulations are derived from the seven ice crys-
tal shapes of Yang et al. (2005). Furthermore Dubuis-
son et al. (2008) have carried out various sensitiv-
ity tests, using a split window technique, showing that
cloud microphysical properties and particularly ice crys-
tal sizes and shapes have a significant impact on simu-
lated BTs. The split window technique allows the esti-
mation of the effective particle size parameter using

Copyright (©) 2010 Royal Meteorological Society
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Figure 1. Brightness Temperature Difference (BTD), using IIR channels
at 8.7 and 12 um, as a function of the brightness temperature in the
IIR channel at 12 um. Each curve is representative of a fixed effective
size Degt, and for a cloud optical thickness at 12 um ranging from 0
to 50. The homogeneous cloud is located between 9 and 10 km, the
atmosphere is a standard tropical atmosphere (McClatchey model) and
the surface emissivity is set to 1 with a surface temperature of 299.7 K.
BTDs are simulated with the FASDOM code (Dubuisson et al., 2005)
using the single scattering properties of ice clouds for the seven ice
crystal shapes of Yang et al. (2005).

two channels centred in the infrared atmospheric win-
dow (8—13 um) (Inoue, 1987; Parol et al., 1991; Giraud
et al., 1997, 2001). The extinction efficiencies of ice
crystals vary with the wavelength in the infrared win-
dow with an extinction minimum near 10.5 um, which
is pronounced for small particles (Yang et al., 2005;
Baum et al., 2007). As an example, the Brightness Tem-
perature Difference between channels at 8.7 and 12 um
(BTD(g.7-12 um)) is plotted in Figure 1 as a function
of the brightness temperature at 12 um (BT ym). The
brightness temperatures are simulated with the FASDOM
code for the IIR spectral bands, assuming a homoge-
neous cirrus cloud between 9 and 10 km (237-243 K)
over the Tropics using temperature and moisture pro-
files from McClatchey et al. (1972). Figure 1 shows
arched curves that have been extensively reported in the
literature (e.g. Inoue, 1985). These arched curves con-
verge for the two following cases: (1) BTz yn =292 K:
a clear atmosphere corresponding to a cloud with an
optical thickness of zero, and (2) BTy ym =236 K:
an opaque cloud with an optical thickness larger than
20. The maximum BTD value is observed for a semi-
transparent cloud with small particles (effective size equal
to 5 um). The arches are distinguishable and show the
potential of the split window technique for retrieving
cloud effective particle size smaller than 80 um. The sim-
ulation of the three IR channels (8.7, 10.6 and 12 pum)
within the outputs of the BRAMS simulations gives
access to cloud properties such as particle size (effec-
tive diameter D.g), ice water content (IWC) or optical
depth (6).
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Figure 2. Images derived from SEVIRI Brightness temperatures at 12 wm (0000—1800 8 September 2006); white or black triangle on the maps
represents Niamey city location. The ground track of the French Falcon 20 (Flight 59) is also presented on the Figure corresponding to 1200
UTC (bottom left).

3. Case-study: 8 September 2006

During the AMMA SOP 2a3 (Special Observing Period:
6—15 September 2006), measurements were intensively
collected in the region over Niamey, Niger, with a large
set of ground-based instruments with collocated aircraft
flights. A particularly well-suited dataset for our purposes
was gathered on 8 September 2006, which is the case
selected for the present study.

During this event, there was a large set of instruments
available within the area of interest. The ground-based
Atmospheric Radiation Measurement (ARM) Mobile
Facility (AMF) was present at Niamey (triangle in
Figure 2) with in particular continuous measurements
with vertically pointing 95 GHz radar (reflectivity and
Doppler velocity profiles with a temporal resolution of

Copyright © 2010 Royal Meteorological Society

5 s and a vertical resolution of 60 m). Radiosondes were
launched every 6 hours over the site. The MIT C-band
radar, a full volumetric scanning Doppler radar at 10 min
resolution was also operating there, in order to charac-
terize the three-dimensional organization of MCSs in the
vicinity of Niamey. Radiance measurements from space
are available during this day with the SEVIRI sensor on-
board MSG at a 15 min temporal resolution and 3 km
spatial resolution. Direct measurements inside the MCS
anvil have also been collected during two flights of the
French Falcon 20 (Flight 59 between 0900 and 1230 UTC
and Flight 60 between 1445 and 1700 UTC) with on-
board 2-DC and 1-DP microphysical probes (composite
Particle Size Distribution) and the RALI (RAdar/LIdar)
instrument composed of a 95 GHz radar and a 532 nm
lidar (Protat et al., 2004).
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3.1.  Synoptic-scale analysis

Figure 2 shows MSG observations (Brightness Tempera-
tures at 12 um, BTy ym) between 0000 and 1800 UTC
on 8 September and Figure 3 shows four CAPPIs (Con-
stant Altitude Plan Position Indicators) at 3 km of the
MIT C-band radar reflectivities between 0300 and 1200
UTC, when the MCS was within the radar scan radius,
and two RHIs (Range—Height Indicators) at 1120 and
1310 UTC. One can see with Figures 3 and 4 that the
MCS starts to develop on 7 September at 600 km east
of Niamey, about 1200 UTC, and then moves westward
during the day to enter the region of Niamey under
MIT radar surveillance at approximately 0300 UTC 8
September. The system lasts several hours over Niamey,
developing to reach a maximum of convection (largest
area of BTy ym <220 K) at about 0800 UTC. The
MIT C-band radar scan exhibits the squall line struc-
ture of the MCS with a well organized convective line
of high reflectivities (greater than 40 dBZ). Then, the
system slowly dissipates moving westward before being
reactivated in the afternoon near 1400 UTC, 400 km
west of Niamey. The MCS is totally dissipated by the
end of the day. It is to be noted that the life cycle
of this MCS is somewhat typical of the region (Fink
et al., 2006), with a triggering further east/south-east
of Niamey, a rapid propagation, its arrival early in the
morning in the vicinity of Niamey (see the diurnal cycle
in Protat et al. (2009), this special issue, and Ricken-
bach et al. (2009)), where it encounters less favourable
conditions for its development, and then its dissipa-
tion when passing over Niamey during its westward
propagation.

3.2.  Anvil characterization

To develop a robust mesoscale analysis, it is impor-
tant to separate the different regimes within the MCS.
Indeed, Leary and Houze (1979) have shown that con-
vective and stratiform parts have different rain rates
with respectively 10100 mmh~! and 1-10 mmh~!, so
it is obvious that the microphysical processes involved
within each class are different and have to be studied
separately. To achieve this, convective and stratiform
clouds are classified following the technique described
in Steiner et al. (1995). The dataset used to apply the
Steiner et al. (1995) method corresponds to a CAPPI
at 3 km of reflectivities measured by the MIT C-
band Doppler radar located at Niamey (see Figure 3).
Measurements are made with a temporal resolution of
10 minutes and within a scanning radius of 150 km.
This classification method considers that any grid point
within the scan radius, whose reflectivity is at least
40 dBZ or greater than a fluctuating threshold depend-
ing on the area-averaged background reflectivity (within
a radius of 11 km around the grid point), is classi-
fied as a convective centre. Each convective centre has
a radius of influence (1 to 5 km) also depending on
the surrounding background reflectivity. The remaining
non-zero reflectivities are then classified as stratiform.

Copyright © 2010 Royal Meteorological Society

This algorithm has been developed, tested and tuned in
monsoon conditions at Darwin, Australia. Figure 4 shows
the time evolution over the ARM site of this classifica-
tion (dark line) with the W-band Doppler image as a
visual reference. The time series shows that a line of
convection is passing over Niamey between 0600 and
0630 UTC and another one between 0730 and 1030
UTC. The period between 0745 and 0900 significantly
departs from the simple convective/stratiform separation.
As shown by Figure 3(c), the overall region is clearly
of stratiform type, but between 0745 and 0900 there is
a westward-propagating convective line as well as indi-
vidual convective cells embedded within this widespread
stratiform region. As a result, the Steiner algorithm cor-
rectly classified it as ‘convective’ (because the pixels near
the radar belong to this convective line for most of this
period) but misses the fact that the overall region is more
of a stratiform nature.

The stratiform part is not very well classified with the
CAPPI at 3 km due to the radar sensitivity (a threshold of
0 dBZ has been applied); after 1100 UTC there is no more
radar signal, so to classify this regime we have chosen to
look at the RHIs, and if there is the presence of a well-
marked bright band the region is identified as stratiform.
Once the convective regions have been identified, the
remaining parts of the MCS are considered to be part
of the MCS anvil, which is defined as the stratiform plus
the cirriform parts (non-precipitating ice detected with W-
band radar observation, grey line on Figure 4) situated at
the rear of the convective region.

3.3. Mesoscale analysis

Common features relative to the vertical structure of an
MCS squall line are distinguishable using the W-band
cloud radar (Figure 5(a)). A typical area of strong signal
attenuation (between 0730 and 0830 UTC) due to convec-
tive precipitation is observed. This area is associated with
rain rates measured at Niamey by the ARM rain gauges
(black line on Figure 5) of about 40 mmh~! (convective
showers). The cloud top within the leading convective
region reaches the tropopause (deep convection) situated
close to 15 km in altitude. During this intensification stage
of the MCS, high 95 GHz radar reflectivities (>10 dBZ)
are measured, associated with Doppler velocities (Fig-
ure 5(b)) of up to —8 ms~! (minus sign represents falling
hydrometeors). The stratiform part (0930—1400 UTC) is
characterized by a large area of small Doppler velocities
(around —1 ms~!) with well marked melting level asso-
ciated with a step in reflectivities between 4 and 5 km
in altitude and evaporative precipitation (reflectivities do
not reach the ground, between 1300 and 1400 UTC). Rain
rates of about 1 mmh~! were measured at Niamey during
this phase of the life cycle. One can note that between
these two separated parts of the MCS we see a transi-
tional area (0830—0930 UTC) of older cells dissipating
(mixing of convective and stratiform regimes) associated
with rain rates of about 4 mmh~! and still strong signal
attenuation. At the very rear of the MCS a region of non-
precipitating ice clouds is clearly seen (1400—-1530 UTC),
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Figure 6. Topographic map of the simulated domain over West Africa
with the location of Grid 1, Grid 2 and Grid 3 and Niamey city (black
dot).

characterized by Doppler velocities ranging from —1 to
0 ms~! and reflectivities between —20 and —10 dBZ.

4. Simulation of the case-study of 8 September 2006

Three nesting grids (with two-way interactive grid nest-
ing) have been used for the simulation. Horizontal reso-
Iutions are respectively 25, 5 and 1 km for Grid 1, Grid
2 and Grid 3 (Figure 6). Vertical resolutions for the two
coarser grids centred on (10°N, 5°E) are the same with
34 vertical levels stretched from 500 m at the surface to
1 km with a stretch ratio of 1.1. The third grid centred
on Niamey (13.5°N, 2.2°E) has a higher vertical resolu-
tion with 115 levels stretched from 500 m close to the
ground to 100 m between 10 and 15 km to focus on
the ice anvil part of the MCS. Simulations are initialized
on 7 September 2006 at 0000 UTC with ECMWEF anal-
yses (0.5° horizontal resolution). Nudging is done with
ECMWEF fields every 6 hours at the lateral boundaries of
the coarser grid (Grid 1) until 9 September 2006.
Surface fields are set up with the MODIS 1 km
grid resolution of the Normalized Difference Vege-
tation Index (NDVI). Global soil texture is from the
FAO soil maps (Food and Agriculture Organization
of the United Nations) with 4 km resolution. Land
use is based on 1 km Advanced Very High Resolu-
tion Radiometer (AVHRR) analysis. Soil moisture is
initialized from Tropical Rainfall Measuring Mission
satellite (TRMM) (0.25° resolution) data which give
the spatial structure of wetness in eight layers. The
modelled soil moisture is able to coherently repro-
duce the expected patterns throughout the seasons
over South America (tropical zone), with satisfactory
agreement on time variability. Model description and
validation can be found in Gevaerd and Freitas (2006)
(http://brams.cptec.inpe.br/in_data_soil_moisture.shtml).
Weekly Sea-Surface Temperatures (SSTs on 1° hori-
zontal resolution) are obtained from satellite data that
are available on the CPTEC/INPE website (http://www.
cptec.inpe.br/brams/input_data.shtml).

Copyright © 2010 Royal Meteorological Society

5. Model results

5.1. Synoptic-scale analysis

As will be shown in this section, the main large-scale
dynamical characteristics of the West African monsoon
are well captured by the model. Figure 7 shows the
vertical distribution of the daily mean (8 September) of
the two horizontal wind speed components (U, and V)
between 2°S and 22°N. The horizontal wind field has
been averaged spatially between 9°W and 9°E. A strong
south-westerly (U, and V) positive) monsoon flow is
simulated to the south of 12°N in the lower atmospheric
layers (below 2 km), providing warm air and moisture
advection from the ocean with relative humidity (RH)
of about 80%. The north-easterly harmattan flow is also
simulated to the north of 12°N and situated just above the
monsoon flow, at about 3 km in altitude, advecting dry
air masses from the Sahara region (RH < 40%). The
magnitudes of these relative humidities are consistent
with the soundings over the ARM site in Niamey (not
shown). The so-called African Easterly Jet (AEJ) and
Tropical Easterly Jet (TEJ) are well defined in Figure 7
by negative values of the zonal wind (U,). The AEJ
is a mid-level jet with a maximum velocity of about
12 ms~! observed close to 14°N and between 3 and
6 km in altitude. The TEJ is the upper-level jet which is
observed over the entire domain with a maximum easterly
velocity of about —15 ms~! at 2°N. The TEJ is located
between 11 and 13 km altitude with a strong northerly
component (negative values of V), south of 10°N. At
higher latitudes (north of 10°N), the TEJ is located at
upper heights in the atmosphere (16—20 km) with a small
southerly component.

Figure 8 shows a comparison between the Niamey
sounding (launched on 8 September at 0000 UTC) and
the simulated one. Wind speed profiles, temperature
and relative humidity are compared. Simulations and
observations of the zonal wind speed and temperature
are in good agreement, but the meridional wind and
the relative humidity show some large discrepancies. It
appears that the monsoon flow is not yet well established
in the simulation because it is positioned lower by 1 km in
the atmosphere and the relative humidity is much smaller
in the simulation (50%) than in the observations (75%).
Later in the day, we obtain a better agreement concerning
the comparison of the monsoon flow (mean characteristics
well represented, Figure 7). So in the model, the monsoon
flow installation is delayed by 2 hours which results
in an MCS being simulated with a delay of about
2 hours.

Figure 9 shows brightness temperatures in the SEVIRI
12 um channel at the maximum of MCS convection
(largest area of BT, ym < 220 K) over the domain cor-
responding to Grid 2 (e.g. 0800 UTC in the observa-
tions and 1000 UTC in the model). Too many clouds
are simulated over the whole domain with the largest
region of cold BTj> y, situated east of the system cor-
responding to less organized convective events merging.
Nevertheless the main MCS located between 1°E and
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5°E in longitude and 9-15°N in latitude is well repre-
sented in space with a similar spatial coverage. Bright-
ness temperatures have the same magnitude within the
MCS: BT ym < 220 K in the convective region and
BTi2 ym > 220 K in the stratiform part. Many tests have
been performed in order to retrieve the exact develop-
ment of this MCS. We have found out that the initial soil
humidity was a crucial parameter to trigger and maintain
the convection in the simulation. With the soil humidity
measured during the AMMA campaign, the model simu-
lates the case-study less accurately than with the humidity
derived from TRMM data.

5.2. Mesoscale and cloud-scale analysis

5.2.1. Statistical ~comparisons with the Falcon

microphysical measurements

In this section a microphysical comparison is done
between simulated and in situ (measured by 2-DC and
1-DP microphysical probes) Particle Size Distributions
(PSDs) from the French Falcon. As Flight 60 occurred
during the dissipation stage (cirriform part) of the MCS,
observed PSDs have a simple shape with no particular
spatial variability and remain the same during the whole
flight. During Flight 59, the stratiform part of the MCS
has been sampled between 0900 and 1230 UTC in a more
mature stage (convective regime over Niamey between
0730 and 0930 UTC, Figure 4). The sampling strategy
was to fly legs at constant latitudes (ground track in Fig-
ure 2) to characterize anvil microphysics from close to the
convective area towards the rear of the system. Figure 10
presents the comparisons between the measured (com-
posite of 2DC and 1DP probes) PSDs and the simulated
ones for different typical legs. Figure 10(a) and (b) show

Copyright © 2010 Royal Meteorological Society

I-minute averaged PSDs corresponding to the most
active regions where the aircraft was authorized to fly
(respectively at 5.5 and 11.3 km altitudes, and at 0900
and 1030 UTC). In Figure 10(a), the simulated PSDs
correspond to two consecutive levels (5.2 and 5.8 km
at 1200 UTC in the model). There is a good agreement
for particle diameters ranging between 60 and 200 um
(60 um is a lower limit for observed PSDs), whereas
there are important discrepancies for the larger hydrom-
eteors. An interesting feature in Figure 10(a) concerning
the model microphysics is that the two-moments micro-
physical scheme coupled to the synergy of seven hydrom-
eteor species can simulate complex PSDs which reveal
the signature of the competition between various grow-
ing modes. This typical structure of the size spectra has
been studied by Mitchell et al. (1996) who have showed
that these two ‘modes’ (two distinct slopes) in the PSDs
represent the evolution between the creation/growth mode
of the small particles (vapour deposition process) and the
aggregation process, dominant on larger particles. In addi-
tion, they explained that the onset of the aggregation pro-
cess coincides with the diameters where the discontinuity
in the PSD appears. This transition to the aggregation
process is simulated at 320 wm (for the 5.2 km PSD) and
260 um (at 5.8 km), whereas it is observed at 200 wm
(5.5 km). This important shift has a dramatic impact
on the representation of the larger particles because the
aggregation process is activated for smaller particles in
the observations than in the simulation, which is the
reason why we observe larger, weakly-rimed, aggregates.
Besides, the difference between the simulated PSDs of the
two consecutive levels exhibits a substantial vertical vari-
ation (due to the strong temperature and supersaturation
dependency of the microphysical scheme) and illustrates
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Figure 10. Comparison of simulated (dashed curves) and measured (solid curves) Particle Size Distributions. (a) and (b) represent PSDs sampled

close to the active area respectively at 0900 and 1030 UTC; (c) corresponds to PSDs in the stratiform part (1100 UTC). On (a) is presented

two simulated PSDs corresponding to successive levels (above melting level) respectively at 5.2 km (long dash) and 5.8 km (short dash);

(b) represents the comparison at 11.3 km with five simulated PSDs and on (c) are represented 50 PSDs (cloud points) corresponding to an entire
leg of simulated PSDs at 11.3 km.

the importance of this transition between growing pro-
cesses. When the aggregation process becomes efficient
on smaller particles (PSD at 5.8 km), larger particles
are simulated (expected pattern), but with the addition of
the riming process (exaggerated in the convective region
just above the melting layer, as explained), the simu-
lated diameters increase rapidly to large values (Dpax >
4 mm). So, the transfer rate between the aggregates and
graupel/hail species, which is characterized by the expo-
nential shape of the simulated PSDs tail (D > 1 mm), has
to be improved in the convective regions, as has the value
of the shape parameter v (to better represent the larger
particles). At higher levels, in active areas (Figure 10(b)),
observed and simulated PSDs are coherent and still have a

Copyright (©) 2010 Royal Meteorological Society

complex shape. For diameters larger than 1 mm, the PSDs
are characterized by the traditional exponential shape (in
agreement with Flight 59-S2 in Bouniol e al. (2009))
but the simulated diameters tend to be smaller than those
observed (as in Figure 10(a)). Figure 10(c) shows the
comparison between the observed PSD (1100 UTC) and
an entire leg of simulated PSDs at 11.3 km altitude in
the stratiform region (1300 UTC). Both observation and
simulation are characterized by an exponential shape from
diameters of about 500 um. The shape variability of the
simulated PSDs in this region is not very important (same
growing processes) and the ranges of diameters and con-
centrations are in good agreement with the observations
(same mean behaviour).
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5.2.2.  Evaluation of the simulation against observations

Simulated 95 GHz radar reflectivities and Doppler veloci-
ties over Niamey are presented in Figure 5(c) and (d), and
the evolution of the simulated BTDg7_12 ym as a func-
tion of BT i is displayed in Figure 11. The radar signal
(Figure 5(c) and (d)) is calculated from Grid 3 outputs
with 5 min temporal resolution using Mie theory (sub-
section 2.2). To be as close as possible to the observed
conditions, the ARM radar reflectivity threshold (Eq. (5))
is applied to the simulated reflectivities:

Z[dBZ] = -54 + 20 log(range[km]). (6)

Doppler velocities are calculated (Figure 5(d)) without
any attenuation. The MCS life cycle and visible struc-
tures on the simulated radar and BTs are compared to
the observations. From 0500 UTC until 0900 UTC, a
forward anvil is simulated in the front of the MCS. The
high-level clouds before 0500 UTC can be identified with
Figure 11 as the remains of a previous system because
their microphysical signature is clearly different with a

Copyright © 2010 Royal Meteorological Society

constant BTD of about 12 K. Attenuation effects are large
in the main convective region (no more radar signal) due
to large precipitating hydrometeors associated with simu-
lated rain rates of 30 mmh~!, whereas the measurements
made with rain gauges at the ARM site are higher with
values greater than 40 mmh~!. These regions charac-
terize the main convective core crossing over Niamey
between 0930 UTC and 1100 UTC in the simulation and
between 0730 UTC and 1030 UTC in the real observa-
tions. The 2-hour delay in the simulation is represented
here by the delay of the maximum attenuation: 0800
UTC in observations and 1000 UTC in the simulation
with calculated values greater than 50 dBkm™!, corre-
sponding to the highest concentrations of graupel, hail
and rain. The melting layer is well marked on reflec-
tivities and correctly situated, between 4 and 5 km in
the stratiform part (1200—1600 UTC) and associated
with weaker attenuation coefficient (from 12 dBkm™" at
1200 UTC to 2 dBkm™! at 1600 UTC). The model also
simulates a strong decrease in radar reflectivity due to the
evaporation of precipitation associated with the MCS
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anvil region from 1200 to 1400 UTC which is in good
agreement with the observations (taking into account the
2-hour delay). Between 1600 UTC and 1830 UTC, and
between 10 and 12 km altitude there is a gap in the
radar reflectivities which can be explained by a rein-
forcement of the north-east wind bringing dry air (RH
reaches about 35% in the model). The interaction between
the microphysics and this dry intrusion leads to smaller
hydrometeor diameters (<55 pum) undetectable by the
radar. Nevertheless, the range of the simulated reflectiv-
ities is realistic especially in the ice phase (between —30
and +5 dBZe). Doppler velocities (Figure 5(d)) show
a transition at 6 km, which does not exactly represent
the melting layer but the increase of hydrometeor fall
speed due to the presence of too many large rimed parti-
cles (‘graupel’, Figure 12(d) and ‘hail’, Figure 12(e)).
The presence of large amounts of supercooled water
(Figure 12(f)) at such levels in the stratiform part of
the MCS (up to 0.7-0.8 gkg™') is mainly due to the
rear updraught (0—1 m.s~!) which is situated just above
the melting level (between 4 and 8 km, Figure 12(h)).
Besides, the ice crystal concentration (around 10° m~?)
may not be sufficient to draw down the supercooled
water by the Bergeron process. So, this constant advection
of supercooled liquid water constrains the microphysical
scheme to activate the riming process on the ice crys-
tals present at these levels: mainly snow and aggregate
species (Figure 12(b) and (c)) which act as sinks for the
supercooled liquid water. The too-large contribution of
the riming process in the simulated anvil (compared to
the vapour deposition by the Bergeron process) leads
to the overestimation of large rimed aggregates, ‘grau-
pel’, and ‘hail’ which are parametrized with large falling
velocities.

The evolution of the simulated BTDs (which are
strongly dependent on the microphysics, as explained pre-
viously) extracted over Niamey (Figure 11) shows that
the simulated BTD field is in good agreement with the
observations (ranging from 0O to 13 K). Simulated and
observed BTs over Niamey evolve in the same way but
observed BTs in the thick forward anvil and in the con-
vection parts are colder by 5—10 K, which indicate that
optical depths are much higher in the observations than
in the model. As too many clouds are simulated over
the domain (Figure 9), the BTDs observed in the front
of the MCS (increasing part of the arch) are not rep-
resented in the simulation. This information is mixed
with the cirrus clouds remaining from the previous con-
vective event (circle on Figure 11). Nevertheless, the
variations are similar to the observations with a sub-
stantial decrease of BTDg7_12 ym from 13 to 2 K in
SEVIRI and in the synthetic observations. Effective diam-
eters (Degr) of pristine ice and snow present at the very
front of the MCS are respectively smaller than 20 um and
60 um. Once the MCS is well developed with BT ym <
220 K, larger particles are ejected within the main con-
vective region with the smallest values of BTDs (BTDs
< 3 K). Simulated particles correspond to rimed/melted
ice species (‘graupel’ and ‘hail’ with important mixing
ratios, respectively greater than 2 gkg™' and 1 gkg™!

Copyright © 2010 Royal Meteorological Society

(Figures 12(d) and (e))) and rain (1.6—1.8 gkg™!, Fig-
ure 12(g)). This pocket of hail/graupel is collocated with
the main updraught (Figure 12(h)). These two ice species
are represented in the model with large effective diam-
eters of about 600 um and rain with Deg of 500 pm.
As the system dissipates, there is an increase of BT 2 ym
(optical depth decreases due to the precipitation of the
largest hydrometeors), and an increase of BTDs due to
the small ice particles remaining in the rear anvil part
of the MCS. This stratiform part is characterized in the
model and the observations by BTDs between 2 and 5 K.
The clouds situated after the MCS in the observations
cannot be simulated (too many clouds over the simulated
domain) and represent two mid-level clouds with a strong
lidar signal (not shown) and negative BTDs which could
be explained by the presence of supercooled water (Baum
et al., 2000).

with  the

5.2.3. Statistical ~comparisons Niamey

ground-based site observations

Comparisons between simulated and observed radar mea-
surements can be done directly at different locations with
time series to roughly analyse vertical profiles (cloud
top height, attenuation effects, etc.). To statistically com-
pare radar echoes, we used the Contoured Frequency
by Altitude Diagram (CFAD) (Yuter and Houze, 1995).
CFADs consist of a stacked PDF (Probability Density
Function) with the abscissa representing the considered
variable (radar reflectivity, Doppler velocity, or IWC)
and the ordinate representing the altitude classes. For
each altitude class, the relative amount of points per vari-
able bin is calculated with contours then in %.(variable
bin)~!.(altitude bin)~!. This kind of plot provides a very
useful means to overcome classical problems like spa-
tial and temporal resolutions, which are often different
from radar to radar, and thus CFADs facilitate the iden-
tification and comparison of microphysical signatures.
Figure 13 shows observed (built from ARM cloud radar
measurements between 1100 and 1530 UTC) and cal-
culated (built from the simulations between 1200 and
1800 UTC) CFADs for radar reflectivity and Doppler
velocity corresponding to the anvil (stratiform/non pre-
cipitating ice parts) and calculated with variable bins
of respectively 1 dBZ and 0.25 ms~! and altitude bins
of 500 m. Compared to the CFADs of the ARM radar
(Figure 13(a) and (b)), simulation results (Figure 13(c)
and (d)) exhibit some discrepancies, notably in term of
magnitude in the liquid phase with a difference between
the two maxima of reflectivity up to 12 dBZ at the melt-
ing level (altitude around 4 km) which explains part of
the shift of the ‘precipitation mode’ in Doppler velocities
from [—3;—2] ms~! in the observations (Figure 13(b))
to [—4;—3.5] ms~! in the simulation (Figure 13(d)) due
to the larger rimed hydrometeors created in the simula-
tion compared to the observations. The other field which
can be responsible of a part of this shift is the vertical
velocity (Eq. (5)). Indeed, the rear downward motion,
(mesoscale downdraught situated below the mesoscale
updraught) is in the range of [—1;—0.5] ms~! in the
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Figure 12. Time series (8 September) over Niamey location of simulated hydrometeors mixing ratios (gkg™'): (a) pristine ice, (b) snow,
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0.25 ms~!. These CFADs are constructed for the whole anvil part (1100—1530 UTC in observations and 1200—1800 UTC in the simulation).

model (Figure 12(h)), so its contribution in the calculation
of the Doppler velocity is not negligible (between 12 and
25%), which has to be taken into account during the anal-
ysis of Doppler velocity results. Nevertheless, the range
of magnitudes in the ice phase is well retrieved in the sim-
ulation, between —30 and +5 dBZ (Figure 13(a) and (c))
and between —1 and 0 ms~! (Figure 13(b) and (d)). Con-
cerning the vertical evolution of the CFADs, we can see
that the ARM data have globally a wider range of pos-
sible values from the ground up to cloud top in both
CFADs (reflectivity and Doppler velocity). The vertical
distributions of the reflectivities in the liquid phase show
broadly the same signature (same shape), that is to say an
increase of reflectivities from ground up to melting level,
due to the evaporation process. The effects of this evap-
oration process, below 2 km, seem to be stronger in the
observations than in the simulation because only a few
percentages of the ARM reflectivities reach the ground
(the particle diameters become smaller by evaporation
during the fall, until total evaporation or until becoming
undetectable by the W-band radar). This can be explained
by the fact that, even in this stratiform region, both ‘grau-
pel’ and ‘hail’ are created in the simulation (for only a
small percentage) because of the presence of too much
supercooled water (mixing ratios of about 0.6—0.7 gkg ™!
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between 4 and 6 km, Figure 12(f)) advected by the rear
updraughts (0—1 ms~', Figure 12(h)). The signature of
these too-large/dense hydrometeors is represented in the
CFAD of the calculated Doppler velocity (Figure 13(d))
by large values (between —7 and —5 ms~!) due to
the fall speed parametrization of this kind of particle.
These rimed ice species once melted lead to larger rain-
drops (roughly 500-600 pwm in the model at ground level
vs. 250-300 um in the observations) and the evapora-
tion process cannot totally evaporate these hydrometeors
during their fall. Furthermore, these differences in size
(between the observations and the simulation) explain the
discrepancies in the comparison of the CFADs of reflec-
tivities (difference greater than 10 dBZ). In upper levels,
ice particles can stay for a longer time in the atmosphere
(compared to the convective regime), so aggregates and
ice particles in general have time to grow, and when
these large ice hydrometeors interact with supercooled
or cloud water or start to melt, they are recognized in
the model as ‘graupel’ and/or ‘hail’ so their fall speed
increases. As explained previously, the graupel category
is difficult to parametrize and in this MCS case, the
observed ice densities (see Bouniol er al., 2009, this
special issue) can be large (up to 0.8 gcm™, coher-
ent with the simulation) even in the anvil part of the
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MCS, but they globally vary between those of aggre-
gates and graupel (0.2-0.8 gcm™3), so to improve the
microphysical scheme it could be necessary to improve
the transfer rate and the transition in parametrization
coefficients from aggregates to ‘graupel’ to better repre-
sent these intermediate particles (large rimed aggregates).
Lang et al. (2007) suggests eliminating the dry growth
process of graupel in the bulk microphysics schemes to
eliminate the unrealistic high-density ice hydrometeors.
Nevertheless, we obtain interesting similarities with the
observations concerning the ice microphysics in the upper
levels (above 6 km). For example, the frequency distri-
bution of the reflectivities shows a bimodal behaviour
(two distinct maxima) in the observations between 6 and
9 km (Figure 13(a)) that is also simulated between 8 and
12 km (Figure 13(c)). Figure 12 shows that the main
particles present within this region are pristine ice, snow
and aggregates. The aggregation process should produce
a bimodal frequency distribution as two particles (typi-
cally pristine ice and snow crystals) are merging to form
one; it remains two different populations which is the case
in the CFADs where two distinct maxima are observed
and calculated. Furthermore, in the model this growth
process induces (implicitly) a decrease in numbers (not
shown) but we can see in Figure 12(a) and (b) that this
is not the case in term of concentration, so the depo-
sitional growth is also activated in a large proportion
in order to counterbalance the effect of the aggrega-
tion process. This aggregation process is preponderant in
the model between 8 and 12 km, where we observe the
bimodality. These are the large ice particles which start
to interact with the supercooled water at about 6.5 km
(which does not represent the melting layer found at lower
altitudes).

6. Conclusions and outlook

During the SOP 2a3 over West Africa (AMMA cam-
paign), ground measurements at Niamey (ARM and
MIT radars, radiosondes), airborne measurements (PSDs
in situ and remote sensing) from the French Falcon 20
and space observations from the SEVERI sensor on-board
Meteosat Second Generation (MSG) have been analysed
in order to access the multi-physical processes involved
in the life cycle of the 8 September 2006 MCS. A numer-
ical simulation with high vertical (100 m) and horizontal
(1 km) resolution from the mesoscale model BRAMS
has been used to simulate an MCS. From outputs of
this model, synthetic observations of 95 GHz cloud radar
(equivalent reflectivity factor and Doppler velocity) and
infrared radiometer (brightness temperatures within spec-
tral bands centred at 8.7, 10.6 and 12 um) have been
calculated in order to compare with the observations from
various instruments. From the link existing between the
Brightness Temperature (BT), the Brightness Temperature
Difference (BTD) between channels at 8.7 and 12 um
and the microphysics of hydrometeors, the cloud proper-
ties such as particle size (effective diameter D.g), IWC
or optical depth (§) have been evaluated. Considering the

Copyright © 2010 Royal Meteorological Society

results of this study, the following main conclusions can
be drawn:

e From BT comparisons we have shown that the sim-
ulated MCS is correctly situated in space (same
location and same horizontal coverage) but 2 hours
too late. A detailed analysis of BTs and BTDs has
indicated that the MCS life cycle was relatively
well reproduced (arched shape retrieved), with the
same variations of brightness temperature differ-
ences compared to those observed by SEVIRI on
MSG; nevertheless it appears that, within the main
convective event, the calculated BTs are globally
smaller than those observed which indicate less
active convection (smaller optical depths).

e Similar behaviour has been found from radar reflec-
tivity and Doppler velocity CFADs. Observed and
simulated vertical structures and observable ranges
are found to be broadly similar in the ice part
of the anvil. The riming process (which pro-
motes ice/liquid interactions) is too greatly acti-
vated in the simulation due to the amount of
supercooled water present just above the melting
level associated with the weak mesoscale updraught
(which is responsible for the pocket of rimed
hydrometeors above the bright band). So the sim-
ulated ice particles are mainly rimed aggregates
with large densities (0.4—0.8 gecm™3), which is
in agreement with the observations of Bouniol
et al. (2009), this special issue; but the transition of
the parametrization between aggregates and ‘grau-
pel’ is too large to correctly retrieve the intermedi-
ate particles (like moderate/heavy rimed aggregates
which are directly categorized as ‘graupel’ in the
model). Nevertheless the large amount of super-
cooled water in the simulation implies an overesti-
mation of the riming process.

e The comparisons of observed and simulated par-
ticle size distributions have shown that complex
distributions were possible in the model (thanks to
the two-moments scheme). The bimodal structure
and the discontinuity of the PSDs at intermediate
sizes (around 200-300 um) observed in the mea-
surements are well simulated, corresponding to the
competition between growth processes. We have
also seen that some adjustments of the shape param-
eters v (v = 2 by default) are necessary to better
reproduce the statistics of the larger particles. The
tails of the simulated distributions are always close
to the exponential form, which is certainly too sim-
ple compared to the measurements where larger and
less rimed aggregates are present. This result con-
solidates the hypothesis of too much riming in the
model.

e This work will be pursued in the near future by
improving different thresholds (power-law coeffi-
cients, hydrometeor growth rates, activation, deacti-
vation of cloud processes) in the cloud parametriza-
tion to see how the CFADs and the cloud micro-
physical properties evolve and get closer (or not)
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to the observed ones. This approach has the
potential to provide an objective tuning of the
parametrization.
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