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Introduction générale

Les précipitations sont le résultat de processus météorologiques extrêmement va-
riables, et ceci, quelle que soit l’échelle spatiale (globale, régionale ou locale) ou tem-
porelle (climatologique, annuelle ou évènement pluvieux) considérée. L’hétérogénéité et
l’intermittence du phénomène précipitant, ainsi que sa nature, font de la pluie une gran-
deur physique difficile à prévoir. Pourtant, les enjeux liés à la prévision des précipitations
sont considérables. Il existe un besoin important dans divers domaines tels que l’hydrolo-
gie, la prévention des risques, l’agriculture... de restituer les caractéristiques des champs
précipitants à petite et moyenne échelles. Parmi ces caractéristiques, l’estimation de leur
chronologie et de leur intensité, ainsi qu’une très bonne localisation dans l’espace sont
souhaitées. De plus, dans le contexte actuel de climat changeant, il est également im-
portant de comprendre l’évolution des précipitations, d’autant plus que les évènements
exceptionnels destructeurs, tels que les inondations et sécheresses, sembleraient devenir
plus fréquents (Trenberth et al., 2003).

La prévision quantitative des précipitations (PQP ou QPF 1) est particulièrement
difficile à élaborer à l’aide des modèles météorologiques et reste encore un grand défi posé
à la communauté des sciences atmosphériques. Ament et al. (2010); Bauer et al. (2011)
et Weckwerth et al. (2004) ont montré que les performances de la prévision quantitative
des précipitations diminuent lorsque les précipitations sont très intenses et durant l’été
quand de fortes variations thermiques apparaissent. En effet, les modèles méso-échelle
ont quelques difficultés à simuler l’initiation et l’organisation de la convection lorsque
la surface subit un réchauffement intense et hétérogène. Deux problèmes majeurs ont
été identifiés dans la prévision quantitative des précipitations des modèles de prévision
opérationnelle et de climat : les interactions des systèmes précipitants avec le relief et
avec la pollution.

Le premier problème est l’estimation des précipitations en région montagneuse
puisque ces régions perturbent les flux atmosphériques (Smith, 1979). Les massifs mon-
tagneux jouent un rôle important dans la distribution globale et régionale de la précipi-
tation (Banta, 1990; Barros et Lettenmaier, 1994). Ces zones, qui permettent l’accrois-
sement des précipitations par l’orographie, sont des zones à risque où de fortes et rapides
inondations peuvent se produire, comme ce fut le cas dans le Gard en automne 2002 et
dans le Var au printemps 2010. Toutefois, les différents mécanismes qui conduisent au
déclenchement des précipitations en zone de relief et surtout leur importance ne sont
encore ni bien compris ni bien modélisés. L’analyse des prévisions opérationnelles révèle
en effet de bien médiocres performances quant à la prévision de l’occurrence des épisodes
pluvieux (Feldmann et al., 2008) et montre que ces prévisions affichent encore des défauts

1. Quantitative Precipitation Forecast
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systématiques tels qu’une mauvaise répartition selon les bassins versants des quantités
de pluie ou encore un déclenchement trop précoce des précipitations convectives. Les
facteurs généralement évoqués pour expliquer ces mauvaises performances sont la trop
faible résolution spatiale et les processus physiques utilisés par les modèles.

Le deuxième problème porte sur l’importance des processus microphysiques et de la
représentation des interactions aérosol-nuage-précipitation. Les particules d’aérosol, qui
sont des particules solides ou liquides (à l’exclusion des gouttelettes et des cristaux),
présentes en suspension dans une masse d’air peuvent être d’origine naturelle (érosion
des sols, embruns marins, cendres volcaniques...) ou anthropique (usines, chauffages,
catalyseurs sur véhicules légers...). La formation d’une gouttelette requiert un support
particulaire, appelé noyau de condensation de nuage ou CCN (Cloud Condensation Nu-
clei). Ce sont les propriétés physico-chimiques des particules d’aérosol qui sont respon-
sables de leur activation (théorie de Köhler (1921)). De même, suivant leurs propriétés,
les particules d’aérosol peuvent également se comporter en noyaux de congélation ou
IN (Ice Nuclei) nécessaires à la formation des cristaux de glace. Les noyaux de conden-
sation et de congélation déterminent ainsi directement le nombre de gouttelettes et de
cristaux formés. Or, comme le suggèrent Szyrmer et Zawadzki (1999), la phase glace
est très importante dans le cycle des précipitations orographiques ou autres. Il est donc
essentiel de prévoir sa formation et donc connaître les IN. L’évolution du nuage et la
formation des pluies sont ainsi dépendantes des caractéristiques des particules d’aérosol.
Les courants ascendants associés aux nuages ventilent les particules d’aérosol, activées
ou non, de la surface de la terre jusqu’à la troposphère libre. L’impact de la pollution
particulaire sur les nuages, e.g. l’effet indirect des particules d’aérosol (Twomey, 1974;
Albrecht, 1989), est une des problématiques actuellement au cœur du débat concernant
le changement climatique (Solomon et al., 2007). De nombreuses études sont réalisées
pour essayer de comprendre l’influence de la pollution particulaire sur les propriétés des
précipitations (hétérogénéité, intensité, durée...). Certaines des études estiment qu’il y a
diminution des précipitations lorsque la concentration en particules d’aérosol atmosphé-
riques augmente (Connolly et al., 2006; Yin et al., 2005; Teller et Levin, 2006; Yi et al.,
2008; Leroy et al., 2009) alors que d’autres montrent un comportement contraire (e.g.
Lee et al. (2008)). Or, dans la plupart des modèles actuels de prévision et de climat, les
interactions aérosol-nuage-précipitation, qui sont des interactions complexes, sont mal
reproduites. Un des chantiers de la communauté après la formation de glace reste la
représentation de la microphysique froide. En effet, les cristaux de glace sont de forme
complexe et interviennent dans de nombreux processus microphysiques. Cette mauvaise
représentation est responsable d’erreurs dans l’intensité et dans la distribution des pré-
cipitations. Ceci est d’autant plus dommageable si on veut étudier les caractéristiques
des précipitations dans un environnement changeant avec des particules aux propriétés
physico-chimiques différentes.

Pour réduire toutes ces incertitudes, la communauté intensifie les observations et
les études des systèmes précipitants. La démarche actuelle des services de météorologie
nationaux est de mesurer les précipitations au moyen de radars qui contrairement aux
pluviomètres fournissent une information continue sur une surface étendue. L’estimation
des précipitations au sol est cependant obtenue de manière indirecte, ce qui peut appor-
ter quelques erreurs. En effet, leur comportement peut varier entre l’altitude de mesure
du faisceau et le sol selon les propriétés thermodynamiques de l’atmosphère. La bande
brillante présente dans les observations radar est une source d’erreurs importantes dans
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l’estimation des pluies. Cette bande brillante apparaît aux altitudes proches de l’iso-
therme 0◦C où le processus de fonte des cristaux de glace est présent. Au-dessous de
ce niveau, le nuage est généralement mixte, i.e. constitué à la fois d’hydrométéores li-
quides et glacés. Ces différents hydrométéores se distinguent considérablement par leurs
propriétés diélectriques. Il est important pour interpréter les observations radars de com-
prendre la physique de cette zone. Comme souligné ci-dessus, les processus physiques
de cette zone seront complexes puisque gouttes, cristaux secs et mouillés coexistent.
La bande brillante est l’objet de nombreuses études puisque c’est un maillon essentiel
dans la conversion de l’eau précipitante : glacée et liquide en précipitations au sol. Le
cadre idéal pour cette compréhension est donc la modélisation des nuages à l’aide d’une
microphysique mixte détaillée.

Cette thèse a pour but de contribuer à l’amélioration des prévisions de pluies. Au vu
des verrous scientifiques qui restent, notre stratégie est d’étudier des évènements précipi-
tants en zone montagneuse en décrivant au mieux les interactions aérosol-nuage à l’aide
d’un modèle à microphysique mixte détaillée. Ce modèle sera directement comparé aux
observations radars afin d’évaluer ses performances mais aussi d’aider à l’interprétation
des réflectivités de la bande brillante.

Le cadre de cette étude est la campagne de mesure COPS (Convective and Oro-
graphically induced Precipitation Study) (Wulfmeyer et al., 2008; Richard et al., 2009;
Wulfmeyer et al., 2011) qui avait les mêmes objectifs. Elle a été initiée par le DFG
(agence de recherche allemande) et a bénéficié d’un fort soutien anglais et français. Elle
s’est principalement intéressée aux précipitations convectives estivales sur un relief com-
plexe. Elle s’est déroulée de juin à août 2007 sur le Sud-Ouest de l’Allemagne et l’Est
de la France. Afin de caractériser au mieux leur répartition spatiale et temporelle il
est nécessaire d’avoir un maillage d’informations suffisamment fin. Cependant, les zones
montagneuses sont généralement peu instrumentées, les réseaux de pluviomètres sont
souvent inexistants ou épars et les observations radars sont fréquemment altérées par
des échos de sol. Un des objectifs principal de COPS était de développer un système
dense d’observations et de résoudre ces problèmes de mesure. La stratégie expérimentale
était d’intensifier les mesures sur plusieurs cycles de vie des systèmes précipitants, de-
puis les caractéristiques de l’environnement pré-convectif jusqu’à la phase mature, voire
la dissipation du système précipitant.

Le cœur de cette thèse est de simuler des épisodes convectifs observés dans le cadre de
COPS. Pour présenter l’apport de ce travail, le manuscrit se découpe en cinq chapitres.
Les deux premiers chapitres exposent les différentes approches de la modélisation des
nuages existant dans la littérature et le modèle DESCAM-3D (Flossmann et Wobrock,
2010) qui permet une analyse détaillée à fine échelle et qui a été utilisé au cours de ce
travail. Les développements nécessaires du modèle sont présentés dans ce chapitre et
détaillés tout au long du manuscrit. Le chapitre 3 présente la campagne de COPS et un
cas d’étude. Ce cas nous a permis de tester les performances du modèle à reproduire
les épisodes convectifs. Il est aussi le cadre d’une étude sur l’impact de la pollution
sur la formation des pluies convectives. L’aptitude du modèle à reproduire un système
convectif sur le relief complexe des Vosges étant satisfaisante, le modèle a été utilisé
pour aider à l’interprétation des principales situations convectives observées pendant
COPS. Pour cela, les contributions des champs thermodynamiques et de l’interaction
dynamique-relief ont été testées. Le chapitre 4 présente ces résultats et étudie l’impor-
tance du schéma microphysique pour reproduire les pluies observées. Une telle étude est
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une étape nécessaire pour orienter le choix vers la solution la plus pertinente à utiliser
dans les modèles de prévision. Le chapitre 5 présente une étude des processus microphy-
siques clés de la bande brillante. Les développements des processus microphysiques des
cristaux en train de fondre sont présentés ainsi que le traitement des sorties de modèle
pour étudier les observations radar. Les observations de bande brillante étant très rares
dans COPS, nous avons mené cette étude sur un cas hivernal idéalisé représentant une
situation météorologique frontale composée d’une couche nuageuse stratiforme sur un
relief montagneux.

Le dernier chapitre résumera les différentes conclusions avancées au cours de notre
étude, sur les interactions aérosol-nuage-précipitation et la phase glace (ou mixte) sur
les systèmes convectifs orographiques ainsi que l’impact du relief sur la formation de ces
systèmes. Des perspectives à ce travail de thèse seront également présentées.



Chapitre 1

Les modèles de nuage existant dans
la littérature

La dynamique et la microphysique des nuages sont deux aspects couplés qu’il est im-
portant d’étudier afin de comprendre leurs différentes interactions sur l’atmosphère. La
modélisation des nuages est un élément essentiel pour analyser ces interactions puisqu’un
modèle de nuage fait intervenir à la fois un aspect dynamique et un aspect microphy-
sique.

Toutefois, avant de construire un modèle, il faut bien définir le but de l’étude. En
effet, les capacités des machines de calcul actuelles peuvent limiter l’exercice de la mo-
délisation. Des compromis entre l’information cherchée, la description la plus précise
possible des différents processus et le temps nécessaire au calcul sont nécessaires. La
question essentielle à se poser est quelles sont les échelles spatiale et temporelle perti-
nentes au problème. Il existe plusieurs modèles dynamiques qui se différentient surtout
selon le nombre de dimensions spatiales qu’ils utilisent : parcelle d’air, 1D1/2, 2D ou 3D.
De même, les modèles microphysiques ont différentes représentations : paramétrée, volu-
mique ou détaillée. Un modèle microphysique peut cependant être couplé avec différents
modèles dynamiques, le choix du cadre dynamique dépend du but recherché.

Ce chapitre a pour objectif de définir les différentes approches possibles de modélisa-
tion des nuages disponibles actuellement et de placer notre modèle 3D dans le contexte
des modèles existants.

Dans une première section, nous allons décrire les différentes approches de modé-
lisation des nuages. La seconde section évoquera les différentes méthodes existantes
pour simuler les caractéristiques microphysiques des nuages. Enfin dans la troisième
section, nous nous intéresserons, plus particulièrement, aux modèles tridimensionnels à
microphysique détaillée existants dans la littérature. Cet inventaire bibliographique nous
permettra ainsi de dégager, dans la quatrième section, les spécificités de notre modèle
tridimensionnel à microphysique détaillée DESCAM-3D (DEtailed SCAvenging Model).
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1.1 Modélisation à toutes les échelles

Les nuages issus des systèmes cycloniques ou frontaux peuvent avoir une extension
horizontale de plusieurs centaines de kilomètres. Au contraire, les cellules convectives
locales peuvent s’étendre sur des distances de l’ordre de la dizaine de kilomètres. L’étude
des nuages devient donc un problème multi-échelle d’un point de vue spatial.

Si nous regardons les processus de croissance des particules composant les nuages,
il nous faut pour cela étudier des processus faisant intervenir les molécules de vapeur
d’eau constituant l’air, ceci à une échelle de temps de l’ordre du millième de seconde. Au
contraire, si nous nous intéressons à l’impact climatique des nuages, il faut considérer
une échelle temporelle de plusieurs centaines d’années. L’étude des nuages est donc
également un problème multi-échelle d’un point de vue temporel.

La figure 1.1 montre les différentes échelles spatio-temporelles utilisées pour la mo-
délisation de la physique de l’atmosphère.

Fig. 1.1 – Échelles spatio-temporelles de modélisation (origine : Espace Météo).

À l’heure actuelle, aucune machine de calcul ne peut représenter la couverture nua-
geuse de la Terre à toutes les échelles de temps et d’espace à la fois. C’est pourquoi,
la modélisation demande de faire des compromis selon les phénomènes météorologiques
que l’on souhaite étudier.

Dans le cadre de l’étude de l’atmosphère sur plusieurs mois ou années, on privilégie les
modèles qui couvrent le globe afin de suivre les éléments susceptibles de se propager sur
la zone d’étude (la surface de toute la Terre). Ces modèles sont appelés des GCM (Global
Circulation Model) et conviennent parfaitement pour étudier le temps à l’échelle globale
avec des résolutions spatiales relativement grossières. Toutes les informations sur la
couverture nuageuse, sa nature et son extension, sont données par des paramétrisations
selon deux ou trois variables au maximum. Par exemple, les nuages frontaux couvrent un
nombre suffisant de points de grille pour que leurs caractéristiques microphysiques soient
représentées à l’aide de paramétrisations simples. Cependant, les nuages convectifs ayant
une extension horizontale moins large ne peuvent être résolus et sont pris en compte
au travers de paramétrisations sous-maille de la convection qui prennent en compte, à
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la fois, leurs effets dynamiques ainsi que microphysiques (Arakawa et Schubert, 1974;
Kuo, 1974; Bechtold et al., 2001). Il existe aussi des modèles globaux qui utilisent une
représentation plus détaillée des nuages (Satoh et al., 2005; Fudeyasu et al., 2008; Lee
et Penner, 2010). Ils sont appelés GCRM (Global Cloud Resolving Models).

Les modèles de prévision, quant à eux, réalisent généralement une étude de l’atmo-
sphère à l’échelle synoptique et sur plusieurs jours avec une résolution spatiale maxi-
male d’une dizaine de kilomètres et une résolution temporelle de l’ordre de la dizaine
de minutes. Cependant, certains d’entre eux peuvent couvrir l’ensemble du globe. Par
exemple, parmi les modèles de prévision de Météo-France, l’Integrated Forecasting Sys-
tem (IFS) de l’ECMWF 1 et ARPÈGE (Action de Recherche Petite Échelle Grande
Échelle, Déqué et al. (1994); Salas y Mélia et al. (2005)) couvrent l’ensemble de la pla-
nète, avec une maille étirée qui est plus fine (15 km) au-dessus de la France pour le
modèle ARPÈGE. Ces deux modèles peuvent également être utilisé pour étudier le cli-
mat. Le modèle ARPÈGE peut faire des prévisions jusqu’à trois jours, au-delà de cette
échelle de temps le modèle globale IFS-ECMWF lui est préféré. Le modèle AROME (Ap-
plications de la Recherche à l’Opérationnel à Méso-Échelle), qui est le dernier modèle
développé par Météo-France, utilise une maille très fine de 2.5 km et couvre l’ensemble de
la France métropolitaine. Les modèles opérationnels ont la particularité d’être optimisés
pour fournir une prévision dans le meilleur délai possible.

Pour pouvoir étudier les nuages et l’atmosphère à une échelle régionale, nous utili-
sons des modèles méso-échelles. Ces modèles ont la même approche que les domaines
synoptiques. Par exemple, les modèles RAMS (Regional Atmospheric Modeling System)
de Cotton et al. (1982), Méso-NH de Lafore et al. (1998), MM5 (Mesoscale Model 5th
generation) de Dudhia (1993); Grell et al. (1994), WRF (Weather Research and Forecas-
ting model) de Skamarock et al. (2005, 2008) et le modèle de Clark et Hall (Clark, 1977;
Clark et al., 1996) permettent de modéliser les scènes nuageuses à l’échelle régionale.
Dans les modèles méso-échelles, tous les types de nuage sont résolus par un nombre de
points suffisants pour prendre en compte les effets microphysiques internes.

Les effets microphysiques internes aux nuages peuvent être modélisés de différentes
manières selon l’objectif de l’étude. Le paragraphe suivant montre les deux méthodes
les plus utilisées de représentation de la microphysique.

1.2 Modélisations microphysiques

En plus des variations des résolutions spatio-temporelles des modèles dynamiques, la
microphysique des modèles peut avoir des représentations différentes selon les objectifs
souhaités, la mémoire et le temps de calcul disponible. Les modèles microphysiques
peuvent ainsi être classés en deux catégories qui de la moins résolue à la plus résolue
sont : les modèles à un ou plusieurs moments (ou « bulk ») et les modèles à microphysique
détaillée ou spectrale (ou « bin »).

Du point de vue informatique, par exemple, les ressources nécessaires en termes de
mémoire et de temps de calcul sont donc plus importantes pour un modèle détaillé que
pour les modèles à moments. Ainsi, les modèles à microphysique détaillée sont le plus

1. European Center for Medium range Weather Forecasts
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souvent couplés avec des dynamiques simplifiées de type « parcelle d’air », 1D (Leroy
et al., 2006) voire 2D (Flossmann et al., 1985; Flossmann et Pruppacher, 1988; Bott
et al., 1990; Ackerman et al., 1995; Feingold et al., 1994, 1996; Wobrock et al., 2001;
Monier et al., 2006).

1.2.1 Modèles à un ou plusieurs moments

Dans les modèles à un ou plusieurs moments, toutes les propriétés des nuages sont ra-
menées à la description d’un nombre variable de classe d’hydrométéores (eau nuageuse,
eau de pluie, glace nuageuse, agrégat, neige, grésil, grêle...). Certains modèles microphy-
siques très simplifiés peuvent utiliser seulement deux classes alors que d’autres peuvent
en utiliser beaucoup plus. Par exemple, le schéma ou modèle de Kessler (1969) utilise
deux classes représentant l’eau nuageuse et l’eau précipitante alors que les schémas de
Hong et Lim (2006); Thompson et al. (2004); Morrison et al. (2009) peuvent utiliser
jusqu’à cinq classes. Les classes supplémentaires sont surtout utilisées pour différencier
les cristaux de glace.

Pour chacune de ces classes, seul le nombre et/ou la masse totale des particules sont
considérés, mais pour les modèles à moments leur description en taille est prescrite. À
partir de ce spectre donné, par exemple un spectre en nombre N(D), on appelle moment
d’ordre i l’intégrale sur toutes les tailles du spectre N(D) multiplié par la taille D à la
puissance i :

M i =
∫
spectre

N(D)DidD (1.1)

Le moment d’ordre 0 donne ainsi le nombre total de gouttes et le moment d’ordre 3 est
proportionnel à la masse totale (celui d’ordre 6 sera proportionnel à la réflectivité radar).
Le spectre de chaque classe d’hydrométéores est fixé selon une fonction qui peut être
supposée sous la forme exponentielle type Marshall et Palmer (1948), log-normale, mono-
disperse, gamma... (Kessler, 1969; Verlinde et al., 1990; Walko et al., 1995; Thompson
et al., 2008). Cela permet de diminuer le nombre de variables pronostiques. À posteriori,
la distribution dimensionnelle des hydrométéores peut être reconstruite à l’aide de la
fonction et de ses paramètres de forme.

Selon le nombre de variables pour chacune des classes (nombre et/ou masse), le
modèle microphysique est appelé à un moment (Kessler, 1969; Cotton et al., 1986;
Grabowski, 1998; Kärcher et Lohmann, 2003; Hong et al., 2004) ou à plusieurs moments
(Koenig et Murray, 1976; Meyers et al., 1997; Reisner et al., 1998; Cohard et Pinty,
2000; Khairoutdinov et Kogan, 2000; Caro et al., 2002; Seifert et Beheng, 2006; Morrison
et al., 2009). Cependant certains modèles comme celui de Thompson et al. (2004, 2008)
peuvent être des schémas à un moment pour chaque classe d’hydrométéores à l’exception
d’une classe résolue de manière plus détaillée en utilisant deux variables.

Pour tenir compte de tous les processus microphysiques qui ont lieu au sein des
nuages, les modélisateurs méso-échelles utilisent des paramétrisations souvent dérivées
à l’aide des modèles « bin » à microphysique détaillée. Ces paramétrisations permettent
une diminution du temps de calcul et par conséquent les modèles microphysiques à
moments sont, dans la plupart du temps, utilisés pour des applications dite en « temps
réel » ou de prévision.
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1.2.2 Modèles détaillés

La représentation complète de la microstructure des nuages et de l’évolution des
hydrométéores peuvent être décrites par des modèles à microphysique détaillée (Hall,
1980; Flossmann et al., 1985; Kogan, 1991; Feingold et al., 1988, 1994; Geresdi, 1998;
Wobrock et al., 2001; Rasmussen et al., 2002; Leporini, 2005; Monier et al., 2006; Leroy
et al., 2007, 2009). Ces modèles pronostiquent de nombreuses variables associées aux
distributions dimensionnelles de chacun des hydrométéores considérés. Par conséquent,
ils sont extrêmement couteux en mémoire et temps de calcul et ne peuvent actuellement
pas être utilisés pour la prévision.

Ces modèles détaillés reposent sur le calcul de la distribution dimensionnelle des
hydrométéores (voir équation 1.1). Le spectre des hydrométéores, contrairement aux
modèles à moments, n’a pas de forme fixée mais est discrétisé sur une grille de taille (ou
de masse). Le nombre de variables utilisées pour représenter la microphysique dans ces
modèles est étroitement lié au nombre de points de grille de taille. La distribution dimen-
sionnelle des gouttes se déplace ensuite sur la grille au gré des processus microphysiques
de croissance des hydrométéores.

Il existe parmi ces modèles à microphysique détaillée deux familles, les modèles
lagrangiens et les modèles dits « bin ». Les deux considèrent le nombre de particules
suivant des classes de taille. La différence entre les deux familles est que dans les modèles
« bin », nous considérons les classes de taille fixe et les particules, en grossissant, changent
de classe ; en revanche dans les modèles lagrangiens, c’est le nombre de particules par
classe qui reste constant et les bornes de la classe qui varient.

Ces modèles sont capables de décrire tous les processus microphysiques qui mettent
en jeu ces particules : la formation de gouttelettes et de cristaux de glace à partir de
particules d’aérosol, la croissance des particules liquides et glacées par déposition de
vapeur, les différents mécanismes de contact et coalescence de ces particules lors de la
sédimentation. Ils tentent aussi d’intégrer le maximum de connaissances disponibles sur
ces processus microphysiques : vitesses de croissance, vitesses de chute, efficacités de
collection...

Il est coûteux de déployer ces schémas très réalistes dans des modèles dynamiques
complexes type tridimensionnel. Cependant, quelques modèles de ce type existent dans
la littérature (Ovtchinnikov et Kogan, 2000; Fridlind et al., 2004; Lynn et al., 2005a;
Leroy et al., 2009; Khain et al., 2010). Des travaux ont déjà montré les améliorations
apportées sur les résultats de simulation concernant la structure, l’aspect du nuage et
les cumuls de pluie lorsque l’on utilise une microphysique spectrale dans un modèle à
méso-échelle, quelque soit le type de nuage : ligne de grains (Lynn et al., 2005b; Lynn et
Khain, 2007), convection profonde (Leroy et al., 2009), ouragan (Khain et al., 2010)...

1.3 Modélisation 3D à microphysique détaillée

La première simulation numérique caractérisant le développement d’un nuage à l’aide
d’un modèle tridimensionnel a été réalisée par Steiner (1973). Le nuage simulé était
non précipitant. Après quelques années, le premier modèle tridimensionnel utilisant
une microphysique bin a été développé par Takahashi (1981). Ce modèle considérait



28 Chapitre 1. Les modèles de nuage existant dans la littérature

seulement les processus de la microphysique chaude grâce au spectre en taille des gouttes
qui était discrétisé en 59 classes.

Par la suite, nous nous intéresserons plus particulièrement aux modèles à micro-
physique détaillée qui considèrent les phases liquide et glace ainsi que les interactions
aérosol-nuages.

Dans ce cadre, un premier travail de couplage entre une microphysique détaillée
et une dynamique tridimensionnelle est celui de Kogan (1991). Dans un premier temps,
seuls les processus de la microphysique chaude sont considérés, les processus de la micro-
physique froide ont été ajoutés ultérieurement (Ovtchinnikov et Kogan, 2000). Dans une
démarche similaire de développement, le modèle DESCAM-3D a tout d’abord considéré
les processus microphysiques de la phase liquide (Leporini, 2005) pour ensuite prendre
en compte ceux de la phase glace (Leroy et al., 2009).
Au cours de la même période, d’autres modèles de ce type sont apparus, avec entre
autres, ceux de Fridlind et al. (2004); Lynn et al. (2005a) et Khain et al. (2010).

Dans la suite de ce paragraphe, nous allons comparer les différentes représentations
des processus microphysiques (les distributions des particules atmosphériques, les inter-
actions aérosol-nuage et les phases glacées) de ces quelques modèles tridimensionnels
utilisant une microphysique détaillée. Ensuite, nous montrerons les spécificités de notre
modèle DESCAM-3D (Leroy et al., 2009).

1.3.1 Distributions des particules atmosphériques

Pour représenter la microphysique chaude, le modèle de Kogan (1991) utilise deux
distributions. La première est une distribution en nombre des particules d’aérosol, asso-
ciée à une grille en rayon avec 19 classes allant de 7.6 nm à 7.6 µm. La seconde fonction
est utilisée pour représenter la distribution en nombre des gouttes sur une grille en masse
comprenant 30 classes allant de 4 µm à 3.2 mm. Dans la version avec la microphysique
froide de Ovtchinnikov et Kogan (2000), les distributions ont été légèrement modifiées
afin de limiter les temps de calcul avec l’ajout de la phase glace. La grille des particules
d’aérosol ne compte plus que 12 classes allant de 12 nm à 1.66 µm et celle des gouttes
en compte 28 allant de 4 µm à 2 mm. De même, la grille en masse utilisée pour la phase
glace compte 28 classes dont la masse mi de la classe i est déterminée par mi = 2mi−1
avec i = 2, 3, ..., 28. Ainsi la masse double entre deux classes consécutives i et (i + 1).
Les 15 premières classes du spectre de glace sont consacrées aux cristaux sous la forme
de plaquettes avec une masse volumique de 0.9 g cm−3. Les 13 autres classes sont as-
sociées à des grêlons sphériques avec une masse volumique de 0.4 g cm−3. Le rayon des
plaquettes peut ainsi varier entre 4.6 et 243 µm, celui des grêlons entre 0.17 et 2.78 mm.

Ensuite, le modèle de Fridlind et al. (2004) utilise 16 classes pour les particules
d’aérosol couvrant l’intervalle de taille en rayon de 2.5 nm à 0.5 µm, les gouttes avec
une taille allant de 1 µm à 5 mm et les cristaux de glace allant de 1 µm à 5 mm. La
masse volumique pour la phase glace est fixée à 0.9 g cm−3 tant que les cristaux ont un
rayon inférieur à 150 µm, ensuite elle décroît selon les observations de Heymsfield et al.
(1978) pour les grêlons. De plus, les cristaux sont considérés de forme colonne.

Enfin, Lynn et al. (2005a,b) ont associé un modèle à microphysique détaillée au
modèle méso-échelle MM5 (Mesoscale Model 5th generation ; Dudhia (1993); Grell et al.
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(1994)). La version originale du modèle microphysique (Khain et Sednev, 1996; Khain
et al., 1996, 1999, 2001, 2004) utilise huit distributions en nombre pour décrire les
gouttes, les cristaux de glace : de forme colonne, plaquette et dendrite, la neige, la
petite grêle, les grêlons et enfin les particules d’aérosol. Cependant, la version originale
de ce schéma microphysique est utilisée pour des modélisations en deux dimensions.
Pour une modélisation tridimensionnelle, comme il en est question dans Lynn et al.
(2005a,b), une version dite « rapide » de ce modèle a été mise en place afin de diminuer
les ressources informatiques nécessaires. Le nombre de fonctions pour les cristaux de
glace, passe alors de 6 dans la version originale à 3 dans la version rapide. Les dendrites
sont maintenant regroupées dans la neige, les plaquettes avec la petite grêle et enfin les
colonnes avec les grêlons. Les distributions en masse possèdent 33 classes et ont la même
forme que dans Ovtchinnikov et Kogan (2000) avec i = 2, 3, ..., 33. La première classe
de chacune des distributions des hydrométéores correspond à la masse d’une goutte de
2 µm de rayon. La distribution en taille des particules d’aérosol qui contient également
33 classes a, quant à elle, une taille maximale de 2 µm.

Plus récemment, dans Khain et al. (2010), le même modèle microphysique de Lynn
et al. (2005a) a été associé au modèle méso-échelle WRF (Weather Research and Fo-
recasting model, Skamarock et al. (2005)). Cependant, comme le modèle méso-échelle
WRF demande plus de mémoire et de temps de calcul que MM5, il a fallu simplifier la
version de Lynn et al. (2005a) pour avoir une version du modèle microphysique encore
plus rapide que la précédente. Pour cela, seul le nombre de fonctions pour les cristaux
de glace a été modifié. En effet, il passe de 3 fonctions dans la version de Lynn et al.
(2005a) à 2 dans la version rapide de Khain et al. (2010). La première distribution com-
prend les particules de glace ainsi que la neige. Les particules inférieures à 150 µm sont
supposées être des cristaux de glace et celles ayant une taille supérieure sont de la neige.
De manière similaire, les particules de glace ayant une densité plus grande, à savoir la
grêle et les grêlons, sont regroupés dans la seconde distribution. Ainsi, le nombre total
de distributions passe de 8 dans la version originale (Khain et al., 2004) à 5 dans la
version de Lynn et al. (2005a) pour enfin passer à 4 dans la version la plus rapide de
Khain et al. (2010) (particules d’aérosol, gouttes, particules de glace de faible densité et
de densité élevée).

Ces différents modèles ont tous une grille pour les particules d’aérosol et les gouttes
avec plus ou moins de classes et recouvrent un intervalle de taille plus ou moins large.
Par contre, le nombre de grilles utilisées pour la représentation de la phase glace varie
de une à 3 distributions ; la forme et la densité des particules de glace considérées sont
aussi différentes.

1.3.2 Interactions aérosol-nuage

Les modèles de Kogan (1991); Lynn et al. (2005a) et Khain et al. (2010) considèrent
les processus microphysiques de manière très similaire. Dans Kogan (1991), la nucléation
des gouttes est décrite à l’aide de l’expression de Twomey (1959) où le nombre de gouttes
nuclééesN est proportionnel à la sursaturation S comme le montre l’expression suivante :

N = N0S
k (1.2)

où N0 et k sont des constantes mesurées.
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Ensuite, les transferts entre le réservoir des particules d’aérosol et celui des gouttes
sont gérés en accord avec les travaux de Mordy (1959) et d’Ivanova et al. (1977). À une
sursaturation S ≥ 0%, les particules d’aérosol (composées de NaCl), dont le rayon sec
est inférieur à 0.12 µm, sont considérées comme étant en équilibre et leur rayon humide
est calculé à l’aide de l’équation de Köhler (Pruppacher et Klett, 1997). La valeur limite
de 0.12 µm provient des travaux de Mordy (1959). À l’inverse, les particules d’aérosol,
dont le rayon sec est supérieur à cette valeur seuil de 0.12 µm, grandissent lentement et
n’ont donc pas le temps d’atteindre leur taille d’équilibre. D’après Ivanova et al. (1977),
leur taille humide peut alors être calculée en multipliant leur taille sèche par un facteur
k, qui est fonction de la vitesse verticale dans le nuage w et de la taille sèche de la
particule rn, comme le montre l’expression 1.3.

k = 5.8w−0.12r−0.214
n (1.3)

Toujours d’après Ivanova et al. (1977), on peut faire l’hypothèse que k est constant
pour les nuages convectifs et que les valeurs de k = 3, 5 ou 8 conduisent à des résultats
similaires. Cette méthode évite le calcul de la croissance des particules d’aérosol humides
pour une grande partie des points du domaine tridimensionnel car les particules d’aérosol
sont supposées rester sèches tant que l’humidité relative reste inférieure à 100%. Le calcul
de leur taille humide se fait uniquement lorsque ces particules doivent être activées
et sert à obtenir l’allure du spectre des gouttes nouvellement nucléées. De plus, cette
supposition exclut ainsi la formation des gouttelettes de trop grande taille.

Dans Lynn et al. (2005a), le calcul du rayon des gouttes nouvellement formées suit
la même réflexion que Kogan (1991), mais le rayon sec limite est fixé à 0.03 µm (Khain
et al., 1999) et le paramètre k prend la valeur de 5, alors que dans Khain et al. (2010)
k = 3, 5 ou 8 selon les cas d’étude.

Pour les processus de condensation/évaporation des gouttes, dans les 3 modèles (Ko-
gan, 1991; Lynn et al., 2005a; Khain et al., 2010), l’équation de croissance est utilisée
mais sous une forme simplifiée : le terme de solution 2 est constamment négligé, tan-
dis que le terme de courbure 3 est également laissé de côté pour les gouttes de pluie
(r > 50 µm). Les autres processus microphysiques pris en compte sont la coalescence
et la rupture des gouttes qui sont traités à l’aide de la méthode numérique de Berry et
Reinhardt (1974a,b).

Le processus qui diffère énormément dans sa représentation entre ces 3 modèles
est la régénération des particules d’aérosol après évaporation des gouttes. Ce processus
n’est pas pris en compte dans Kogan (1991). Par la suite, Kogan et al. (1994) étudient
l’impact de la régénération des particules d’aérosol après désactivation des gouttes sur
les structures dynamiques, thermodynamiques et microphysiques des stratocumulus. Ils
montrent ainsi que la considération de ce processus fait apparaître des différences dans
les processus microphysiques mais également des variations importantes dans l’épaisseur
optique simulée. Pour représenter ce processus de régénération des particules d’aérosol,
Kogan et al. (1994) supposent que toutes les gouttes inférieures à 1 µm placées dans un

2. La pression de vapeur nécessaire à la formation d’une gouttelette d’une solution saline est plus
faible que la pression de vapeur saturante. Ce phénomène est appelé « effet Raoult ».

3. L’effet de courbure a tendance à « désassembler » les molécules d’eau, qui ont besoin d’une tension
de surface beaucoup plus importante pour se maintenir en phase liquide. L’influence de la courbure
d’une goutte sur la condensation de l’eau est appelée « effet Kelvin ».
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environnement sous-saturé, sont remplacées par des noyaux de condensation répondant
à un spectre de régénération initialement fixé. Dans cette étude, Kogan et al. (1994)
utilisent 3 spectres de régénération différents et montrent que les paramètres du strato-
cumulus étudié sont plutôt insensibles à la forme de ce spectre de régénération. Dans un
deuxième temps, Kogan et al. (1995) utilisent une autre méthode pour représenter ce
processus. Pour cela, lors de la désactivation des gouttes, les particules d’aérosol régéné-
rées sont replacées dans la plus petite classe du spectre qui a été activée au cours de la
simulation et ceci jusqu’à ce que cette classe ait retrouvé le nombre de particules d’aéro-
sol spécifié initialement pour l’air ambiant. Ensuite, la même procédure est utilisée pour
la classe suivante et toutes les autres restantes. Le problème de cette paramétrisation
est qu’elle ne tient pas compte des effets des nuages sur la distribution des particules
d’aérosol. Dans les travaux plus récents, par exemple Ovtchinnikov et Kogan (2000), le
processus de régénération des particules d’aérosol est considéré mais rien n’est indiqué
sur la méthode suivie, qu’il s’agisse d’une des deux méthodes présentées ci-dessus ou
d’une autre.

Les modèles de Lynn et al. (2005a,b) et Khain et al. (2010), quant à eux, ont bien une
fonction de distribution pour les particules d’aérosol, cependant, ils perdent leur trace
dès lors que ces particules sont activées et transformées en gouttelettes. En conséquence,
il est très difficile de représenter le transfert inverse depuis le réservoir des gouttes vers
celui des particules d’aérosol lors de l’évaporation (ou désactivation) des gouttes. Ainsi
pour Lynn et al. (2005a) et Khain et al. (2010), l’évaporation des gouttes ne donne lieu
à aucune production de particule d’aérosol.

Les processus de microphysique chaude du modèle de Fridlind et al. (2004) suivent,
quant à eux, les travaux d’Ackerman et al. (1995). L’activation des particules d’aéro-
sol (composées de sulfate d’ammonium) est déterminée à l’aide de l’équation de Köhler
par le calcul de la sursaturation critique Scrit pour les tailles de particules considé-
rées (Pruppacher et Klett, 1978). La croissance des gouttes par condensation utilise
les valeurs moyennes de la sursaturation et son expression issue de Barkstrom (1978)
considère les effets radiatifs sur la température de ces gouttelettes. Dans la publication
de Fridlind et al. (2004), rien n’est précisé sur la régénération des particules d’aérosol.
Cependant, pour la représentation de ce processus, le travail d’Ackerman et al. (1995)
garde en mémoire les deux premiers moments de la distribution en volume des CCN pour
chaque classe de gouttes. De plus, Ackerman et al. (1995) supposent qu’en connaissant
le volume de particule d’aérosol dans les gouttes, ce volume est redistribué sur la grille
des aérosols en suivant une loi de probabilité log-normale (Turco et al., 1979). Enfin,
les processus de collision-coalescence et rupture de goutte suivent, respectivement, les
travaux de Jacobson et al. (1994) (avec des efficacités de collision et coalescence selon,
respectivement, Hall (1980) et Beard et Ochs (1984)) et List et al. (1987).

1.3.3 Phase glace

Dans Ovtchinnikov et Kogan (2000), le modèle prend en compte les quatre formes
de nucléation hétérogène pour la glace. En effet, la congélation par immersion suit les
travaux de Vali (1975) et les processus de condensation suivie de la congélation et de
la déposition hétérogène sont paramétrés selon les travaux de Meyers et al. (1992). En-
fin, le processus de congélation par contact est décrit par une paramétrisation (Meyers
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et al., 1992) qui est fonction de la température développée à l’aide des travaux d’ob-
servations réalisés par Vali (1974, 1976), Cooper (1980) et Deshler (1982). De plus, le
modèle d’Ovtchinnikov et Kogan (2000) considère la croissance des cristaux par déposi-
tion de vapeur d’eau, les interactions cristal-goutte, le givrage, la production secondaire
de cristaux de glace associée au givrage (Hallet et Mossop, 1974; Mossop et Hallet, 1974)
ainsi que le processus de fonte. La croissance des cristaux en plaquette par déposition de
vapeur d’eau est déterminée selon Pruppacher et Klett (1997). Les efficacités de collec-
tion entre une goutte et un cristal sont plus faibles (d’environ 20%) que les efficacités de
collection goutte-goutte. Le processus d’agrégation n’est pas considéré dans le modèle.
Le givrage est directement calculé à l’aide de l’équation stochastique de collection entre
les gouttes et les cristaux sans tenir compte de leur forme. La production secondaire des
cristaux de glace (Pruppacher et Klett, 1997) est active sur l’intervalle de température
allant de - 3 à - 8◦C. Un maximum de production est considéré à -5◦C où un éclat de
glace est formé lorsqu’une particule de glace collecte 250 gouttelettes ayant un diamètre
supérieur à 24 µm. Cet éclat de glace est supposé de forme plaquette avec une densité
de 0.9 g cm−3. Cette production décroît linéairement jusqu’aux bornes de l’intervalle
de température. Enfin, le processus de fonte est supposé instantané, c’est à dire qu’à
l’isotherme 0◦C toutes les particules de glace sont transformées en gouttes de masse
équivalente.

La plupart des processus de microphysique froide présents dans Lynn et al. (2005a) et
Khain et al. (2010) sont identiques à ceux de Ovtchinnikov et Kogan (2000). Néanmoins,
d’autres processus comme la nucléation hétérogène et les interactions entre particules
diffèrent. Dans Lynn et al. (2005a) et Khain et al. (2010) seulement trois formes de nu-
cléation hétérogène sont considérées. En effet, d’après Lynn et al. (2005a), le processus
de congélation par contact semble être moins efficace que le processus de congélation
par immersion, qui est traité dans le modèle. Toutes les autres formes de nucléation
hétérogène sont identiques à Ovtchinnikov et Kogan (2000). De plus, la nucléation des
différents cristaux est réalisée selon la température en accord avec les travaux de Taka-
hashi et al. (1991).

Quant au modèle de Fridlind et al. (2004), la microphysique froide est décrite plus
précisément par Jensen et al. (1994). Ils considèrent le givrage et la formation secondaire
des cristaux de glace de la même manière que Ovtchinnikov et Kogan (2000); Lynn et al.
(2005a); Khain et al. (2010), c’est à dire en se basant sur les travaux de Pruppacher et
Klett (1978). Le processus de nucléation hétérogène dans Fridlind et al. (2004) est décrit
selon Meyers et al. (1992). Enfin, pour le processus de nucléation homogène Jensen et al.
(1994) font la distinction entre la nucléation homogène réalisée par des gouttes ou des
aérosols humides. Pour la première forme de nucléation homogène, Jensen et al. (1994)
se basent sur les observations en laboratoire réalisées par DeMott et Rogers (1990) et
Hagen et al. (1981) et sur une paramétrisation de Heymsfield et Sabin (1989), et pour
la seconde forme ils se basent sur les travaux de Pruppacher et Klett (1978).

1.4 Caractéristiques de DESCAM-3D

Le modèle microphysique DESCAM a depuis sa création dans les années 80, été
spécialement conçu pour l’étude des interactions aérosol-nuage (Flossmann et al., 1985;
Flossmann et Pruppacher, 1988). Comme le montre Flossmann et Wobrock (2010), le
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modèle de dynamique associé a varié selon les années, grâce entre autre au développe-
ment informatique, passant par des formalismes parcelle d’air (Flossmann et al., 1985),
1D1/2 (Leroy et al., 2006), 2D (Flossmann et Pruppacher, 1988) et enfin 3D (Leroy
et al., 2009).

Actuellement, au niveau de la représentation des processus microphysiques chauds,
contrairement aux autres modèles décrits précédemment qui paramétrisent la nucléation
des gouttes à l’aide de l’expression de Twomey (1959), DESCAM suit explicitement la
population des particules d’aérosol au moyen d’une distribution en taille des particules
d’aérosol. De plus, dans DESCAM-3D, 3 distributions sur les 5 utilisées sont vouées à
la description des particules d’aérosol interstitielles et résiduelles alors que les autres
modèles n’en utilisent qu’une seule.

Ces fonctions permettent de traiter la désactivation des gouttes de façon plus réaliste
mais aussi de conserver la masse des particules d’aérosol. En effet, comme l’a montré
Kogan et al. (1994), le processus de régénération des particules d’aérosol est un processus
important dans la description dynamique et microphysique des nuages. Il n’apparait pas
uniquement dans la phase de dissipation des nuages, mais tout au long de leur dévelop-
pement. Pendant la formation du nuage, des gouttes nuageuses sont transportées dans
des zones sous-saturées au niveau du sommet et des bords du nuage, et vont évaporer,
ce qui modifie la distribution des particules d’aérosol présentes. Si maintenant ces zones
sous-saturées voient leur humidité augmenter et atteindre la sursaturation du fait du
développement du nuage, des particules vont être activées et à ce moment, il est impor-
tant de connaître précisément la distribution des particules d’aérosol. Enfin, il semble
très difficile d’étudier plusieurs cycles nuageux sans ce processus. Si après évaporation
des gouttes, les particules d’aérosol ne sont pas régénérées, on doit alors considérer le
fait que le second nuage se formera à partir d’une masse d’air bien moins polluée qu’ini-
tialement, avant de tirer des conclusions générales sur l’impact des particules d’aérosol
sur un tel nuage.

De plus, la phase glace qui n’était pas considérée initialement dans DESCAM-3D est,
depuis quelques années, en développement. Actuellement, pour plusieurs processus, cette
phase est simplifiée puisqu’elle n’utilise qu’un seul spectre pour représenter des cristaux
supposés sphériques et qu’au contraire des autres modèles existant, elle ne tient pas
encore compte ni du processus d’agrégation ni du principe de production secondaire de
cristaux par givrage (ou principe de Hallet-Mossop). De plus, comme dans les autres
modèles, la fonte est supposée instantanée à 0◦C provoquant ainsi la transformation
des cristaux de glace en gouttes de masse équivalente. Ce processus qui permettrait la
considération des cristaux en phase mixte (composés à la fois de glace et d’eau liquide)
est pourtant important pour la représentation du processus d’agrégation et dans la
description de la bande brillante visible par les mesures radar à cette altitude.

Cette version de DESCAM-3D a toutefois déjà été validée sur un cas de convection
profonde sur un relief simplifié (Leroy et al., 2009) qui montre l’influence des particules
d’aérosol d’origines mid-troposphérique et de couche limite sur l’évolution dynamique
et microphysique de ce nuage convectif.

Les objectifs secondaires de ce travail de thèse consistent à améliorer les performances
du modèle DESCAM-3D, dont le fonctionnement sera plus précisément détaillé dans
le chapitre 2, sur un cas convectif observé au-dessus d’un relief complexe lors de la
campagne COPS. Ceci permettra de plus, d’étudier le fonctionnement des systèmes
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précipitants qui, sur des terrains montagneux peuvent provoquer des inondations éclairs
impressionnantes et destructrices.

Cependant, pour avoir un modèle tridimensionnel à microphysique détaillée utilisable
pour des cas nuageux aussi bien chauds que froids, l’amélioration de la représentation de
la microphysique froide en ajoutant quelques processus est primordiale. Le chapitre 5 de
ce manuscrit, qui évoquera un travail préliminaire en ce sens, montrera les modifications
apportées à la représentation du processus de fonte des cristaux qui était jusque là (Leroy
et al., 2009) supposé instantané à l’isotherme 0◦C.



Chapitre 2

Les outils de modélisation

Les modèles pour étudier les nuages sont constitués d’un schéma dynamique et
d’un schéma microphysique permettant d’étudier toutes les interactions nuageuses. Un
schéma microphysique sert à représenter l’évolution et les interactions des différents hy-
drométéores au cours du temps. Un modèle dynamique, quant à lui, permet d’obtenir
l’évolution des paramètres atmosphériques. Or, comme nous l’avons montré dans le cha-
pitre précédent, il existe différents outils de modélisation disponibles selon le cadre de
l’étude.

Par la suite, nous allons étudier la microphysique, la thermodynamique et la dyna-
mique de situations convectives orographiques à l’échelle de la région. Le modèle que
nous allons donc utiliser devra avoir une représentation détaillée ou volumique des hydro-
météores pour l’étude microphysique. Au niveau de l’étude dynamique, la représentation
3D est préférable (Flossmann et Wobrock, 2010). Par conséquent, le modèle que nous
allons utiliser est le modèle dynamique 3D non-hydrostatique de Clark et al. (1996) qui
peut être couplé soit avec un schéma à microphysique « bulk », soit avec un schéma de
microphysique détaillée. Le schéma à microphysique « bulk » suit les travaux de Berry
et Reinhardt (1974a,b) pour la phase liquide et ceux de Koenig et Murray (1976) pour
la phase glace et le schéma de microphysique détaillée DESCAM-3D suit les travaux de
Leporini (2005) et Leroy et al. (2009).

Ce chapitre est découpé en trois sections dans lesquelles sont décrits de manière
détaillée, le modèle dynamique de Clark et al. (1996) et les deux schémas microphysiques
utilisés au cours de ce travail de thèse.

2.1 Le modèle dynamique

Le modèle dynamique que nous utilisons a été développé par Clark (1977, 1979);
Clark et Farley (1984) et Clark et Hall (1991). Il s’agit d’un modèle tridimensionnel
développé pour l’étude de l’atmosphère à méso-échelle sur des régions dont la topogra-
phie peut être complexe. Ce modèle a été utilisé à de nombreuses reprises pour simuler
les mouvements de l’air atmosphérique et la formation des nuages (Clark (1982); Clark
et al. (1994); Bruintjes et al. (1994, 1995); Wobrock et al. (1997, 2003); Leroy et al.
(2007, 2009), parmi d’autres).

35
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2.1.1 Les approximations

Le modèle de Clark est non hydrostatique et anélastique avec une coordonnée verti-
cale qui suit le terrain :

Non hydrostatique : en présence de couche nuageuse de type convective, l’accéléra-
tion verticale n’est pas négligeable devant le gradient vertical de pression. L’ap-
proximation hydrostatique selon laquelle dP

dz
= −ρg n’est donc pas applicable. Il

en suit une équation différentielle de type elliptique pour le calcul de la pression
perturbatrice.

Anélastique : le nombre de Mach de l’écoulement est petit. Toutes les fréquences
supérieures à la fréquence de Brünt-Väissällä sont filtrées ce qui signifie que la
formation d’onde de type sonore est exclue.

Coordonnée verticale : les équations du modèle sont exprimées dans un système de
coordonnées (x, y, z) tel que :

z = (zréel − h)H
H − h

(2.1)

où h = h (x, y) (représentant la topographie) etH sont les bornes inférieure et supérieure
du domaine d’intégration du modèle, et z devient donc la coordonnée verticale qui suit
le terrain.

2.1.2 Les équations du modèle

Le modèle prédit l’évolution des variables thermodynamiques : θ, p, ρ et qv (voir la
liste des variables dans l’annexe A) et les trois composantes du vent. Ces variables sont
exprimées selon la décomposition de Reynolds, c’est-à-dire de la forme :

A = Ā+ A′ (z) + A′′ (x, y, z, t) (2.2)

Les termes Ā décrivent les conditions atmosphériques hydrostatiques de référence
(c’est-à-dire dlnθ

dz
= cste ), les termes A′ représentent les différences par rapport à l’envi-

ronnement hydrostatique et les termes A′′ sont ceux évoluant en espace et en temps. En
supposant que le poids du nuage et de la pluie exercés sur l’air ne soit pas négligeable,
l’équation de mouvement s’écrit :

ρ̄
d~V

dt
= −2ρ̄~Ω ∧ ~V︸ ︷︷ ︸

a

− ρ̄~∇p
′′

ρ̄︸ ︷︷ ︸
b

+ ρ̄~g

(
θ′′

θ̄
+ εq′′v − qc − qr − qic − qir

)
︸ ︷︷ ︸

c

+ ∂ ¯̄τij
∂xj︸ ︷︷ ︸
d

(2.3)

Avec :
a : la force de Coriolis
b : la force de gradient de pression
c : la force de flottabilité
d : le cisaillement turbulent
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ε = Rv

Rd
− 1 où Rv

Rd
est le rapport des constantes des gaz pour la vapeur d’eau et l’air

sec.

qV , qC , qR, qIC , qIR sont respectivement les rapports de mélange en vapeur d’eau, en
eau nuageuse, en eau de pluie, en glace nuageuse et en glace précipitante.

¯̄τij est le tenseur des contraintes décrivant les processus visqueux et turbulents de sous-
maille qui est, d’après Smagorinsky (1963), de la forme :

τ visij + τij = ρ̄KMDij avec Dij = ∂ui
∂xj

+ ∂uj
∂xi
− 2

3δij
∂uk
∂xk

(2.4)

où KM est la diffusivité turbulente, δij est le symbole de Kronecker et ~V (ui, uj, uk) est
le vent.

L’équation de continuité anélastique est définie par :

∂

∂xi
ρ̄ui = 0 (2.5)

À l’aide de la coordonnée verticale qui suit le terrain et des propriétés qui en dé-
coulent, les équations cartésiennes précédentes du modèle peuvent être transformées en
coordonnées sphériques de manière à être utilisées dans le modèle de Clark.

Enfin, la conservation de l’énergie et de la vapeur d’eau mènent aux équations
pour la température potentielle et le rapport de mélange en vapeur d’eau (voir Wobrock
et al. (2003)) :

∂

∂t
ρ̄θ∗ + ∂

∂xj
( ¯ρuj · θ∗) = L

CP T̄

δM

δt
+ ∂

∂xj

(
ρ̄Km

∂θ∗

∂xj

)
(2.6)

∂

∂t
ρ̄qv + ∂

∂xj
( ¯ρuj · qv) = −δM

δt
+ ∂

∂xj

(
ρ̄Km

∂qv
∂xj

)
(2.7)

Ici δM
δt

correspond à la masse de vapeur d’eau (ρqv) qui condense, à la masse d’eau
liquide (ρqL) qui évapore ou à la masse de glace (ρqi) qui fond par unité de temps. L est
la chaleur latente dégagée lors du changement de phase. Le terme θ∗ est obtenu à l’aide
de l’expression 2.2 par l’équation θ∗ = θ′+θ′′

θ̄
.

2.1.3 Les conditions aux limites

Puisque le domaine étudié est artificiellement limité, il est nécessaire de spécifier les
valeurs au sol, au sommet et sur les bords du domaine.

Au niveau des bords latéraux : elles doivent empêcher la réflexion des ondes de
gravité générées à l’intérieur du domaine. Ces conditions permettent également de
transmettre l’influence de l’environnement sur le phénomène simulé à l’intérieur
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du domaine considéré. Le schéma d’extrapolation de « limite ouverte » 1 d’Orlanski
(1976) a été adopté pour les composantes du vent, de la température potentielle
et de la vapeur d’eau.

Au niveau du sommet : afin d’éviter des effets de bord indésirables, il est préférable
de considérer l’atmosphère comme un milieu infini ; c’est-à-dire avec une borne
supérieure non fermée.

Au niveau du sol : un flux de chaleur sensible, proportionnel au rayonnement solaire
reçu pendant la journée, existe sur toute la superficie du domaine de manière
inhomogène suivant l’orientation de la topographie et un flux de chaleur latente
est produit par évaporation/condensation de l’eau contenue dans le sol.

Divers aspects des conditions aux limites du modèle sont discutés dans Clark (1977,
1982) et dans Clark et Farley (1984).

2.2 Le schéma de microphysique « bulk »

2.2.1 La phase liquide

Les processus de la phase liquide sont paramétrés selon le schéma de Berry et Rein-
hardt (1974a,b). Dans ce schéma, l’eau liquide existe sous deux formes : nuageuse et
précipitante. Cette eau liquide apparaît lorsque le rapport de mélange de la vapeur d’eau
devient supérieur au rapport de mélange en vapeur d’eau à saturation (qv > qv,s) : la
différence (qv - qv,s) représente ainsi le taux en eau nuageuse. Cela s’appelle la méthode
de l’ajustement de la sursaturation. D’après la relation physique de Clausius-Clapeyron,
le rapport de mélange en vapeur d’eau à saturation est donné par :

qv,s = e0

RvρT
exp

[
L

Rv

(T − T0)
TT0

]
(2.8)

avec e0 = 6.11 hPa, T est la température en Kelvin, T0 = 273.15 K, L = 2500 J g−1,
Rv = 0.4615 J g−1 K−1 et ρ est la densité de l’air.

Le schéma « bulk » de la microphysique est à un moment, ce qui signifie que les
différentes variables sont représentées par la masse (rapport de mélange). La distribution
en taille des gouttes de pluie est décrite par une fonction log-normale et l’eau nuageuse
est décrite par un réservoir en masse des gouttes.

2.2.2 La phase glace

Les processus de la phase glace sont, quant à eux, paramétrés selon une version
étendue du schéma de Koenig et Murray (1976). La glace est traitée selon deux types de
particules : la glace primaire (type A) qui correspond aux cristaux de glace initialement

1. 97.5% de la tendance de la composante normale de la vitesse calculée sont utilisées et les 2.5%
restants sont les termes de relaxation de la composante « inflow » qui forcent la composante à rester
dans le cadre des valeurs expérimentales.
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formés par nucléation hétérogène ou par des processus de congélation spontanée de
petites particules de glace éjectées lors d’un givrage des gouttes de pluie, et les particules
de glace appelées grésil (type B), initialement formées par congélation des gouttes de
pluie ou par interaction entre une goutte de pluie et une particule de glace de type A.
Ce schéma est à deux moments. On prédit ainsi l’évolution de la masse et du nombre
des cristaux.

Les particules de glace de type A (NIA) sont générées par nucléation hétérogène.
Elle a lieu quand la température est inférieure à - 10◦C et que le rapport de mélange en
vapeur d’eau qv est proche de la saturation pour la glace qvis. Une formule empirique
permet de déterminer la formation en nombre des noyaux glaçogènes NIF , telle que :

NIF = A06 exp{ ln 10
A07

(273.15− T )} (2.9)

Le nombre de cristaux formés a un maximum donné pour une température de -20◦C
dans l’équation ci-dessus. L’équation 2.9 ne calcule pas le nombre de cristaux à former
mais celui des cristaux présents à telle température. Dans cette équation, les constantes
A06 et A07 correspondent à celles données dans Koenig et Murray (1976) et sont égales
à 1 et 4, respectivement. Ces constantes ont été déterminées dans une situation pour
laquelle les cristaux de glace sont supposés se former selon le concept classique de la
nucléation hétérogène par sorption. Quand T < - 10◦C, qv > qvis et NIA < NIF , alors
le nombre de cristaux de type A formés à (t + 1) est :

N t+1
IA = N t

IA + NIF −NIA

∆t dt (2.10)

Une autre supposition est que chaque particule de glace nucléée a une masse de
10−11 g (Clark et al., 1996). La formation de particule de glace de type A, venant de la
vapeur saturée en glace, implique donc une augmentation du rapport de mélange de ces
particules et une diminution de la vapeur d’eau due à cette nucléation :

qt+1
IA = qtIA + 10−11NIF −NIA

∆t dt (2.11)

qt+1
v = qtv − 10−11NIF −NIA

∆t dt (2.12)

Cette transformation de vapeur d’eau en glace est une transformation appartenant
au cycle thermodynamique qui induit un dégagement de chaleur latente. Cette chaleur
latente dégagée est de la forme :

θt+1 = θt + LIV 10−11

cp

NIF −NIA

∆t dt (2.13)

Les particules de glace de type A sont aussi formées par nucléation homogène. Le
schéma microphysique considère qu’aux températures inférieures à - 40◦C, l’eau nua-
geuse est gelée de manière homogène. Toute l’eau nuageuse est ainsi transférée dans le
réservoir de la glace de type A. Le nombre de cristaux de glace est alors recalculé en
supposant que la masse de chacune des particules est de 4× 10−9 g.
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La nucléation des particules de type B a lieu lorsqu’une goutte de pluie rentre en
collision avec une particule de glace de type A, à des températures inférieures à 0◦C.
En accord avec Kessler (1969), le volume moyen d’une goutte précipitante a un rayon
et une masse tel que :

rR = A08N
− 1

4
0 (ρdqR)− 1

4 (2.14)

mR = 4
3πρlr

3
R (2.15)

où A08 = 244618, N0, ρd et ρl sont, respectivement, le point d’intersection de la dis-
tribution de Marshall-Palmer à un rayon égal à zéro, la densité de l’air sec et de l’eau
liquide.

Le nombre de contacts goutte - cristal Nc pendant un pas de temps est donné par :

Nc = ∆tπr2
R |WR −WIA|

qRρd
mR

Eil (2.16)

avec WR, WIA et Eil qui correspondent respectivement aux vitesses terminales de chute
des gouttes précipitantes, des particules de glace de type A et à l’efficacité de collection
entre une goutte précipitante et une particule de glace.

Le nombre de particules de type B (NIB) suit ainsi, l’expression suivante :

∆NIB = 3∆tN1/4
0 (ρdqR)3/4

4A08ρl
|WR −WIA|NIAEil (2.17)

Le schéma de microphysique froide de Koenig et Murray (1976) considère également,
les processus de croissance des particules de glace par dépôt de vapeur d’eau et de givrage
établit à l’aide des travaux de paramétrisation de Koenig (1972). La fonte, quant à
elle, est supposée instantanée à l’isotherme 0◦C, chaque particule de glace fondue est
transférée dans le réservoir des gouttes précipitantes.

2.3 Le schéma de microphysique détaillée :
DESCAM-3D

2.3.1 Fonctions et grilles pour la microphysique

La modèle DESCAM 3D Detailed Scavenging Model (Flossmann et al., 1985; Floss-
mann et Pruppacher, 1988; Leroy et al., 2007, 2009) utilise plusieurs fonctions de dis-
tribution. Deux distributions en nombre fAP (mAP ) et fd(m) pour décrire les particules
d’aérosol humides et les gouttes où mAP est la masse des particules d’aérosol humides
et m est la masse des gouttes. La description de la masse de particule d’aérosol dans les
gouttes est donnée par la distribution en masse gAP,d(m). Ces différentes distributions
sont discrétisées en 39 classes balayant des tailles de gouttes de 1µm à 12 mm environ
et des tailles de particules d’aérosol de 1 nm à 7 µm environ. Par exemple, avec les fonc-
tions fd(m) et gAP,d(m), la masse moyenne m̄ (m) d’aérosol dans une goutte de masse
m peut être calculée en utilisant la relation suivante :

m̄ (m) = gAP,d (m)
fd (m) (2.18)
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DESCAM utilise des grilles logarithmiques en rayon pour les particules d’aérosol et
les gouttes : r (k) = r (1)× 2 k−1

3 a (j) = a (1)× 2 j−1
3

La phase glace est décrite par deux fonctions supplémentaires, fi(mi) et gAP,i(mi) qui
sont analogues à fd(m) et gAP,d(m). Comme pour les grilles utilisées pour les particules
d’aérosol humides et pour les gouttes, la grille utilisée pour les cristaux est en masse
(mi). La grille des cristaux a été construite à partir de celle des gouttes de sorte que si
on prend une goutte de la i-ème classe, elle a alors la même masse que le cristal de la
i-ème classe. Ceci assure ainsi la conservation de la masse au cours du passage entre le
réservoir des gouttes à celui des cristaux, c’est-à-dire au cours de la nucléation et de la
fonte des cristaux.

2.3.2 Équations générales

Les équations suivantes représentent l’évolution des différentes distributions de la
phase liquide :

∂fAP (mAP )
∂t

= ∂fAP (mAP )
∂t

∣∣∣∣
dyn︸ ︷︷ ︸

termI

+ ∂fAP (mAP )
∂t

∣∣∣∣
act/desact︸ ︷︷ ︸

termII

+ ∂fAP (mAP )
∂t

∣∣∣∣
nucl,ice︸ ︷︷ ︸

termIII

+ ∂fAP (mAP )
∂t

∣∣∣∣
cond/eva︸ ︷︷ ︸

termIV

(2.19)

∂fd (m)
∂t

= ∂fd (m)
∂t

∣∣∣∣
dyn︸ ︷︷ ︸

termV

+ ∂fd (m)
∂t

∣∣∣∣
act/desact︸ ︷︷ ︸

termV I

+ ∂fd (m)
∂t

∣∣∣∣
cond/eva︸ ︷︷ ︸

termV II

+ ∂fd (m)
∂t

∣∣∣∣
coal︸ ︷︷ ︸

termV III

+ ∂fd (m)
∂t

∣∣∣∣
nucl,ice︸ ︷︷ ︸

termIX

+ ∂fd (m)
∂t

∣∣∣∣
rim︸ ︷︷ ︸

termX

+ ∂fd (m)
∂t

∣∣∣∣
melt︸ ︷︷ ︸

termXI

(2.20)

∂gAP,d (m)
∂t

= ∂gAP,d (m)
∂t

∣∣∣∣
dyn︸ ︷︷ ︸

termV

+ ∂gAP,d (m)
∂t

∣∣∣∣
act/desact︸ ︷︷ ︸

termV I

+ ∂gAP,d (m)
∂t

∣∣∣∣
cond/eva︸ ︷︷ ︸

termV II

+ ∂gAP,d (m)
∂t

∣∣∣∣
coal︸ ︷︷ ︸

termV III

+ ∂gAP,d (m)
∂t

∣∣∣∣
nucl,ice︸ ︷︷ ︸

termIX

+ ∂gAP,d (m)
∂t

∣∣∣∣
rim︸ ︷︷ ︸

termX

+ ∂gAP,d (m)
∂t

∣∣∣∣
melt︸ ︷︷ ︸

termXI

(2.21)

Les termes I et V représentent les changements causés par la dynamique (transport).
Le processus de collision-coalescence est représenté par les termes VIII. Que ce soit les
particules d’aérosol ou les gouttes, elles peuvent être nucléées afin de former des cristaux
de glace (termes III et IX). La distribution des gouttes subit également le processus de
givrage (termes X). La croissance des gouttes par déposition de vapeur (termes VII) est
traitée par Pruppacher et Klett (1997). La coalescence et le givrage sont traités à l’aide
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du schéma numérique de Bott (1998). Les noyaux de collection pour la coalescence
des gouttes sont calculés à l’aide des efficacités de collection de Hall (1980) et des
vitesses verticales de chute de Pruppacher et Klett (1997). L’activation (passage du
réservoir des particules d’aérosol vers celui des gouttes) et la désactivation (transfert
inverse des gouttes vers les particules d’aérosol) sont traitées par les termes II et VI. De
plus, les particules d’aérosol humides sont supposées être à l’équilibre avec l’humidité
ambiante (termes II). À chaque pas de temps, la nouvelle taille d’équilibre des particules
d’aérosol est calculée d’après les variations de la sursaturation induites par la dynamique
(Leporini, 2005; Leroy, 2007).
La phase glace est représentée de façon similaire à l’aide des deux fonctions suivantes :

∂fi (m)
∂t

= ∂fi (m)
∂t

∣∣∣∣
dyn︸ ︷︷ ︸

termI

+ ∂fi (m)
∂t

∣∣∣∣
nucl,ice︸ ︷︷ ︸

termII

+ ∂fi (m)
∂t

∣∣∣∣
dep/sub︸ ︷︷ ︸

termIII

+ ∂fi (m)
∂t

∣∣∣∣
rim︸ ︷︷ ︸

termIV

+ ∂fi (m)
∂t

∣∣∣∣
melt︸ ︷︷ ︸

termV

(2.22)

∂gAP,i (m)
∂t

= ∂gAP,i (m)
∂t

∣∣∣∣
dyn︸ ︷︷ ︸

termI

+ ∂gAP,i (m)
∂t

∣∣∣∣
nucl,ice︸ ︷︷ ︸

termII

+ ∂gAP,i (m)
∂t

∣∣∣∣
dep/sub︸ ︷︷ ︸

termIII

+ ∂gAP,i (m)
∂t

∣∣∣∣
rim︸ ︷︷ ︸

termIV

+ ∂gAP,i (m)
∂t

∣∣∣∣
melt︸ ︷︷ ︸

termV

(2.23)

Les cristaux (supposés de forme sphérique) sont produits par nucléation homogène
et hétérogène. La densité de la glace est égale à 0.9 g cm−3. La croissance des cristaux
est possible par les processus de déposition de vapeur d’eau (termes III) et par givrage
(termes IV). Le givrage inclut la collection de gouttelettes par les gros cristaux.

Le traitement des termes VI à XI sera détaillé par la suite.

2.3.3 Détails sur la microphysique chaude

a) Activation des particules d’aérosol humides

Les processus d’activation et de désactivation sont régis dans DESCAM par des consi-
dérations relatives à la notion de rayon d’activation, une notion qui dérive de l’équation
de Köhler (équation 2.24) dont une description complète est disponible dans Pruppa-
cher et Klett (1997). Cette équation de Köhler relie, pour une particule d’aérosol dont
le rayon sec rN est connu, la taille d’équilibre r de cette particule à l’humidité relative
qui règne dans le milieu. Le rayon d’activation correspond au sommet de la courbe de
Köhler lorsque dsv,w

dr
= 0 (voir figure 2.1).

ln (sv,w + 1) = A

r
− Br3

N

r3 − r3
N

(2.24)
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Fig. 2.1 – Courbes de Köhler pour des particules d’aérosol de rayon rN = 10 nm et rN = 50
nm composées de sulfate d’ammonium et ayant une solubilité ε = 0.2, illustration du rayon
critique et de la sursaturation critique correspondant aux maxima des courbes.

avec : A = 2σw,aMw

RTρw
et B = νεΦsMwρN

Msρw
.

Les différents symboles sont détaillés en annexe A.

Dans Leroy (2007), l’hypothèse rN << r a été posée afin de simplifier l’équation de
Köhler par une équation d’ordre trois, de type :

x3 + a2x
2 + a1x+ a0 = 0 (2.25)

avec: a2 = 0, a1 = −A
Br3

N
et a0 = ln(1+sv,w)

Br3
N

La figure 2.2 montre les spectres en taille, obtenus selon l’équation de Köhler complète
(équation 2.24) et simplifiée (équation 2.25), de deux types de particules d’aérosol qui
diffèrent par leurs solubilités avant et après activation, c’est à dire lorsqu’elles sont sèches
et humides. Afin de prendre en considération toute la gamme possible de solubilité, nous
avons testé des particules d’aérosol ayant une solubilité de 5% et de 100% (ε = 0.05 et
ε = 1.00 dans l’équation 2.24) telles que sont les particules composées de carbone et les
embruns maritimes présents dans l’atmosphère. Nous pouvons ainsi voir que l’hypothèse
rN << r ainsi que l’utilisation de l’équation de Köhler simplifiée apporte quelques
erreurs dans l’intervalle de taille allant de 0.01 à 0.1 µm.

C’est pourquoi, dans le nouveau schéma d’activation, nous avons rétabli la mise à
l’équilibre des particules d’aérosol au moyen de l’équation de Köhler complète, même si
cela produit une légère augmentation du temps de calcul.

Ensuite, lorsqu’une particule d’aérosol humide atteint la taille d’activation, sa crois-
sance n’est maintenant plus conditionnée par l’augmentation de l’humidité. La particule
va continuer à grandir tant que l’air ambiant reste sursaturé mais quelque soit l’évolu-
tion de la sursaturation : augmentation ou diminution (voir figure 2.1). À partir de cet
instant, les particules d’aérosol humides deviennent des gouttelettes. Ainsi, toutes les
particules d’aérosol humides qui ont un rayon supérieur au rayon d’activation calculé
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Fig. 2.2 – Spectres en taille des particules d’aérosol sèches (noir) et humides ayant une
solubilité de 5% (rouge) et de 100% (bleu) obtenus avec le schéma simplifié (gauche) et le
schéma complet (droite) d’activation à 99% d’humidité.

sont transférées dans le réservoir des gouttes.

La figure 2.3 permet de visualiser la réalisation de l’activation dans DESCAM. Si le
rayon de la particule d’aérosol est entre 1 et 7 µm, le rayon de la gouttelette nucléée
est alors le même que celui de l’aérosol humide de départ. Quand l’aérosol original est
de rayon inférieur à 1 µm, la nouvelle gouttelette nucléée appartient automatiquement
à la première classe de la grille des gouttes et a ainsi un rayon de 1 µm. Cependant, les
particules d’aérosol sont dans la plupart des cas très peu nombreuses dans l’intervalle de
taille allant de 1 à 7 µm (par exemple, sur la figure 2.2) donc la majorité des particules
activées ont un rayon inférieur à 1 µm provoquant ainsi une concentration importante
de gouttelettes nouvellement nucléées avec un rayon de 1 µm. Mais comme leur taux de
croissance est rapide, les gouttelettes sortent rapidement de cette catégorie.

Fig. 2.3 – Représentation schématique du processus d’activation dans DESCAM. Les trans-
ferts entre le réservoir des particules d’aérosol à celui des gouttes sont symbolisés par les flèches.
Pour simplifier le diagramme, les 8 classes communes aux grilles des particules d’aérosol et des
gouttes n’ont pas été représentées.
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b) Désactivation des gouttes

Lorsque des gouttes se retrouvent dans un environnement sous-saturé, DESCAM
permet à ces dernières de regagner le réservoir des particules d’aérosol humides. En effet,
la désactivation des gouttes dans un air sous-saturé est réalisée d’une manière voisine
à celle de l’activation. Soit une goutte de rayon a. Comme nous l’avons déjà vu, grâce
aux fonctions fd (m) et gAP,d (m) nous pouvons obtenir la masse moyenne de l’aérosol
m̄ dans les gouttes de cette taille par l’équation 2.18 et en déduire un rayon moyen r̄N .
Avec a et r̄N ainsi qu’avec l’équation de Köhler (équation 2.24), nous pouvons remonter
au rayon d’activation. La goutte est alors désactivée si son rayon après évaporation est
inférieur au rayon d’activation

(
a+ da

dt
dt < ract

)
.

Afin d’éviter l’accumulation des particules d’aérosol dans la dernière classe de la
grille des aérosols humides, un schéma proposé par Leroy (2007) calculant de nouveau,
grâce à l’équation de Köhler, le rayon d’équilibre en fonction de la sursaturation régnant
dans le milieu permet ainsi d’ajouter la particule d’aérosol dans la classe appropriée.
Cela permet d’éviter la création artificielle de grosses particules d’aérosol humides.

c) Croissance des particules d’aérosol humides

Les particules d’aérosol humides sont supposées en équilibre à chaque pas de temps.
La taille d’équilibre d’une particule d’aérosol humide pour une sursaturation donnée est
calculée en utilisant l’équation de Köhler (équation 2.24).

En réalité, alors que les petites particules d’aérosol grandissent rapidement et at-
teignent facilement leur taille d’équilibre, les grosses particules d’aérosol ont besoin d’un
temps plus long que permis dans le modèle, pour atteindre leur taille d’équilibre. L’hy-
pothèse d’équilibre est donc utilisée dans DESCAM car elle permet un gain important
en temps de calcul.

Mais pour éviter l’activation artificielle des grandes particules d’aérosol, leur crois-
sance est limitée, sous l’hypothèse d’équilibre, à leur taille à 100% d’humidité.

Leroy et al. (2007) donnent une amélioration du processus d’activation aux faibles
températures, au moyen d’un polynôme d’ordre 4 qui est fonction de la température.

d) Croissance des gouttes

La croissance des gouttes par condensation (termes VII) est définie par l’équation
suivante :

∂fwat (m,mAP )
∂t

∣∣∣∣
cond

= − ∂

∂m

[
fwat (m,mAP ) dm

dt

∣∣∣∣
wat

]
(2.26)

Où dm
dt

∣∣∣∣
wat

représente la vitesse de croissance par condensation de la gouttelette et
est décrite par Pruppacher et Klett (1997) :
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dm

dt

∣∣∣∣
wat

= 4πa

(
sv,w − A

a
+ Br3

N

a3−r3
N

)
RT

D∗vMwesat,w
+ Le

k∗aT

(
LeMw

RT
− 1

) (2.27)

Or avec DESCAM, seule la masse moyenne est connue, nous devrons donc utiliser
le rayon moyen dans l’expression 2.27. Leroy (2007) a montré qu’à partir de quelques
micromètres, la vitesse de croissance des gouttes est quasiment indépendante de la taille
de la particule d’aérosol sèche qui est à l’intérieur. L’utilisation d’une valeur moyenne
n’aura donc pas de conséquence sur le calcul des vitesses de croissance des gouttes.
Connaissant les vitesses de croissance, le déplacement de fwat (m,mAP ) sur la grille des
masses est réalisé à l’aide du schéma d’advection de Bott (1989).

Les changements de phase associés à la croissance des gouttes par condensa-
tion/déposition de vapeur provoquent la libération/consommation de la vapeur d’eau
et de la chaleur qui influencent la sursaturation. Or, la sursaturation conditionne les
vitesses de croissances des hydrométéores. De plus, l’évolution dynamique modifie éga-
lement l’humidité relative dans une couche, au moyen de la température et de la vapeur
d’eau. Le processus de condensation/évaporation doit donc être traité avec un pas de
temps plus petit que celui de la dynamique (Leporini, 2005) afin d’éviter des productions
brutales d’un trop grand nombre de gouttelettes qui consommeraient toute la vapeur
d’eau disponible et provoqueraient un état sous-saturé.

e) Collision-Coalescence

La collection est définie comme la collision puis la fusion (ou coalescence) de deux
gouttes et est décrite par l’équation stochastique de collection. Si on note f la distribu-
tion de collision-coalescence, l’équation stochastique de collection s’écrit :

∂f (mf )
∂t

= 1
2

∫ mf

0
f (mf −m)K (mf −m,m) f (m) dm

− f (mf )
∫
spectre

K (mf ,m) f (m) dm (2.28)

Où K (m,m′) est appelé noyau de collection. Pour deux gouttes quelconques de
masse m et m′, K (m,m′) est relié à l’efficacité de collection E (m,m′) par la formule :

K (m,m′) = π (a+ a′)2 |U∞ (a)− U∞ (a′)|E (m,m′) (2.29)

Avec a et a′, les rayons respectifs des gouttes et U∞ (a) et U∞ (a′) leurs vitesses
de chute. Dans le modèle, les efficacités de collection sont calculées à partir de Hall
(1980). Le premier terme à droite de l’équation stochastique de collection (équation
2.28) traduit la formation de goutte de masse mf par collection entre une goutte de
masse (mf −m) et une goutte de masse m. Le deuxième terme de l’égalité représente
les collisions possibles entre la goutte de masse mf et les autres gouttes du spectre, qui
font diminuer le nombre de gouttes de masse mf .
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L’équation stochastique de collection est résolue dans DESCAM grâce au schéma
de Bott (1998) car il conserve très bien la masse et est plus efficace en temps de calcul
(Leporini, 2005).

2.3.4 Détails sur la microphysique froide

a) Nucléation des cristaux

DESCAM considère les nucléations homogène et hétérogène. Cependant, quatre mé-
canismes différents sont en réalité regroupés sous le nom de « nucléation hétérogène ».

– la déposition hétérogène : la vapeur d’eau est adsorbée par les particules d’aérosol
et, lorsque la température est suffisamment basse, transformée en glace.

– la condensation suivie de la congélation : une particule d’aérosol, ayant des pro-
priétés glaçogènes, agit d’abord comme noyau de condensation pour former une
gouttelette. Ensuite, la partie insoluble de l’aérosol initie la congélation.

– la congélation par immersion : une particule d’aérosol ayant des propriétés glaço-
gènes est absorbée par une gouttelette. Elle initie la formation de la phase glace
lorsque la température de la goutte devient négative.

– la congélation par contact : un noyau glaçogène peut initier la congélation d’une
gouttelette lorsqu’il entre en contact avec celle-ci.

L’expérience ne permet pas toujours de distinguer les quatre modes de formation.
Néanmoins des paramétrisations ont pu être proposées comme celle de Fletcher (1962)
qui relie le nombre de noyaux glaçogènes ou IN (Ice Nuclei) à la température. Dans
le modèle, la nucléation hétérogène est décrite à l’aide de la formule de Meyers et al.
(1992) qui relie le nombre de cristaux NIN (en cm−3) à la sursaturation par rapport à
la glace sv,i :

NIN = 10−3 exp (A+Bsv,i) avec A = 0.639 et B = 12.96 (2.30)

La nucléation homogène est la congélation spontanée de gouttelettes de solution
surfondue. Ce mécanisme se distingue de celui de la condensation suivie de la congélation
par le fait que la formation de la glace est initiée par la partie aqueuse de la gouttelette et
non par la partie insoluble de la particule d’aérosol qui la compose. Là encore, plusieurs
paramétrisations sont disponibles pour représenter ce processus (Tabazadeh et al., 2000;
DeMott et al., 1997; Koop et al., 2000). La formulation utilisée dans ce modèle est celle
de Koop et al. (2000) car la nature de la solution n’intervient pas dans le calcul. La
nucléation homogène dépend uniquement de l’activité de l’eau, et le taux de nucléation
est donnée par :

log (Jhom) = −906.7 + 8502∆aw − 26924 (∆aw)2 + 29180 (∆aw)3

avec ∆aw = aw − aiw (2.31)

aw est l’activité de l’eau et est supposée égale à l’humidité relative. aiw est l’activité
de l’eau en solution en équilibre avec la glace et est fonction de la température selon
l’expression suivante :
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aiw = exp
[

107

RT

(
210368 + 131.438T − 3.32373× 106T−1 − 41729.1 ln (T )

)]
(2.32)

b) Croissance des cristaux de glace par déposition

La croissance des cristaux de glace par déposition de vapeur se fait de la même
manière que celle des gouttes :

∂fice (m,mAP )
∂t

∣∣∣∣
dep

= − ∂

∂m

[
fice (m,mAP ) dm

dt

∣∣∣∣
ice

]
(2.33)

Excepté que les vitesses de croissance des cristaux dm
dt

∣∣∣∣
ice

sont maintenant données
par la formule suivante (Pruppacher et Klett, 1997) :

dm

dt

∣∣∣∣
ice

= 4πC
e

esat,i
− 1

RT
D∗vMwesat,i

+ Ls

k∗aT

(
LsMw

RT
− 1

) (2.34)

Les différents symboles utilisés dans les équations sont définis en Annexe A.

Il faut remarquer que, contrairement à la vitesse de croissance des gouttes, la vitesse
de croissance des cristaux est indépendante de la taille de la particule d’aérosol. Le
schéma d’advection de Bott (1989) utilisé pour les gouttes est repris pour la phase
glace.

c) Givrage

Le givrage est décrit de manière analogue au processus de collision-coalescence (avec
la distribution de collision-coalescence f) par les équations suivantes :

∂f (mdrop)
∂t

= −
∫
fwat (mdrop)K (mcrys,mdrop) fice (mcrys) dmcrys (2.35)

∂fice (mcrys)
∂t

= −
∫
fwat (mdrop)K (mcrys,mdrop) fice (mcrys) dmdrop

+
∫
fwat

(
mcrys −m∗crys

)
K
(
m∗crys,mcrys −m∗crys

)
fice

(
m∗crys

)
dm∗crys (2.36)

Les efficacités pour un cristal sont supposées les mêmes que celles pour une goutte
de même masse. La méthode de flux de Bott (1998) pour la collision-coalescence des
gouttes a été adaptée pour le givrage.
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d) Agrégation et fonte

Dès que les cristaux franchissent l’isotherme 0◦C, leur fonte est considérée comme
instantanée et les cristaux rejoignent le réservoir des gouttes. De plus, lorsqu’un cristal
collecte une goutte, celle-ci est immédiatement et entièrement congelée. Autrement dit,
les cristaux dans le modèle, sont toujours secs, ils ne peuvent jamais être recouverts
d’une couche liquide.

Concernant les collisions entre cristaux dans l’atmosphère, les efficacités sont très
faibles, excepté dans les régions où la température est proche de 0◦C, du fait de la
présence de la couche liquide à la surface des cristaux. Vu que dans le modèle, les cristaux
sont d’une part sphériques et d’autre part toujours secs, le processus d’agrégation est
considéré comme négligeable par rapport au givrage et n’est donc pas pris en compte.

Ces hypothèses sont loin d’être réalistes. C’est pourquoi, dans le chapitre 5 de ce
travail, nous consacrerons notre étude à l’ajout des hydrométéores en phase mixte dans
le modèle, permettant ainsi de modéliser le processus de fonte d’une manière plus réa-
liste. Pour cela, nous avons développé une paramétrisation comparable aux travaux de
modélisation de Mason (1956) et d’observations en laboratoire de Rasmussen et Pruppa-
cher (1982) en ajoutant une distribution dimensionnelle pour représenter ces « cristaux
humides ».

Dans le chapitre suivant, nous allons analyser, grâce aux observations réalisées lors
de la campagne COPS et avec les résultats de simulation, les paramètres microphysiques
importants dans la formation d’un système convectif orographique et de ses précipita-
tions associées. Dans le contexte d’une variation anthropogénique de la pollution atmo-
sphérique, nous allons plus particulièrement étudier l’impact des particules d’aérosol sur
la formation des nuages de relief et des précipitations.





Chapitre 3

Étude d’un cas de convection
moyenne sur le relief complexe des
Vosges. Rôle des particules d’aérosol
(Planche et al., 2010)

L’objectif de ce chapitre est de mieux comprendre la formation des précipitations,
sur un relief complexe, à l’aide d’un modèle de fine échelle utilisant une représentation
détaillée des processus physiques et microphysiques. En effet, dans les régions monta-
gneuses, prévoir de façon précise la localisation et le taux des précipitations au sol est,
en effet, essentiel pour pouvoir déterminer les réponses des bassins versants et prévoir les
crues possibles. Les radars météorologiques, tels que Poldirad ou le radar en bande X du
LaMP, présents lors de la campagne COPS, nous permettent d’obtenir des informations
à haute résolution sur la répartition de la réflectivité radar et donc de la pluie. Pour
comprendre la formation des systèmes précipitants orographiques, nous avons choisi de
simuler l’évènement observé le 12 août 2007 sur le massif des Vosges.

Ce chapitre est découpé en cinq sections. Dans la première section, nous allons décrire
la campagne de mesure COPS qui se caractérise par 5 sites de mesure. De plus, nous
montrerons les différents outils de mesure à notre disposition et plus particulièrement,
les mesures des radars météorologiques qui seront utilisées tout au long de ce travail de
thèse. Dans la seconde section, nous allons comparer les résultats du modèle avec des
mesures pluviométriques et de réflectivités radar effectuées le 12 août 2007.

De plus, dans le contexte actuel de climat changeant, il apparaît primordial de com-
prendre le rôle des particules d’aérosol présentes dans l’atmosphère sur ces précipitations
orographiques. Ensuite, nous nous intéresserons donc plus particulièrement à l’impact
des propriétés physico-chimiques des particules d’aérosol sur les cumuls de pluie au sol.
Dans le paragraphe 4, nous étudierons, à l’aide d’une analyse statistique, l’impact des
différentes propriétés des particules d’aérosol sur la microphysique interne au nuage.

Enfin, un résumé des principaux résultats et des conclusions dégagées tout au long
de ce chapitre est donné au paragraphe 5. Les différents résultats de ce chapitre ont fait
l’objet d’une publication (Planche et al., 2010).
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3.1 Eléments d’observation : Campagne COPS

3.1.1 Objectifs scientifiques

La prévision quantitative des précipitations en régions montagneuses reste encore
un défi posé à la communauté des sciences atmosphériques. Ces régions sont des zones
à risques puisque l’augmentation des précipitations avec l’orographie peut conduire à
de fortes et rapides inondations. Toutefois, les différents mécanismes qui conduisent au
déclenchement des précipitations en zone de relief et surtout leur importance relative ne
sont encore ni bien compris ni bien modélisés. Le projet international COPS : Convective
and Orographically induced Precipitation Study (Wulfmeyer et al., 2008, 2011; Richard
et al., 2009; Kottmeier et al., 2008), vise à améliorer la qualité des prévisions des préci-
pitations orographiques convectives à la fois par l’observation quadridimensionnelle et la
modélisation de leur cycle de vie. La campagne de terrain s’est déroulée en été 2007 sur
l’Est de la France et le Sud-Ouest de l’Allemagne. Son objectif majeur était de fournir
un jeu d’observations météorologiques, in situ et à distance, aussi complet que possible
et sur toute la profondeur de la colonne troposphérique.

3.1.2 Disposition instrumental

Cinq super-sites ayant une synergie instrumentale ont été mis en place selon une
coupe allant des Vosges (V) jusqu’à Stuttgart (S) en passant par la vallée du Rhin
(R), le massif d’Hornisgrinde (H) et la vallée de la Murg (M) (figure 3.1a). Chacun des
sites était équipé d’au moins une station de radiosondage, d’une station GPS, d’une
station météorologique (variables moyennes et turbulentes) et d’une station de mesure
de l’humidité des sols. Ce dispositif était complété par un ensemble de capteurs in
situ et d’instruments de télédétection actifs (radars, lidars) et passifs (radiomètres). La
combinaison de cette instrumentation a été définie de manière à permettre l’observation
du cycle de vie des systèmes précipitants, depuis l’environnement préconvectif (à l’aide
des lidars) jusqu’à l’apparition des précipitations (à l’aide des radars) sans négliger le
besoin en caractérisation de l’aérosol et des propriétés microphysiques des nuages et des
hydrométéores. La stratégie instrumentale de COPS est décrite dans les figures 3.1a et
3.1b.

Les installations des radars en bande C Poldirad du DLR (Deutsches Zentrum für
Luft und Raumfahrt) près de Strasbourg et celui du FZK (ForschungsZentrum Karls-
ruhe) situé à Karlsruhe, ainsi que la mise en œuvre de moyens mobiles tels que les
deux radars Doppler en bande X placés sur camions du NCAR (National Center for
Atmospheric Research, US) ont permis l’extension de la couverture radar. De plus, un
échantillonnage de la basse troposphère a été réalisé par des petits porteurs qui sont dé-
diés à la description de l’état de l’atmosphère à l’échelle des vallées et par des plus gros
porteurs, comme par exemple le Falcon 20 de Safire 1, qui sont dédiés à la description
de l’état de l’atmosphère à méso-échelle et à grande échelle.

La totalité des systèmes précipitants étudiés par la suite ont été observés aux environs

1. Service des Avions Français Instrumentés pour la Recherche en Environnement, http://www.
safire.fr/.

http://www.safire.fr/
http://www.safire.fr/
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Fig. 3.1 – (a) Carte montrant la topographie dans le domaine de COPS (carré noir) ainsi que
certains dispositifs expérimentaux fixes tels que les super-sites (points rouges) : Vosges (V),
Rhin (R), Hornisgrinde (H), Murg (M) et Stuttgart (S). Les cercles montrent les couvertures
des radars en bande X (ligne continue) du LaMP et de Poldirad (ligne pointillée) du DLR. Le
point orange représente la position du radar Poldirad. Le carré en pointillés montre le second
domaine utilisé dans les simulations du chapitre 4. (b) Répartition des instruments de mesure
selon les super-sites. Figures issues de Wulfmeyer et al. (2008).
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du super-site des Vosges. Seul le dispositif expérimental présent sur ce site sera détaillé.

L’instrumentation du super-site des Vosges (super-site V) a été répartie en deux
sites principaux : le site de Meistratzheim (dans la vallée) où était réunie la majorité
des instruments et le site de Bischenberg (dans la montagne) où se trouvait le radar en
bande X du LaMP et une station GPS. Les instruments présents sur le site principal de
Meistratzheim étaient un lidar et un compteur de particules pour la caractérisation des
particules d’aérosol, un lidar Raman et un radiomètre infrarouge pour la vapeur d’eau,
ainsi qu’un sodar et un profileur UHF pour le vent. Le Micro Rain Radar (MRR) en
bande K du LaMP, ainsi qu’un scintillomètre de Météo France ont également été mis en
œuvre à Niedernai (2km à l’ouest du site principal). Les principes de fonctionnement des
instruments de télédétection mis en œuvre sur le super-site V sont décrits dans Dabas
et Flamant (2002) pour les lidars et radiométrie, dans Doerflinger (2001) pour les GPS,
dans Mauprivez et Sandra (2002) pour le profileur de vent et dans Van Baelen et al.
(2009) pour le radar en bande X.

Hormis le radar en bande X et le Micro Rain Radar qui appartiennent au LaMP, le
reste des instruments installés sur le super-site V sont ceux de Météo-France. Météo-
France a cependant participé à la campagne de mesure du 1er juin au 31 juillet. Par
conséquent, pour l’étude du 12 août 2007 réalisée par la suite, nous avions seulement à
notre disposition, les radars du LaMP et le radar Poldirad du DLR ayant une couverture
spatiale étendue qui recouvre le super-site V.

3.1.3 Les observations radars

Les outils de mesure utilisés au cours de ce travail de thèse sont donc principale-
ment des radars : le radar en bande X du LaMP et le radar Poldirad du DLR. Une
étude sommaire de la théorie des mesures radar se trouve en Annexe B. Les principales
caractéristiques de ces deux radars sont décrites par la suite.

a) Radar Poldirad

Le radar POLDIRAD : POLarization DIversity RAdar Doppler (figure 3.2) du DLR
est un radar Doppler polarimétrique en bande C (Schroth et al., 1988). Il était le seul
radar polarimétrique à couvrir le massif de la Forêt Noire. En effet, le second radar
polarimétrique situé à Montancy dans les monts du Jura (90 km au Sud-Sud-Ouest de
Freiburg, à la frontière franco-suisse) couvrait seulement la partie sud de la zone de
COPS.

Les radars météorologiques polarimétriques sont des instruments importants dans
l’étude des précipitations car ils peuvent fournir des informations comme la nature des
hydrométéores et améliorer l’estimation des cumuls de pluies. C’est pourquoi au cours de
la campagne de mesure, le radar Poldirad était situé à Waltenheim-sur-Zorn, à environ
20 km au Nord-Ouest de Strasbourg et environ 30 km au Nord de la position du radar
en bande X du LaMP (figure 3.1a). Cet emplacement permettait une vue d’ensemble sur
la Vallée du Rhin, les Vosges et la Forêt Noire et était, de plus, exactement aligné avec
les 3 super-sites de la Forêt Noire (Rhin, Hornisgrinde et Murg). Les mesures PPI (Plan
Position Indicator) ont été réalisées selon un angle de 2◦ avec une résolution spatiale de
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Fig. 3.2 – Radar Poldirad du Deutsches Zentrum für Luft und Raumfahrt (à gauche) et radar
en bande X du Laboratoire de Météorologie Physique (à droite)

300 m et une résolution temporelle de 10 min sur une portée maximale de 120 km. Les
mesures RHI (Range Height Indicator) ont été effectuées toutes les 10 min en direction
des 3 sites situés dans la Forêt Noire.

b) Radar en bande X

Le radar en bande X du LaMP, présenté sur la figure 3.2, est destiné à restituer le
champ de précipitation sur le domaine caractéristique des bassins versants. Il est original
dans le sens où il est basé sur un radar de navigation maritime mais équipé d’une antenne
à faisceau fin. Sa caractéristique principale est sa haute résolution spatiale et temporelle
(Peters et al., 2006; Van Baelen et al., 2009).

Ce radar est un radar à impulsion, plus simple d’analyse car il permet d’éviter la
superposition des signaux émis et reçus. En effet, il émet durant une très courte durée
une impulsion et capte ensuite la réponse rétrodiffusée avant de réémettre. Il émet une
onde électromagnétique de forte puissance toutes les 0.476 ms avec une longueur d’onde
de 3.2 cm suivant un seul angle de tir de 5◦. Cet angle de tir ne permet pas d’avoir des
mesures à hautes altitudes mais donne une représentation précise de la localisation des
cibles de rayon inférieur à 3 cm sous les nuages. Sa vitesse de rotation est très rapide
(0.68 t s−1). Une mesure est effectuée tous les 15 m de distance radiale (le long de l’axe
de propagation du faisceau) sur une portée de 20 km et ce, tous les 2◦ de rotation.
La puissance rétrodiffusée est échantillonnée sur 30 s, comme la résolution radiale des
mesures est portée à 60 m (4 × 15 m), les valeurs des facteurs de réflectivité obtenues
sont donc une moyenne d’un certain nombre de mesures. Les principales caractéristiques
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de mesure des radars en bande X et Poldirad sont synthétisées dans le tableau 3.1.

Radar en bande X Poldirad
Portée maximale 20 km 120 km
Résolution spatiale 60 m 300 m

Résolution temporelle 30 s 10 min
Angle d’élévation 5◦ 2◦

Tab. 3.1 – Caractéristiques de mesure des radars en bande X du LaMP et de Poldirad du
DLR lors de la campagne COPS.

Les données du radar en bande X mesurées lors de la campagne COPS ont été traitées
par Tridon (2011) afin de supprimer les problèmes d’étalonnage, d’atténuation et des
artéfacts de mesure.

3.2 Cas du 12 août 2007 observé lors de la campagne
COPS

3.2.1 Conditions synoptiques

Durant le 12 août 2007 (IOP-15a), une situation dépressionnaire située sur l’Écosse
s’approchait de la zone de COPS (voir figure 3.3). Le vent de Sud-Ouest était faible
à la surface. Au-dessus de 700 hPa, sa direction est devenue plus méridionale et son
intensité a significativement augmenté. À la surface, l’air était chaud et à l’avant du
front, quelques systèmes convectifs sont apparus sur l’Europe de l’Ouest. Sur la zone de
COPS, pendant une grande partie de l’après midi, des cellules se sont formées sur les
crêtes Nord du massif des Vosges.

Fig. 3.3 – Carte isobarique à la surface au-dessus de l’Atlantique Nord le 12 août 2007 à 12h
UTC issues de Météo France. La zone de COPS est indiquée par le rectangle vert.
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3.2.2 Conditions initiales

Le domaine utilisé s’étend sur 130 × 130 km2 horizontalement et sur 16 km verti-
calement. Les résolutions horizontale et verticale sont respectivement de 1 km et 200
m. Un second domaine ayant une surface de 64 × 64 km2 et une résolution de 250 m a
été imbriqué dans le premier domaine permettant ainsi de réaliser un zoom sur la zone
d’intérêt. La résolution verticale reste inchangée. Le pas de temps dynamique est de 3
secondes. Les différents domaines sont représentés sur la figure 3.4.

Fig. 3.4 – Représentation des différents domaines utilisés pour l’étude de cas du 12 août 2007.
L’ellipse grisée symbolise la vallée qui a reçu un forçage additionnel afin d’initier la convection.

Les conditions thermodynamiques et dynamiques, appliquées sur l’ensemble du do-
maine, sont données par le sondage de Nancy de 12 h UTC représenté sur la figure
3.5.

De plus, des flux de chaleur sensible et latente ont été imposés à la surface sur
l’ensemble du domaine. Leurs valeurs moyennes sont respectivement de 30 W m−2 et
100 W m−2 pour les flux de chaleur sensible et latente. Afin d’initialiser la convection,
nous avons augmenté ces différents flux de chaleur, pendant les 10 premières minutes
d’intégration, dans la vallée où coulent les rivières de la Bruche et de la Fave qui se
trouvent en aval du système convectif observé. Cette zone est représentée sur la figure
3.4 par une ellipse grisée. Les flux ont donc été augmentés à 70 W m−2 pour la chaleur
sensible et à 250 W m−2 pour la chaleur latente. Ces quantités correspondent aux valeurs
maximales observées à midi lors de la campagne COPS (Eigenmann et al., 2009).

La distribution initiale des particules d’aérosol utilisée suit Jaenicke (1988) pour une
masse d’air continentale, représentée par la courbe noire sur la figure 3.6. Les instruments
nécessaires afin de mesurer la distribution en taille des particules d’aérosol situés sur le
super-site V à Meistratzheim (voir figure 3.1) ont seulement fonctionné durant le mois de
juillet de la campagne COPS. Nous avons utilisé pour cette étude le spectre continental
de Jaenicke (1988) car les valeurs obtenues sont similaires aux mesures réalisées sur le
super-site V durant le mois de juillet.
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Fig. 3.5 – Profils de la température (ligne continue) et de la température du point de rosée
(ligne pointillée) du sondage observé à Nancy, le 12 août 2007 à 12h00 UTC.

Fig. 3.6 – Spectres initiaux des particules d’aérosol pour les cas de référence (en noir), propre
(en bleu) et pollué (en rouge).

Le nombre total des particules d’aérosol dans la couche limite obtenu avec le spectre
continental de Jaenicke (1988) est de 1411 cm−3 et ces particules sont supposées être
composées de sulfate d’ammonium, entièrement solubles et avec une masse moléculaire
de 132 g mol−1. La concentration en particules décroît exponentiellement jusqu’à 3 km
d’altitude et reste constante au-dessus. La concentration en aérosols ainsi que son profil
sont comparables aux mesures lidar effectuées au super-site V (Cuesta et al., 2008).

Lors des études de sensibilité concernant l’impact des particules d’aérosol sur les
précipitations, ce cas simulé qui utilise le spectre de particules d’aérosol totalement
solubles de Jaenicke (1988) sera appelé « cas de référence ».
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3.2.3 Comparaison entre simulations et observations radars

Nous allons maintenant comparer les résultats de simulation aux différentes observa-
tions disponibles. Dans un premier temps, nous allons nous concentrer sur les observa-
tions radars. La figure 3.7 montre les réflectivités radar observées par le radar en bande
X et les résultats du modèle DESCAM 3D à différents temps correspondant au début de
la pluie, puis 20 et 60 min après le début des précipitations. Pour faciliter la comparaison
entre les simulations et les observations, nous avons présenté les résultats du modèle de
la même manière que les observations, à savoir selon des images en mode Plan Position
Indicator (PPI). Les images en PPI sont des images qui suivent le faisceau de mesure
du radar en bande X, soit un angle d’élévation de 5°. Il faut cependant noter que les
résultats du modèle à l’extérieur de la zone de mesure du radar en bande X ne sont pas
représentés. Nous avons aussi utilisé les observations de Poldirad situé 30 km au Nord
du radar en bande X et 20 km au Nord-Ouest de Strasbourg (voir figure 3.1). La figure
3.8 compare les réflectivités radar observées par Poldirad selon un angle d’élévation de
2° et les résultats du modèle correspondent à la même section PPI.

Le système nuageux se forme dans le Sud-Ouest de la zone de mesure du radar X et
se dirige vers le centre pendant que l’intensité de la réflectivité radar diminue. Les nuages
disparaissent sur la vallée du Rhin environ 1.5h après leur formation. Les altitudes de
mesure sont différentes pour les différentes images radar à cause des différents angles
zénithaux de scan pour les deux radars. Par exemple, si nous comparons les mesures
radar de 14h UTC (figures 3.7b et 3.8b), nous voyons que le système précipitant est
observé à 10-15 km de distance du radar en bande X et à 35-40 km de Poldirad. Ceci
explique la légère différence entre les observations des deux radars, spécialement au
début des mesures (figures 3.7a et 3.8a).

Les réflectivités radar des simulations sont calculées en tenant compte de la distribu-
tion en taille des hydrométéores simulés. La distribution en taille d’ordre 6 des gouttes
de pluie est utilisée pour calculer le facteur de réflectivité radar Z pour les hydrométéores
liquides :

Z
[
mm6m−3

]
=
∫
N (D)D6dD (3.1)

L’approche de Delanoë et al. (2005) est utilisée pour la phase glace :

Z
[
mm6m−3

]
= |Ki|2

|Kw|2

(
ρw
ρi

)2 ∫
N (D)D6dD (3.2)

Les constantes diélectriques de l’eau et de la glace sont respectivement |Ki|2 = 0.176
et |Kw|2 = 0.93. Pour la comparaison avec les observations, nous utilisons la réflectivité
radar normalisée ZdBZ :

ZdBZ = 10 log
[
Z [mm6m−3]

Z0

]
(3.3)

avec Z0 = 1 mm6 m−3. Il faut toutefois noter que pour ce cas convectif du 12
août 2007 la phase glace a seulement une petite influence. En effet, les résultats de
simulation montrent que le sommet de ce système convectif se trouve à environ 4-5 km
(non illustré). Comme le niveau de congélation (voir la figure 3.5) se trouve à 3.3 km,
la présence de la phase glace dans les premiers 4 km est presque négligeable. De plus,
le contenu en glace simulé au-dessus de 4 km est environ de 0.0002 g m−3.
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Fig. 3.7 – Comparaison entre les réflectivités radar modélisées avec DESCAM (gauche) et
observées (droite) à l’aide du radar en bande X à différents pas de temps. Les temps a, b et
c représentent respectivement le champ de réflectivité radar au début de la précipitation, et
après 20 min et 60 min de pluie. La représentation de ces figures radar est en Plan Position
Indicator (PPI).
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Fig. 3.8 – Comparaison entre les réflectivités radar modélisées avec DESCAM (gauche) et
observées (droite) à l’aide du radar Poldirad à différents pas de temps. Les temps a, b et c
représentent respectivement le champ de réflectivité radar au début de la précipitation, et
après 20 min et 60 min de pluie. La représentation de ces figures radar est en Plan Position
Indicator (PPI). Les cercles continus représentent les observations de Poldirad. La zone de
mesure couverte par le radar X est représentée par le cercle pointillé sur les images des résultats
des simulations et par le cercle blanc sur les images des observations.
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Les cellules précipitantes modélisées sont comparables à celles observées (figures
3.7 et 3.8). Pour les observations du radar en bande X, nous notons un décalage de
5 kilomètres dans les maxima de la réflectivité radar simulée. De plus, le mouvement
des cellules simulées est légèrement plus au Nord. Les réflectivités radar inférieures à
10 dBZ couvrent une surface plus étendue que celles observées. Ceci peut être du à la
résolution du modèle plus grossière (250 m) que la résolution radiale du radar X (60
m) ou à un problème de diffusion numérique. Si nous comparons les simulations avec
les observations de Poldirad, nous trouvons également une extension horizontale plus
grande pour les faibles réflectivités radars simulées. De plus, les intensités maximales
des réflectivités sont légèrement plus faibles que celles de Poldirad.

Pour une méthode plus quantitative de comparaison entre simulations et observa-
tions, nous comparons la densité de probabilité (PDF) de la réflectivité radar pour les
deux radars. Nous avons sélectionné une résolution de 1 dBZ et restreint les analyses des
valeurs simulées et observées sur l’intervalle 10-60 dBZ. L’intervalle au-dessous de 10
dBZ qui correpond au bruit de la mesure du radar en bande X a été exclu. La figure 3.9a
montre la PDF pour les mesures de 13h21 UTC et pour le modèle après 22 minutes de
précipitations. Nous pouvons voir qu’entre les observations du radar X et de Poldirad, il

Fig. 3.9 – (a) PDF des observations de Poldirad (bleu) et du radar X avec une résolution
radiale de 300 m (rouge) à 13h21 UTC et modélisée (noir) avec DESCAM 3D après 22 min de
précipitation et (b) PDF moyenne des observations réalisées entre 13h et 14h UTC le 12 août
2007 avec les deux radars et obtenue par les simulations pendant les 35 premières minutes de
précipitation.

y a de légères différences. Pour les réflectivités radar inférieures à 35 dBZ, les valeurs de
la PDF du radar X sont légèrement supérieures à celles de Poldirad, alors que sur l’inter-
valle allant de 40 à 50 dBZ, le comportement est inversé. La PDF du modèle est proche
de celle des observations de Poldirad. La figure 3.9b montre les PDF moyennes pour
une période allant de 13h à 14h UTC pour les observations et les simulations. Comme
seuls 7 scans étaient disponibles pour Poldirad, nous avons restreint notre comparaison
aux scans des mêmes instants du radar X. De plus, les observations du radar X ont
été moyennées sur 300 m radialement pour atteindre les résolutions de Poldirad et des
simulations. Les fonctions PDF moyennes présentées sur la figure 3.9b ont été calculées
après avoir moyenné la PDF du facteur de réflectivité radar Z sur les 7 scans individuels.
Comme cela a déjà été montré par la figure 3.9a, la fonction PDF moyenne confirme la
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bonne correspondance entre les mesures de Poldirad et les simulations malgré l’existence
de quelques différences, spécialement avec les mesures du radar X pour des réflectivités
radar comprises entre 40 et 50 dBZ.

Ces différences de mesure entre Poldirad et le radar X pour les réflectivités radar
supérieures à 40 dBZ sont dues à un problème de mesure du radar en bande X. En
effet, des pics de forte réflectivité radar apparaissent aléatoirement au milieu du signal.
Tridon (2011) a proposé une méthode pour éliminer ces pics de mesure parasites.

La quantité de pluie au sol simulée pour la période 13h-14h30 est représentée sur la
figure 3.10.

Fig. 3.10 – Cumul de pluie au sol simulé pour le cas de référence après 1.5h de précipitation.
Le point D représente le pluviomètre situé à Le Hohwald et la croix noire symbolise la position
du radar en bande X.

Nous pouvons détecter plusieurs cellules individuelles de précipitations intenses.
Leurs évolutions sont représentées dans la figure 3.11. Cependant, ce jour là, seul un

Fig. 3.11 – Taux simulés des précipitations (mm h−1) pour les points A, B, C, D et E de la
figure 3.10. Le point D représente le pluviomètre de Le Hohwald.
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pluviomètre situé à Le Hohwald (figure 3.4) est disponible sur toute la zone d’étude. Sa
localisation est indiquée sur la figure 3.10 par le point D. De 13h à 14h30, les résultats
du modèle donnent une valeur de 5.1 mm, ce qui est en accord avec les données du
pluviomètre qui a mesuré 5.2 mm de pluie au même endroit.

Fig. 3.12 – Points de formation des cellules convectives au cours de l’après midi du 12 août
2007 observés à l’aide des mesures de Poldirad. Le cercle rouge représente la zone de mesure du
radar en bande X du LaMP. Les points de formation des cellules convectives ont été déterminés
selon la position de leur apparition dans les mesures du radar Poldirad. Figure issue de Hagen
et al. (2008).

D’après l’évolution de la pluie des différentes cellules représentée sur la figure 3.11,
nous pouvons remarquer que l’évènement convectif se décompose en courtes mais in-
tenses averses sur cette région. Une comparaison avec les mesures radars individuelles
de Poldirad (voir figure 3.12 issue de Hagen et al. (2008)) confirme également que la
plupart des cellules précipitantes se sont développées au début de l’après midi et sur le
Nord des Vosges, comme le montrent les figures 3.10 et 3.11. L’intensité et la localisation
de l’averse tardive montrées par le point E (figures 3.10 et 3.11), 10 km à l’Ouest de la
position du radar X, sont aussi confirmées par les mesures du radar X qui a détecté une
cellule moins intense, d’environ 40 dBZ, à 14h10 pour ce point à 600 m au-dessus du
sol. Ensuite, les réflectivités radar ont diminué jusqu’à des valeurs inférieures à 25 dBZ.

De manière générale, les caractéristiques du système convectif observé sont bien
reproduites par le modèle, nous utiliserons donc ce cas pour réaliser différentes études
de sensibilité qui sont développées dans les sections suivantes.

3.3 Études de sensibilité sur l’influence des proprié-
tés des particules d’aérosol sur l’évolution du
système convectif

Au contraire des simulations présentées dans le paragraphe précédent, les simulations
effectuées pour les nombreuses études de sensibilité ont été faites sur le domaine extérieur
avec une résolution horizontale de 1 km car les temps de calcul des simulations qui
utilisent une résolution de 250 m sont considérables : 1 h de simulation est obtenue
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après environ 8 × 10 h de calcul. De plus, les fichiers de résultats de ces simulations
nécessaires dans le paragraphe 3.4 deviennent énormes et difficilement manipulables (≈
3Go).

3.3.1 Variation de la distribution en nombre des aérosols

L’influence de la concentration en particules d’aérosol a été étudiée en changeant
la distribution en nombre de ces particules d’aérosol dans le but d’obtenir des envi-
ronnements propre et pollué en plus du cas continental (ou de référence) modélisé au
paragraphe précédent. Les différents spectres de particules d’aérosol utilisés sont repré-
sentés dans la figure 3.6 où la courbe noire correspond au cas de référence (Jaenicke,
1988), la courbe rouge correspond au cas pollué (3 fois plus d’aérosols que dans le cas
de référence) et la courbe bleue correspond au cas propre (Raes et al., 2000). Le tableau
3.2 synthétise les propriétés des différents spectres log-normaux d’aérosols utilisés.

Cas Mode 1 Mode 2 Mode 3
Référence N1 997 N2 842 N3 0.00071

R1 0.001 R2 0.0218 R3 6.24
σ1 2.1 σ2 3.2 σ3 1.9

Propre N1 997 N2 842 N3 0.00071
R1 0.018 R2 0.072 R3 0.4
σ1 1.4 σ2 1.5 σ3 1.4

Pollué N1 997 N2 842 N3 0.00071
R1 0.001 R2 0.0218 R3 6.24
σ1 2.1 σ2 3.2 σ3 1.9

Tab. 3.2 – Propriétés des distributions lognormales en particules d’aérosol utilisées dans
les cas : propre, de référence et pollué. Les différents modes i de chaque distribution sont
déterminés par la concentration en nombre des aérosols Ni (cm−3), le rayon géométrique
moyen Ri (µm) et la déviation standard géométrique σi.

Le nombre total des particules d’aérosol proche de la surface est 1411 cm−3 dans le
cas de référence, 4233 cm−3 dans le cas pollué et de 408 cm−3 dans le cas propre. La
concentration en nombre des particules d’aérosol décroît exponentiellement jusqu’à 3
km d’altitude et reste ensuite constante. La composition chimique des particules est la
même que dans le cas de référence (présentée à la page 58).

Le tableau 3.3 montre les résultats des simulations pour les différentes concentrations
en particules d’aérosol utilisées après 30 minutes de précipitations pour chacun des cas
étudiés. Les moyennes spatiales et les maxima (tableau 3.3) sont calculés sur une surface
représentée par la figure 3.10. Les données pour le cumul de pluie ont été prises à la
surface alors que les données utilisées pour l’humidité relative et le nombre de gouttes
sont celles situées à 2 km d’altitude. Pour la moyenne sur l’humidité relative, nous avons
seulement considéré les points de grille ayant une valeur supérieure ou égale à 100%.

Les résultats obtenus pour les cas de référence, pollué et propre montrent que le
nombre de gouttes, le cumul de pluie au sol et l’humidité relative sont assez sensibles au
nombre de particules d’aérosol présentes initialement. En effet, plus la concentration en
particules d’aérosol est importante et plus le nombre de gouttes augmente. La corrélation
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Cas R Rmax Ndrops Ndrops,max RH RHmax

(mm) (mm) (cm−3) (cm−3) (%) (%)
Référence 0.96 6.15 24.95 114.40 100.24 100.54
Propre 1.02 6.57 18.09 72.16 100.33 100.74
Pollué 0.81 4.06 59.69 310.10 100.07 100.22

Ref, 50% soluble 0.97 6.20 22.22 101.50 100.28 100.59
Ref, 5% soluble 1.00 6.34 17.58 69.17 100.29 100.66

Tab. 3.3 – Les valeurs moyennes et maximales du cumul de pluie au sol (R), du nombre de
gouttes (N) et de l’humidité relative (RH) pour les cas de référence, propre et pollué (avec
des aérosols totalement solubles), après 30 min de pluie et sur une surface de 48 × 48 km2

située au Nord-Est du domaine (x et y ≥ 80 km). Les données utilisées pour le cumul de pluie
sont celles au sol et à 2 km d’altitude pour les autres paramètres. Les deux dernières lignes
montrent les mêmes résultats pour le cas de référence mais avec une solubilité en particules
d’aérosol de 50% et 5%.

avec la pluie au sol et l’humidité relative est inversée.

La figure 3.13 représente le spectre en masse des gouttes pour les trois cas à 2400 m
d’altitude au-dessus du point C. Cela correspond à l’altitude où la concentration en

Fig. 3.13 – Spectres en masse des gouttes pour les cas de référence (ligne continue), pollué
(ligne pointillée) et propre (ligne point pointillée) à 2400 m au-dessus du point C et 30 minutes
après le début des précipitations. La zone grisée correspond aux tailles de gouttes précipitantes.

gouttes est la plus élevée au cœur de la première cellule formée (figure 3.10), et 30 min
après le début des précipitations. La concentration en aérosols n’affecte donc pas seule-
ment le nombre des gouttes mais aussi leur taille. Plus il y a de particules d’aérosol dans
l’atmosphère et plus les gouttes formées sont de petite taille. En effet, la quantité totale
de vapeur condensable doit être répartie sur plus de noyaux de condensation (Flossmann
et Wobrock, 2010). De plus le processus de coalescence est moins efficace et les gout-
telettes mettent plus longtemps pour atteindre leur taille précipitant. En conséquence,
la quantité de pluie tombée au sol et la sursaturation nuageuse dans l’environnement
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pollué sont moins importantes que dans le cas de référence. Le contraire est vrai pour le
cas propre. Puisque la sursaturation nuageuse est plus élevée, la croissance des quelques
gouttes est plus importante et la taille seuil de formation des gouttes de pluie est plus
rapidement atteinte. Le cumul de pluie au sol ainsi que l’humidité relative sont alors
plus importants dans le cas propre (tableau 3.3) et les gouttes sont de plus grande taille
comme l’illustre la figure 3.13.

Les figures 3.14a et b confirment ce comportement pour tous les différents cas.

Fig. 3.14 – Différence des cumuls de pluie au sol entre le cas de référence et le cas pollué (a)
et entre le cas de référence et le cas propre (b) en mm, 1.5h après le début des pluies. Noter
les différentes échelles de couleurs.

En effet, elles représentent la différence du cumul de pluie au sol entre le cas de réfé-
rence et les cas pollué (a) et propre (b). Ces différences ont été calculées à la fin des
précipitations, soit après une durée de 1.5h. Les changements de concentration en parti-
cules d’aérosol ont provoqué à certains endroits une modification dans le cumul total de
pluie au sol allant de - 3 mm à + 5 mm (figure 3.14). Par conséquent, ces changements
dans le nombre d’aérosols peuvent localement avoir deux effets : augmenter et diminuer
les précipitations. En analysant les caractéristiques moyennes et maximales des trois
scénarios, les effets de la concentration en aérosols deviennent plus visibles.

Le tableau 3.4 montre que la pluie maximale absolue est de 7.42 mm pour le cas de
référence, 6.39 mm pour le cas pollué et de 8.02 mm pour le cas propre (lire les colonnes
avec « 100% » dans l’intitulé). La tendance pour l’accumulation moyenne de pluie au sol
est la même, à savoir que la quantité de pluie au sol augmente lorsque la concentration
en nombre des particules d’aérosol diminue. À l’aide du tableau 3.4, nous pouvons aussi
détecter que la décroissance dans la pluie moyenne est associée à une décroissance de la
surface arrosée par le système convectif précipitant. Ceci est plus prononcé pour le cas
pollué où la zone arrosée par les pluies diminue d’environ 30 km2.

Le plus marquant avec la variation de la concentration des aérosols est la diminution
d’un facteur 1.5 de la quantité totale d’eau tombée au sol (irrigation) entre le cas de
référence avec 0.59 Mt et le cas pollué où elle est de 0.40 Mt, soit une variation de 30%
environ. Cependant pour le cas propre, elle augmente jusqu’à 0.69 Mt, soit 20%.
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Réf Réf Réf Propre Propre Pollué Pollué
100% 50% 5% 100% 5% 100% 5%

pluie max (mm) 7.42 7.52 7.68 8.02 8.45 6.39 6.70
pluie moyenne (mm) 1.74 1.80 1.93 2.00 2.20 1.31 1.48
surface arrosée (km2) 337 335 339 344 347 307 335
pluie totale (Mt) 0.59 0.60 0.65 0.69 0.76 0.40 0.50

Tab. 3.4 – Valeurs totales, maximales et moyennes des pluies, ainsi que l’aire totale arrosée
après 1.5 h de précipitation. La quantité totale de pluie (en Mégatonnes) et la surface arrosée
ont été calculées en prenant en compte tous les points de surface ayant un cumul de pluie >
0.1 mm. Les pourcentages présents dans les intitulés des colonnes correspondent à la solubilité
des particules d’aérosol imposée pour les différents cas.

3.3.2 Impact des propriétés hygroscopiques des aérosols sur les
précipitations

L’influence des propriétés physico-chimiques des particules d’aérosol a été étudiée
en réduisant la solubilité de celles-ci de 100% à 50% et à 5%. Pour ces simulations, le
spectre initial en particules d’aérosol reste inchangé et est le même que dans le cas de
référence (ou continental) (figure 3.6).

Fig. 3.15 – Spectres en masse des gouttes pour les cas de référence (ligne continue), « 50%
soluble » (ligne pointillée) et « 5% soluble » (ligne point pointillée) à 2400 m au-dessus du
point C et 30 minutes après le début des précipitations. La zone grisée correspond aux tailles
de gouttes précipitantes.

Le tableau 3.3 synthétise également les résultats du modèle pour ces simulations
avec différentes solubilités des aérosols 30 min après le début des précipitations. Les
moyennes spatiales ainsi que les maxima ont été calculés à la surface pour le cumul de
pluie au sol et à 2 km d’altitude pour l’humidité relative et le nombre de gouttes. Les
résultats obtenus pour les différents cas, montrent que les paramètres microphysiques
sont sensibles à la solubilité des particules d’aérosol, cependant à un degré moindre que
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les changements en nombre des particules d’aérosol. Des conclusions similaires sur l’in-
fluence de ces modifications sur les propriétés des aérosols sont disponibles dans Reutter
et al. (2009) par exemple. Le tableau 3.3 illustre que, plus les particules d’aérosol sont
insolubles et plus la quantité de pluie et l’humidité relative augmentent. En effet, les
particules d’aérosol les plus solubles sont moins activées et forment quelques gouttes,
ce qui produit un effet similaire à une diminution en nombre des particules d’aérosol
(cas propre). Néanmoins, les analyses des résultats du modèle pour les différentes solu-
bilités de particules montrent que les distributions en masse des gouttes ne varient que
légèrement pour les trois cas, comme le montre la figure 3.15.

Les différences de cumul de pluie au sol entre le cas de référence et le cas « 50%
soluble » (a) ainsi qu’avec le cas « 5% soluble » (b) sont représentées sur les figures 3.16a
et b. Elles montrent que réduire la solubilité des particules d’aérosol a une influence plus
faible sur l’intensité des pluies (noter le changement d’échelle avec la figure 3.14).

Fig. 3.16 – Différence des cumuls de pluie au sol entre le cas de référence et le cas « 50%
soluble » (a) et entre le cas de référence et le cas « 5% soluble » (b) en mm, 1.5h après le début
des pluies.

Globalement, la figure 3.16 montre une légère augmentation des précipitations
lorsque la solubilité des aérosols diminue, mais là aussi localement nous pouvons voir
une diminution des pluies. Le tableau 3.4 montre que l’accumulation moyenne de la
pluie sur la surface arrosée augmente légèrement avec la diminution de la solubilité des
particules d’aérosol. Les cumuls maximum de pluie au sol augmente de 7.42 mm pour le
cas de référence (avec une solubilité de 100%) à 7.52 mm pour le cas « 50% soluble » et
7.68 mm pour le cas « 5% soluble ». Le tableau 3.4 montre également une augmentation
jusqu’à 10% dans l’accumulation moyenne des pluies et sur la surface arrosée.

De plus, le tableau 3.4 montre aussi les résultats de simulation pour des cas propre et
pollué avec une solubilité des particules d’aérosol réduite à 5%. Une chute de la solubilité
des particules d’aérosol provoque une augmentation supplémentaire dans l’accumulation
de pluie au sol et dans la taille de surface arrosée qui atteint 10% de la valeur du cas de
référence dans le cas propre et 20% dans le cas pollué.
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3.4 Étude statistique sur l’influence des particules
d’aérosol sur la « microphysique intra-nuage »

Dans le paragraphe 3.3, nous avons étudié l’influence des propriétés physico-
chimiques des particules d’aérosol sur l’aspect macroscopique du système précipitant
du 12 août 2007. Dans cette partie, nous allons nous intéresser à l’aspect microscopique
de ce système nuageux. Pour cela, grâce à une étude statistique, nous allons étudier la
microphysique interne au nuage au moyen des deux paramètres dominant dans le sys-
tème convectif simulé par DESCAM 3D, à savoir le vent vertical w et la sursaturation
S.

3.4.1 Cadre de l’étude

Les tableaux 3.3 et 3.4 ont déjà montré que la sursaturation est très sensible aux
changements en concentration en nombre de particules d’aérosol. Comme DESCAM 3D
traite explicitement la croissance par diffusion des particules d’aérosol et des gouttelettes
nuageuses dans un champ tridimensionnel de vent, de température et de vapeur d’eau,
les résultats du modèle peuvent fournir des aperçus fondamentaux sur le comportement
de la microphysique, la thermodynamique et la dynamique dans les nuages convectifs.

Pour réaliser cette étude, tous les points de grille du modèle ont été analysés pendant
les 30 premières minutes de formation du nuage et des précipitations dans le volume
ayant une base de 15 × 15 km2 et une hauteur de 4.6 km lequel est illustré par le carré
dans la figure 3.17.

Fig. 3.17 – Coupe verticale à travers le système convectif simulé. Le carré noir représente
l’aire utilisée pour les différentes études statistiques. Le volume cubique a une base de 15
× 15 km2 et une extension verticale de 4.6 km. Les contours du nuage sont représentés par
l’enveloppe blanche correspondant à LWC ≥ 0.1 g m−3.

À cause du pas de temps du modèle de 3 secondes, nous nous retrouvons avec une
série quadridimensionnelle de 3.1 millions de valeurs pour la température, l’humidité
relative, les composantes du vent, le contenu en eau liquide (LWC)... Comme la sur-
saturation a généralement lieu dans les nuages par des mouvements ascendants, nous
avons analysé, dans la suite, le comportement de la sursaturation S en fonction du vent
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vertical w. Ainsi, pour présenter les caractéristiques moyennes de S(w), le vent vertical a
été scindé en 15 catégories allant de 0.25 à 7.75 m s−1, espacées de manière équidistante
en intervalles de 0.5 m s−1. Les points de grille situés dans un air nuageux, c’est à dire
avec S ≥ 0% et LWC > 0.1 g m−3, ont été sélectionnés pour déterminer la sursaturation
moyenne en fonction du vent.

3.4.2 Étude de la sursaturation

La figure 3.18 montre les résultats de la sursaturation en fonction de l’intensité du
vent vertical pour les différentes concentrations et solubilités des particules d’aérosol
déjà discutées dans le paragraphe 3.3.

Fig. 3.18 – La sursaturation moyenne en fonction du vent vertical pour les cas de référence
(en noir), propre (en bleu) et pollué (en rouge) avec une solubilité en particules d’aérosol égale
à 100% (lignes continues) et 5% (lignes pointillées).

Nous pouvons observer que les courbes ont toutes la même tendance, à savoir des
sursaturations plus élevées aux fortes vitesses verticales et des sursaturations plus faibles
aux faibles vitesses verticales. En effet, à forte vitesse verticale, il y a production impor-
tante d’excès de vapeur d’eau non consommée par les hydrométéores d’où l’apparition
d’une forte sursaturation résiduelle.

Pour les différentes distributions initiales en aérosols, chacune avec des solubilités de
100% et 5%, nous pouvons voir que plus la concentration en aérosols est élevée et plus la
sursaturation est faible. Dans les cas propres, où les aérosols sont moins nombreux, les
sursaturations sont les plus importantes sur tout l’intervalle des vents verticaux analysés.
Nous pouvons ainsi confirmer un effet important du nombre de particules d’aérosol sur
la microphysique du nuage. Ce résultat confirme nos conclusions des tableaux 3.3 et
3.4. Un grand nombre de particules d’aérosol permet une consommation importante en
vapeur d’eau et provoque ainsi la diminution de la sursaturation.

L’effet de la solubilité des aérosols, difficilement visible dans le tableau 3.4 et les
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figures 3.15 et 3.16, devient plus visible dans la figure 3.18. En comparant les résultats
du cas propre « 100% soluble » avec ceux du cas propre « 5% soluble », nous pouvons
apercevoir que les valeurs moyennes de sursaturation augmentent de plus de 0.1% en
présence des particules d’aérosol les plus insolubles. Ceci correspond à une augmentation
relative des conditions de sursaturation d’environ 20% sur tout l’intervalle des vitesses
de vents verticaux analysé. En effet, les particules d’aérosol étant moins solubles, elles
utilisent moins de vapeur d’eau et provoquent une augmentation de la sursaturation. La
figure 3.18 montre également un effet équivalent sur les sursaturations pour les cas de
référence et pollué. Cependant, pour le cas pollué, nous notons que l’augmentation en
S due à la décroissance en solubilité des particules d’aérosol est moins prononcée.

Nombre Réf Réf Propre Propre Pollué Pollué
de points 100% 5% 100% 5% 100% 5%

Etude : S ≥ 0, LWC > 0.1 g m−3 et w ∈ [0.25, 7.75]m s−1

Ens. de points 136120 137920 138646 141792 128613 133113
0.5ms−1 39855 41455 41868 44274 41568 38723
2.5ms−1 9807 10248 10124 9996 9645 9676
5.0ms−1 2427 2228 2217 2205 2750 2620
7.5ms−1 891 793 826 926 837 1037

Etude : S ∈ [−1.5, 1.5]% et LWC > 0.1 g m−3

Ens. de points 276570 276206 276412 275161 269607 278794
S < 0% 51988 50158 49128 47128 62655 56225

Tab. 3.5 – Nombre de points de grille situés dans un environnement nuageux
(LWC > 0.1 g m−3). Les 6 premières lignes se réfèrent aux figures 3.18 à 3.20, où seuls les
points ayant w > 0.25 m s−1 et S ≥ 0% sont analysés. Pour les deux dernières lignes qui se
réfèrent à la figure 3.21 la condition sur le vent a été supprimée et les sursaturations ont été
analysées pour S ∈ [−1.5, 1.5]%.

En analysant l’ensemble des 3.1 millions d’échantillons pendant les 30 minutes de
l’évolution du nuage, nous avons trouvé dans la plupart des cas étudiés un nombre si-
milaire de points de grille satisfaisant les mêmes conditions imposées, à savoir S ≥ 0%,
LWC > 0.1 g m−3 et w ∈ [0.25, 7.75] m s−1. Le tableau 3.5 décrit ces valeurs échan-
tillonnées. Le nombre d’occurrences est compris entre 128000 et 142000 points, lesquels
représentent environ 4.5% de notre série quadridimensionnelle de données. Le tableau
3.5 montre, de plus, que la fréquence des points situés dans un environnement nuageux
sursaturé est plus importante pour des vitesses verticales inférieures à 5 m s−1. Les
points de grille ayant des vitesses verticales supérieures à 7.5 m s−1 sont considérable-
ment moins fréquents. Nous pouvons noter d’après le tableau 3.5 que pour une vitesse
de vent donnée il n’y a pas de changements majeurs dans le nombre d’échantillons entre
les différents cas.

Le nombre d’échantillons considéré dans ces situations varie seulement de 10% par
rapport au nombre de points étudiés dans le cas de référence. Ainsi, les conditions sur
le nombre et/ou la solubilité des particules d’aérosol ne semblent pas avoir d’impact sur
le nombre de points de grille situés dans un environnement sursaturé et nuageux.
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3.4.3 Étude de la chaleur latente

Nous avons répété la même analyse sur la chaleur latente dégagée/consommée par
condensation/évaporation obtenue à l’aide du schéma microphysique DESCAM. Là en-
core, seuls les points de grille ayant S ≥ 0%, LWC > 0.1 g m−3 et w ∈ [0.25, 7.75] m s−1

ont été sélectionnés.

Fig. 3.19 – Chaleur latente moyenne libérée en Joule pour 1 sec et pour 1 kg d’air nuageux
en fonction de la vitesse du vent vertical pour les cas de référence (en noir), pollué (en rouge)
et propre (en bleu) avec une solubilité en particules d’aérosol égale à 100% (lignes continues)
et à 5% (lignes pointillées).

La figure 3.19 montre la condensation nette dominante (chaleur latente > 0) pour
chacune des vitesses de vent vertical sélectionnées pour les différents cas étudiés. Cette
chaleur latente libérée augmente linéairement avec l’intensité des courants ascendants
pour la plupart des cas. Cependant, ce comportement diffère légèrement pour le cas
pollué 100% soluble. En effet, l’augmentation de la chaleur latente avec l’accroissement
de l’intensité des courants ascendants est légèrement plus faible et la chaleur libérée
reste au-dessous de celle trouvée pour les autres cas.

En combinant les résultats des figures 3.18 et 3.19, nous pouvons conclure qu’en
raison du grand nombre de particules d’aérosol solubles, la sursaturation dans le nuage
baisse et par conséquent la libération de chaleur latente due à la condensation est réduite,
provoquant ainsi une réduction de la flottabilité.

Cette réduction en flottabilité n’influence pas l’altitude du sommet du système nua-
geux. En effet, le forçage initial au sol impose une dynamique similaire lors de la for-
mation du système précipitant pour les différents cas. La modification en flottabilité
influence toutefois le système en fin de cycle du système précipitant. Dans les cas de
référence ou propre, le système semble être réalimenté dynamiquement, permettant ainsi
la formation de plusieurs cellules comme le montre la figure 3.10 pour le cas de référence.
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Dans le cas pollué, cette réalimentation du système est réduite provoquant, alors, des
cellules en fin de cycle (équivalentes aux cellules D et E sur la figure 3.10) beaucoup
moins intenses.

3.4.4 Étude de la formation des gouttelettes

Afin de comprendre également le rôle du nombre des aérosols, ainsi que leur solubilité,
sur la formation des gouttelettes nuageuses dans les cellules convectives simulées, la
même analyse statistique a été répétée. Les résultats sont illustrés par la figure 3.20.
Nous pouvons voir par cette étude que :

Fig. 3.20 – Concentration moyenne des gouttes en fonction du vent vertical pour les cas
de référence (en noir), pollué (en rouge) et propre (en bleu) avec une solubilité en particules
d’aérosol égale à 100% (lignes continues) et à 5% (lignes pointillées).

– la concentration moyenne en gouttes augmente avec la concentration en particules
d’aérosol,

– la formation des gouttelettes diminue avec la solubilité des particules d’aérosol,
– le nombre de gouttes augmente nettement pour des vents verticaux supérieurs à
5 m s−1.

La concentration moyenne en gouttes reste inférieure ou proche de 100 cm−3 pour la
plupart des cas. Dans le cas pollué « 100% soluble » le nombre de gouttes est légèrement
plus important car il est d’environ 150 cm−3.

Ces résultats sont en accord avec notre connaissance actuelle sur la nucléation et
la croissance des gouttelettes : une concentration élevée en CCN cause une plus haute
concentration en gouttelettes (Albrecht, 1989); une augmentation de la solubilité des
particules d’aérosol les aide à se comporter comme noyaux de condensation (Reutter
et al., 2009); une augmentation des vents verticaux provoque une augmentation de la
sursaturation nuageuse et ainsi plus d’activation de gouttelettes. Cette augmentation
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est légèrement plus importante lorsque w > 5 m s−1 car le nombre de points considérés
pour l’étude statistique est nettement inférieur sur cet intervalle.

Le peu d’évolution des courbes Ndrop(w) sur l’intervalle entier des vitesses verticales
de la figure 3.20 reste néanmoins surprenant, spécialement pour les plus faibles sursa-
turations de la figure 3.18 qui laissaient entendre une tendance légèrement différente.

Si nous représentons le nombre de gouttes en fonction de la sursaturation, cela mène
aux mêmes résultats que ceux présentés sur la figure 3.20. En effet le nombre de goutte-
lettes change, seulement très peu, avec la sursaturation sur l’intervalle allant de 0 à 1%.
Nous nous abstenons cependant, des analyses d’un « tracé de Twomey » (Ndrops = CSk)
car l’ensemble des données que nous obtenons de nos modélisations ne correspond pas
seulement aux parcelles nuageuses nouvellement formées comme cela est supposé dans
l’approche de Twomey (1974). Nos données contiennent aussi, des parcelles nuageuses
qui ont déjà été mélangées avec un environnement dépourvu de nuages ou des parcelles
qui auparavant, ont subi un ou plusieurs cycles de sous- ou sursaturation.

3.4.5 Étude de la densité de probabilité de la sursaturation

Afin de comprendre au mieux le comportement des différents cas étudiés, la condition
sur la sursaturation S ≥ 0% a été élargie dans cette analyse, étudiant ainsi les points
de grille nuageux situés dans un air sous-saturé avec des humidités relatives pouvant
aller jusqu’à 98.5%. La condition dite nuageuse : LWC > 0.1 g m−3 a été maintenue.
Cependant, nous avons supprimé la condition sur l’intensité des mouvements ascendants
(w > 0 m s−1).

Les distributions de densité de probabilité pour la sursaturation ont été calculées en
utilisant des intervalles ∆S également espacés de 0.1% sur un intervalle allant de - 1.5 à
+ 1.5% pour les six cas étudiés. Elles sont représentées sur la figure 3.21. Nous pouvons
voir que pour la plupart des points nuageux, la sursaturation dominante se trouve entre
0− 0.1% pour le cas pollué, entre 0.2− 0.3% pour le cas continental et entre 0.3− 0.4%
pour le cas propre. Pour les cas utilisant des solubilités de particules d’aérosol de 5%,
le comportement est similaire mais la position de la sursaturation maximale augmente
de 0.1% pour tous les cas. Cette illustration confirme ainsi nos conclusions issues de la
figure 3.18 pour l’air saturé.

La quantité totale de points trouvée pour chacun des six cas est aussi donnée dans le
tableau 3.5. La fraction de points situés dans un environnement sous-saturé, est donnée
dans la ligne intitulée S < 0%. À cause de l’absence de restriction sur le vent et la
sursaturation, la quantité totale de points pour l’air nuageux a augmenté d’un facteur
2 par rapport à l’étude précédente. Nous pouvons ainsi voir que le nombre de points
nuageux varie seulement très peu entre les six différents cas. De la figure 3.21 et du
tableau 3.5, nous pouvons ainsi voir que le système nuageux convectif du cas pollué
« 100% soluble » se compose manifestement d’un quart sous-saturé alors que cela est
moins fréquent pour tous les autres cas (≈ 18%).

Par conséquent, nous pouvons conclure qu’en présence d’un grand nombre de par-
ticules d’aérosol solubles, les nuages convectifs contiennent un nombre important de
gouttelettes. Ces gouttelettes provoquent un assez bas niveau de sursaturation dans le
nuage. Dans celui-ci, les parcelles d’air sous-saturées sont aussi plus fréquentes que dans
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Fig. 3.21 – Densité de probabilité des points situés dans un environnement nuageux
(LWC > 0.1 g m−3) en fonction de la sursaturation pour les cas de référence (noir), propre
(bleu) et pollué (rouge) avec une solubilité égale à 100% (lignes continues) et à 5% (lignes
pointillées). L’axe de droite donne le nombre d’occurrences pour le cas de référence « 100%
soluble ».

n’importe quelle condition moins polluée en aérosols. Le bas niveau de saturation affecte
la dynamique du nuage : les faibles sursaturations limitent la croissance par condensation
des gouttelettes, par laquelle moins de chaleur latente est libérée et ainsi l’air nuageux
a une flottabilité réduite comme cela a déjà été indiqué par la figure 3.19.

3.5 Conclusions

Dans ce chapitre, nous avons utilisé DESCAM 3D pour simuler un système nuageux
convectif moyenne observé pendant la campagne de mesure COPS qui a eu lieu à la
frontière franco-allemande en été 2007. Les cellules ont été initiées sur les Vosges et y
ont persisté pendant environ 1 h arrosant ainsi une surface au sol d’environ 340 km2.
Les champs de réflectivité radar et la quantité de pluie au sol simulés sont en accord
avec les observations du radar en bande X et de Poldirad et avec le pluviomètre de Le
Hohwald, même si les PDF de la réflectivité des deux radars sont légèrement différentes.
Nous avons examiné le rôle de la concentration et de la solubilité des particules d’aérosol
sur l’évolution du nuage et sur la formation des précipitations associées.

Tout d’abord, en ce qui concerne le rôle du nombre des aérosols, nous pouvons
conclure qu’une augmentation de la concentration en particules est le paramètre princi-
pal influençant la formation des précipitations. L’ajout en particules affecte en premier
les caractéristiques microphysiques dans le nuage convectif en diminuant la sursatura-
tion, la croissance par condensation ainsi que l’efficacité de collision-coalescence. Nos
résultats de modélisation démontrent que la pluie dans son ensemble diminue à cause
d’aussi bien, une perte en intensité de la pluie que d’une réduction de la surface arrosée.
L’augmentation en nombre de particules d’aérosol peut toutefois provoquer localement
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une augmentation du cumul de pluie au sol. Cependant, en faisant des moyennes spa-
tiales et temporelles sur l’évènement précipitant dans son ensemble, les précipitations
diminuent toujours.

Ensuite, diminuer la solubilité des particules d’aérosol provoque une augmentation
des précipitations : moins d’aérosols sont activés en gouttelettes, une sursaturation plus
élevée existe donc et permet une croissance des gouttelettes plus intense provoquant alors
des efficacités de collision-coalescence plus importantes. Comme l’effet de la diminution
de la solubilité des aérosols neutralise celui de l’augmentation en leur concentration,
on peut faire l’hypothèse que la réduction des précipitations au sol dans l’atmosphère
polluée pourrait partiellement être compensée si les aérosols étaient principalement com-
posés de carbone et seraient ainsi plus insolubles.

Le comportement des précipitations au sol lors de la modification du nombre des
particules d’aérosol est cohérent en moyenne avec la théorie sur l’effet indirect des
aérosols (Twomey, 1974; Albrecht, 1989). Cependant, les interactions aérosols-nuages-
précipitations sont plus complexes car localement le comportement de ces précipi-
tations est contraire à la théorie sur l’effet indirect. De même, lorsque la solubilité
des particules d’aérosol diminue, l’efficacité des aérosols à se comporter en noyaux de
condensation (CCN) diminue également. L’effet de cette diminution de la solubilité est
similaire à une baisse de la concentration en nombre des particules d’aérosol. De nou-
veau, le comportement des précipitations au sol est en moyenne cohérent à l’effet indirect
mais, localement, ce comportement peut être contraire.

De plus, cette analyse a démontré que le nombre et la solubilité des aérosols n’in-
fluencent pas seulement les processus microphysiques mais également la thermodyna-
mique et la dynamique du nuage. Le processus clé pour la dynamique est la libération de
la chaleur latente qui décroît avec un nombre excessif de gouttelettes. Par conséquent,
la flottabilité de l’air devient moins importante et les processus d’ascendance perdent
de leurs intensités. Ainsi l’occurrence des points nuageux peut être diminuée de plus de
20%. Le déclin en chaleur latente est aussi une conséquence de la réduction en sursatura-
tion présente dans les nuages pollués. Lorsque les particules d’aérosol sont solubles, elles
utilisent déjà des quantités importantes de vapeur d’eau dans une phase non-activée
(point de déliquescence). Comme les particules sont vraiment nombreuses dans le cas
pollué, le rapport de mélange en vapeur d’eau est réduit et l’humidité relative dans les
cellules convectives reste le plus souvent au-dessous de 100%. De grandes parties du
nuage restent dans un état de sous-saturation avec des quantités gigantesques de parti-
cules humidifiées de type brume, incapables de contribuer d’une manière importante à
la formation des précipitations convectives.

Dans l’ensemble, la quantité totale de précipitation au sol a seulement varié modéré-
ment pour la plupart des scénarios examinés. Les différences les plus drastiques ont lieu
entre le cas propre avec des aérosols presque insolubles et le cas pollué avec des aérosols
totalement solubles (tableau 3.4). Ces deux scénarios ont toutefois un caractère pure-
ment académique, puisque les particules d’atmosphères marines et propres proviennent
principalement de la surface de la mer, et sont préférentiellement solubles, alors que
dans les atmosphères polluées, des particules insolubles issues par exemple de sources
anthropiques peuvent être présentes (Warneck, 2000; Andreae et Rosenfeld, 2008).





Chapitre 4

Étude de l’initiation des systèmes
orographiques lors de COPS

La campagne de mesures COPS avait pour objectif principal de comprendre la for-
mation des systèmes orographiques, mais également, d’améliorer leur représentation
dans les modèles de prévision. Comme, nous l’avons déjà dit, les systèmes convectifs
orographiques peuvent produire de fortes précipitations qui engendrent localement des
inondations destructrices.

Dans le chapitre précédent, nous avons plus particulièrement étudié la phase de ma-
turation d’un système convectif orographique observé sur le relief des Vosges. Dans le
contexte actuel de climat changeant, nous avons également étudié l’impact des pro-
priétés physiques et chimiques des particules atmosphériques sur les précipitations oro-
graphiques. Néanmoins, il est tout aussi important de comprendre les phénomènes de
formation et l’influence du relief sur ces systèmes nuageux.

La modélisation apparaît, là encore, comme un outil complémentaire aux observa-
tions pour comprendre les différents mécanismes permettant la formation des précipita-
tions orographiques ainsi que leur répartition au sol. Cependant, les processus physiques
responsables, comme la convection, ne sont, en général, pas très bien représentés dans
la plupart des modèles. Ces phénomènes physiques se produisent à une échelle locale
qui demande l’utilisation de résolutions horizontales suffisamment élevées pour que les
modèles puissent les reproduire (Cosma et al., 2002). De plus, la présence de reliefs peut
modifier les résultats de la modélisation (Zängl, 2002; Schwitalla, 2008).

Ce chapitre a pour but d’analyser les conditions météorologiques nécessaires à la
formation des systèmes convectifs orographiques et de comprendre le rôle du relief sur
leur initiation. Pour atteindre cet objectif, nous utiliserons la représentation « bulk »
de la microphysique du modèle de Clark (Clark, 1977; Clark et Hall, 1991; Clark et al.,
1996) et une résolution spatiale fine. Cette version est plus rapide et presque aussi bien
adaptée à l’étude de la dynamique des systèmes précipitants que la version « bin ». Ce
modèle, décrit au chapitre 2, qui a déjà montré de bons résultats à fine échelle, peut
fournir des éléments importants sur l’évolution du système nuageux (Wobrock et al.,
2003; Leroy et al., 2009).

Ce chapitre est découpé en trois sections. Dans la première section, nous allons com-
parer les résultats des simulations aux observations disponibles, qui sont principalement
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des observations radar. Ensuite, nous étudierons les principaux mécanismes ainsi que les
effets de la topographie qui déterminent la formation de la convection. Enfin, l’ensemble
des conclusions sera détaillé dans la dernière section.

4.1 Modélisation de situations vosgiennes

Au cours de COPS, Hagen et al. (2011) ont classé, selon les observations radar, les
précipitations convectives en deux catégories : sur les crêtes des Vosges ou sous le vent
des Vosges. Nous avons donc décidé d’étudier deux cas qui se sont formés sous le vent des
Vosges (cas des 18 juillet et 13 août) et un cas qui s’est formé sur le relief des Vosges (cas
du 12 août). Ce dernier cas, étant le même que celui étudié au chapitre précédent, nous
pourrons également comparer l’impact de l’utilisation d’une microphysique « bulk » ou
détaillée sur la représentation des précipitations au sol.

4.1.1 Contextes synoptiques

La situation synoptique du 18 juillet 2007 (IOP-9a) se décompose en plusieurs
perturbations. Un léger vortex polaire centré approximativement sur la Scandinavie a
induit une situation dépressionnaire à moyenne et haute altitudes sur une large zone
qui s’étendait de la mer du Nord au Sud-Ouest des îles britanniques et se dirigeait vers
les Açores. Cette dépression ainsi que des anticyclones situés sur l’Afrique du Nord, la
mer Méditerranée et le Sud-Est de l’Europe ont provoqué un puissant flux de Sud-Ouest
allant de la péninsule Ibérique à la Baltique en passant par l’Europe de l’Ouest, et ainsi
par la région de COPS. La figure 4.1 montre la situation au sol à 12h UTC.
Ce flux sépare l’air chaud et humide, situé au-dessus de l’Europe de l’Est, de l’air plus
froid et stable des îles britanniques. Néanmoins, le forçage de grande échelle reste faible.
Après le passage de nuages et précipitations la veille sur la zone de COPS, quelques
systèmes convectifs de courte durée se sont formés à l’Est des Vosges aux environs de
17h00 UTC.

La situation synoptique du 12 août 2007 (IOP-15a) est représentée sur la figure 3.3
(voir chapitre 3, à la page 56). Un système dépressionnaire situé sur l’Écosse s’approchait
de la zone de COPS. Le vent de Sud-Ouest était faible à la surface. Au-dessus de 700 hPa,
sa direction est devenue plus méridionale et son intensité a significativement augmenté.
À la surface, l’air était chaud et à l’avant du front, quelques systèmes convectifs sont
apparus sur l’Europe de l’Ouest. Sur la zone de COPS, pendant une grande partie de
l’après-midi, des cellules se sont formées sur les crêtes Nord du massif des Vosges. Pour
le 13 août 2007 (IOP-15b), la situation synoptique (visible sur la carte 4.1 de surface
à 12 h UTC) est marquée par une situation dépressionnaire de hautes altitudes qui
s’est formée au sud du Groenland et s’est déplacée vers l’Est rejoignant ainsi la zone
dépressionnaire présente au-dessus de l’Écosse depuis la veille.
Cette profonde zone dépressionnaire aux hautes altitudes (à 500 hPa) est passée au-
dessus de la zone de COPS aux environs de la mi-journée. Quelques averses se sont alors
formées juste en amont de la dépression. Le système précipitant le plus intense a eu lieu
sur les pentes Est du Nord des Vosges vers 13h UTC et s’est dirigé en direction de la
Forêt Noire traversant ainsi la vallée du Rhin.
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Fig. 4.1 – Cartes isobariques à la surface au-dessus de l’Atlantique Nord, le 18 juillet et le 13
août 2007 à 12h UTC, issues de Météo France. La zone de COPS est indiquée par le rectangle
vert.
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4.1.2 Conditions initiales

L’objectif de cette étude est de déterminer l’influence du relief et les différents méca-
nismes physiques qui favorisent l’initiation des trois systèmes orographiques étudiés dans
ce chapitre. Pour cette étude, nous avons utilisé une démarche similaire de modélisation
lors de l’initialisation des trois différents cas.

a) Propriétés des domaines

Lors de précipitations convectives, les mécanismes qui engendrent la convection sont
locaux et peuvent subir une influence des grandes échelles. Pour conserver l’influence
des données des grandes échelles, nous avons donc utilisé trois domaines imbriqués ayant
une résolution de plus en plus fine.
Le premier domaine a une résolution horizontale de 4 km sur une superficie de 384 ×
256 km2 et s’étend sur 16 km verticalement avec une résolution de 400 m. Le second
domaine centré sur le massif des Vosges s’étend sur 130 × 130 km2 horizontalement avec
une résolution de 1 km (voir figure 3.1a). Le troisième domaine ayant une surface de 64
× 64 km2 avec une résolution de 250 m est imbriqué dans le second domaine afin de
zoomer sur la zone d’intérêt. La figure 4.2 montre, par exemple, le troisième domaine du
cas du 12 août qui est centré sur le massif nord des Vosges. Le troisième domaine utilisé
pour les cas du 18 juillet et du 13 août est centré sur la position du radar en bande X.

Fig. 4.2 – Carte topographique du troisième domaine utilisé pour les simulations du cas
d’étude du 12 août. Les triangles indiquent les points de formation de la convection pour les
cas du 18 juillet (18J) et 12-13 août 2007 (12A-13A).

La résolution verticale des deux derniers domaines est de 200 m. Cette résolution
verticale est relativement grossière pour les basses couches mais permet une meilleure
résolution que les modèles de prévision au sein du nuage.

Les flux de chaleur latente et sensible sont calculés selon Mahrer et Pielke (1977) en
fonction de l’altitude, de l’inclinaison solaire et de l’orientation des pentes du terrain.
Les hétérogénéités de surface, telles que la végétation, ne sont pas prises en compte dans
le modèle de Clark.
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Dans le modèle de Clark (Clark et al., 1996), la couche limite de surface est carac-
térisée par un profil de vent qui varie logarithmiquement (voir Stull, 1988, pour plus de
détails) selon l’équation 4.1 suivante :

U

u∗
=
(1
k

)
ln z

z0
(4.1)

Où k est la constante de van Karman, de valeur 0.4, et z0 est la rugosité de la surface
supposée égale à 2 m dans les zones montagneuses. L’échelle de vitesse u∗ est appelée
vitesse de frottement. U et z correspondent au vent et à la hauteur à la surface.

La formule 4.1 peut être inversée pour calculer la tension du vent τ0 en fonction de
la vitesse du vent dans les plus basses couches et de la rugosité de la surface. On arrive
à :

τ0 = ρCdU
2 (4.2)

La forme du coefficient de traînée est basée sur la théorie de la similitude et est
donnée selon l’expression 4.3 :
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La fonction fm, qui est fonction du coefficient de traînée et du nombre de Richardson,
représente l’influence de la stabilité atmosphérique et est donnée par :
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si Ri < 0

1
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si Ri > 0

Le nombre de Richardson correspond au rapport des forces de flottabilité et d’inertie. Si
Ri est positif, il caractérise une stratification stable, et dans le cas contraire, il traduit
une instabilité dynamique et statique.

b) Conditions thermodynamiques

Pour décrire l’état initial de l’atmosphère, nous avons utilisé les données de
grande échelle issues du modèle de ré-analyses du CEPMMT (ou ECMWF en an-
glais) 1(Simmons et al., 2007). Ce modèle combine par assimilation, les observations
réelles de radiosondage avec un modèle physique de l’atmosphère à grande échelle. Cette
assimilation nous permet d’obtenir des profils thermodynamiques sur un maillage régu-
lier, ici, tous les demi-degrés de latitude et longitude, et toutes les 6 heures. Les différents
orages ayant eu lieu dans l’après-midi, nous avons choisi d’utiliser les données ECMWF
de 12h UTC. Les données d’ECMWF de 6h UTC ne permettaient pas la formation de
systèmes nuageux. Enfin, pour maîtriser la stabilité numérique du modèle, nous avons
diminué les flux de chaleur surfaciques durant son « spin-up ».

En comparant les sondages mesurés pour chaque cas avec le point de grille le plus
proche de ECMWF, nous avons pu remarquer que les données de basses couches étaient

1. Centre Européen de Prévision Météorologique à Moyen Terme (ou European Center for Medium-
Range Weather Forecasts)
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plus sèches dans les ré-analyses de l’ECMWF. Ce manque en humidité permettait la
formation de systèmes nuageux avec une faible intensité. Nous avons donc remplacé le
point de grille du second domaine le plus proche du système précipitant (aux environs du
point 7.5◦E et 48.5◦N visible sur la figure 3.1a) par un radiosondage observé. Nous avons
utilisé, pour le cas du 18 juillet, le radiosondage du super-site de Meistratzheim qui a été
réalisé à 17h UTC. Ce radiosondage est représenté sur la figure 4.3a. Cependant, pour
les situations des 12-13 août 2007, il n’y avait plus de radiosondage effectué sur ce site.
Nous avons donc utilisé le radiosondage le plus proche, qui caractérise la masse d’air
arrivant sur la zone de COPS, à savoir les sondages de Nancy de 12h UTC, représentés
sur les figures 4.3b et 4.3c. Nous n’avons pas seulement utilisé le radiosondage mesuré

Fig. 4.3 – Profils de température (ligne continue) et de température du point de rosée (ligne
pointillée) des sondages issus des analyses d’ECMWF (en noir) et des sondages observés (en
rouge) : (a) à Meistratzheim, le 18 juillet 2007, à 17h00 UTC ; à Nancy, à 12h00 UTC, (b) le 12
août 2007 et (c) le 13 août 2007. Les flèches représentent l’intensité et la direction horizontale
du vent observées pour chacun des différents sondages.

pour initialiser chacune de ces situations (comme dans le chapitre 3) car le domaine
utilisé dans ces simulations est beaucoup trop large.
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On peut remarquer grâce à la figure 4.3 que les radiosondages issus des ré-analyses
d’ECMWF ont, en effet, un déficit important en humidité dans les couches proches de
la surface. Il a donc été nécessaire de modifier, jusqu’à 850 hPa, l’humidité ainsi que la
température du sondage d’ECMWF par les valeurs mesurées.
Le radiosondage mesuré le 18 juillet (figure 4.3a) montre que les profils de tempéra-
ture et d’humidité sont proches des conditions adiabatiques pour les premiers 1500 m.
L’atmosphère est presque neutre à proximité de la surface et sous une instabilité dite
« convective 2 » au-dessus. L’instabilité convective est due à l’augmentation de la tem-
pérature potentielle (θ) alors que la température du thermomètre mouillé (θw) dimi-
nue. Cette instabilité convective favorise les développements verticaux seulement sous
certaines conditions de forçage comme le déclenchement orographique ou le mélange
thermique local. Ce sondage montre aussi que l’humidité est très importante jusqu’à
500 hPa.
Le sondage du 12 août (figure 4.3b) n’est pas très différent. En effet, les basses couches
de l’atmosphère se décomposent en trois couches instables. Entre deux couches d’insta-
bilité convective (à ≈ 975 hPa) se trouve une couche d’instabilité absolue (θ diminue et
θw diminue) de 50 hPa d’épaisseur où les mouvements verticaux se développent sponta-
nément et s’amplifient.
Enfin, le radiosondage du 13 août (figure 4.3c) peut aussi être décomposé en plusieurs
couches : la première couche qui s’étend de la surface à 925 hPa est adiabatique si l’on
ne considère pas le point à 975 hPa et la seconde située au-dessus est sous une instabilité
convective.
Les directions du vent dans les premiers 1500 m sont de Nord-Nord-Est pour le 18 juillet,
de Sud-Ouest pour le 12 août et de Nord-Ouest pour le cas du 13 août. Les observations
du vent sont en accord avec les valeurs d’ECMWF qui ont d’ailleurs été utilisées dans
le modèle.

Enfin, pour décrire les flux de chaleur latente et sensible, nous avons utilisé les valeurs
données par Eigenmann et al. (2009) qui ont été mesurées à midi durant la campagne
COPS. Par conséquent, les valeurs sont respectivement, pour les flux de chaleur sensible
et latente, de 70 W m−2 et 250 W m−2 pour chacun des cas, aux altitudes correspondant
à la vallée du Rhin. Au-dessus du relief, ces deux flux sont calculés selon Mahrer et Pielke
(1977) en fonction de l’inclinaison solaire et de l’orientation des pentes du terrain.

c) Explications des démarches d’initialisation du 12 août 2007

Comme nous pouvons le voir, dans ce chapitre nous allons, à nouveau, étudier le
système convectif observé le 12 août lors de la campagne COPS mais avec des objectifs
différents. Dans le précédent chapitre, nous avions comme objectif d’étudier le compor-
tement microphysique (ou des hydrométéores) du système convectif alors que dans ce
chapitre, nous allons nous focaliser sur l’étude de la convection à fine échelle lors de la
formation du système précipitant et comprendre l’influence du relief. Les objectifs étant
différents, la démarche de modélisation l’est aussi. En effet, on peut remarquer que dans
ce chapitre, pour étudier la convection, nous avons un dimensionnement mais également
des données initiales d’entrée différentes. Les compromis de modélisation sont à l’origine
de ces différentes initialisations. En effet, pour avoir une meilleure étude microphysique,
nous avons dû utiliser la représentation la plus détaillée des hydrométéores que nous

2. Les termes liés à la stabilité sont ceux utilisés dans Triplet et Roche (1986).
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avions à notre disposition, à savoir le modèle détaillé DESCAM-3D. Dans ce cas de
figure, pour étudier la convection afin d’obtenir une meilleure représentation dans les
modèles de prévision, il a été préféré d’utiliser un modèle microphysique « bulk » moins
gourmand en temps de calcul. Comme le schéma « bulk » de la microphysique fournit
des simulations plus rapides, nous avons imbriqué 3 domaines avec une aire maximale
de 384 × 256 km2 permettant d’utiliser 35 sondages issus des données d’ECMWF, puis-
qu’ils sont fournis tous les 0.5◦ de longitude et latitude. En raison de la grande superficie
de ce domaine, nous avons utilisé les données à grande échelle d’ECMWF alors que nous
avions utilisé un seul sondage local dans la situation du chapitre précédent qui avait un
domaine plus petit. De plus, dans le chapitre précédent, afin d’initialiser la convection,
nous avons imposé une bulle d’air chaud et humide à la surface qu’il est impossible d’ap-
pliquer dans ce cas sans provoquer de perturbation lors de la formation de la convection
du système, qui est le processus que nous voulons étudier.

4.1.3 Comparaisons entre observations radar et simulations

Afin de vérifier les capacités numériques à reproduire les structures convectives four-
nies par les observations de haute résolution du radar en bande X (voir section 3.1.1),
nous allons comparer les résultats des différentes simulations avec les observations radar.

Pour comparer avec les observations radar, nous allons utiliser la réflectivité radar
normalisée ZdBZ :

ZdBZ = 10 log
[
Z [mm6m−3]
1 mm6m−3

]
(4.4)

Les réflectivités radar sont calculées, dans le schéma bulk de la microphysique, selon
Straka et al. (2000) à l’aide de deux relations Z-R : Z[mm6m−3] = aRb, suivant la
nature des hydrométéores précipitants (pluie ou grêle). Pour faciliter les comparaisons,
les résultats des simulations sont présentés selon la même coupe PPI que celle du radar
en bande X. De plus, les réflectivités radar (dBZ) simulées à l’extérieur de la zone de
mesure du radar ne sont pas représentées.

La figure 4.4 montre les réflectivités radar simulées et observées par le radar en bande
X pour les différents cas d’étude : 18 juillet et 12-13 août 2007. Nous avons étudié les
cellules précipitantes des différents cas, sur leurs phases de formation et de maturation.
Nous avons, toutefois, décidé de représenter ces cellules à un pas de temps caractérisant
les premières minutes de formation des précipitations.

a) 18 juillet 2007 : Initiation sous le vent des Vosges.

Au cours de l’après-midi du 18 juillet, un système convectif s’est formé dans la zone
de mesure du radar en bande X entre 16h50 et 18h UTC. La figure 4.4a montre les
réflectivités radar simulées et observées, respectivement, à 10 min et 12 min après le
début des précipitations. Le système précipitant s’est formé 15 km au Nord du radar
en bande X et se déplace vers le Nord-Est, c’est-à-dire au Nord de Strasbourg (5 km à
l’Est d’Entzheim, aéroport de Strasbourg). Par conséquent, la cellule simulée est proche
de celle observée tant par son intensité, sa formation et son évolution (pas illustrée).
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Fig. 4.4 – Comparaison entre les réflectivités radar modélisées (à gauche) et observées (à
droite) à l’aide du radar en bande X pour les cas du 18 juillet (a), et des 12-13 août (b, c).
Les observations choisies pour les cas du 18 juillet et des 12-13 août ont été respectivement
observées à 17h04, 13h07 et 12h54 UTC. Les résultats de simulation correspondant sont choisis
10 min, 5 min et 5 min après le début des précipitations. Ces comparaisons permettent de
montrer l’initiation des systèmes convectifs. Le point P représente le sommet appelé « Champ
de Feu » dans les Vosges du Nord.
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b) 12 août 2007 : Initiation sur les crêtes vosgiennes.

Le système nuageux du 12 août 2007 se forme dans le quart sud-ouest de la zone
d’observation du radar en bande X à 12h59 UTC et se déplace vers le centre de cette
zone de mesure alors que son intensité diminue. La cellule convective disparaît à 14h30
UTC au-dessus de la position du radar en bande X. La figure 4.4b montre le champ de
réflectivité radar mesuré à 13h07 UTC et modélisé 5 min après le début des précipita-
tions. Nous pouvons voir un léger décalage d’environ 5 km entre les maxima d’intensité
observés et simulés. Nous pouvons aussi remarquer que dans les observations plusieurs
petites cellules se forment sur le relief alors que dans les simulations, ces cellules sont
légèrement plus nombreuses. Cependant, lors de cette étape de formation, l’intensité et
l’emplacement de la cellule dominante sont en accord avec les observations. L’ensemble
du cycle de vie de ce système précipitant montre que la cellule principale se dirige en di-
rection de la position du radar en bande X. Les simulations montrent la même évolution,
puis elle disparaît à proximité du radar environ 100 min après le début des précipita-
tions, soit environ 10 min de plus que dans les observations. Les cellules « secondaires »
perdent rapidement de leur intensité.

Si l’on compare ces résultats avec ceux obtenus dans le chapitre 3, nous pouvons
remarquer que le lieu de formation de la cellule est identique ainsi que leur évolution en
direction de la position du radar en bande X. Cependant, si l’on compare les champs
de réflectivité radar, on peut remarquer que celui obtenu avec le schéma microphysique
« bulk » est plus morcelé que celui obtenu avec le schéma « bin » de la microphysique
(comparaison, par exemple, entre les figures 4.4b et 3.7). De plus, l’intensité du champ
de réflectivité radar simulé avec le schéma microphysique « bin » atteint un maximum
d’environ 50 dBZ alors qu’il n’est que d’environ 45 dBZ avec le schéma « bulk » de
la microphysique. Enfin, dans le cas « bulk », les pluies intenses (correspondant au
maximum de la réflectivité radar) sont plus courtes (≈ 10 min) que dans la situation
« bin » (≈ 35 min) présentée dans le chapitre 3.

Nous avons pu remarquer, grâce à la figure 3.11, que le système du 12 août 2007 si-
mulé avec le schéma « bin » de la microphysique est composé de plusieurs cellules. Avec
la représentation « bulk », nous pouvons voir sur la figure 4.5 qu’il existe également
plusieurs cellules. Ces cellules sont cependant moins nombreuses (correspondant aux
cellules B, D et E de la figure 3.11) et beaucoup moins intenses. La figure 3.11 montre
que quatre cellules intenses se sont d’abord formées simultanément au-dessus du som-
met « Champ de Feu » alors qu’une seule ne s’est formée dans la situation utilisant la
microphysique « bulk ». Ensuite, la cellule D issue de la représentation « bin » continue
de fournir des précipitations durant 30 min. Au contraire, la même cellule dans la repré-
sentation « bulk » fournit des précipitations seulement durant 15 min. Le comportement
est similaire pour la cellule correspondant à la cellule E de la figure 3.11. Ainsi, les dif-
férentes cellules formées dans la représentation « bulk » ont une phase de maturation
beaucoup plus courte que dans la situation du chapitre 3 utilisant une représentation
« bin ».

La figure 4.5 montre la quantité de pluie au sol simulée pour la période de 13h-14h40.
Nous pouvons remarquer que les précipitations ont essentiellement arrosé le sommet
« Champ de Feu » situé au Nord des Vosges. Si nous comparons cette répartition de
pluie au sol avec celle obtenue lors des simulations utilisant la microphysique détaillée,
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réalisées au chapitre précédent, nous pouvons remarquer que la surface arrosée est lé-
gèrement plus étendue dans le cas qui utilise la microphysique « bulk ». Néanmoins,
l’intensité des pluies dans le cas « bulk » est beaucoup moins intense que dans le cas
détaillé (voir figure 3.10).

Fig. 4.5 – Cumul de pluie au sol après 90 min de simulation pour le cas du 12 août 2007 avec
l’utilisation du schéma « bulk » de la microphysique. Le triangle noir représente le pluviomètre
situé au Hohwald et la croix noire symbolise la position du radar en bande X.

Le tableau 4.1 montre les résultats des simulations utilisant soit la microphysique
détaillée (voir chapitre 3) soit la microphysique « bulk ». La pluie maximale absolue
est de 7.42 mm pour le cas détaillé et de seulement 2.65 mm pour le cas « bulk ».
L’accumulation moyenne de pluie suit la même tendance. À l’aide du tableau 4.1, nous
pouvons aussi détecter une augmentation d’un facteur 1.5 de la surface arrosée dans le
cas « bulk ». La pluie est en moyenne 4 fois moins importante dans ce cas, cependant, la
quantité totale d’eau tombée au sol dans le cas « bulk » est, tout de même, de 0.21 Mt
(soit ≈ 2.8 fois moins que dans le cas détaillé).
Nous avons vu dans le chapitre précédent que le système convectif du 12 août 2007 a
arrosé le pluviomètre situé au Hohwald apportant un cumul de pluie de 5.2 mm, d’après
les observations. Avec la simulation détaillée, l’estimation de ce cumul est du même
ordre de grandeur mais avec la simulation « bulk », cette sous-estimation atteint 70%.

Cumul Pluie Surface Pluie Cumul à Le
max (mm) moyenne (mm) arrosée (km2) totale (Mt) Hohwald (mm)

Schéma
« bin » 7.42 1.74 337 0.59 5.1
« bulk » 2.65 0.40 518 0.21 1.5

Tab. 4.1 – Valeurs totales, maximales et moyennes des pluies, ainsi que l’aire arrosée après
1.5 h de précipitations pour le cas du 12 août 2007 simulé avec une représentation « bin »
(voir tableau 3.4 du chapitre 3) et « bulk » de la microphysique. La quantité totale de pluie
(en Mégatonnes) et la surface arrosée ont été calculées en prenant en compte tous les points
de surface ayant un cumul de pluie > 0.1 mm.
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Ainsi, en comparant les observations radar avec les résultats de simulation « bulk »,
nous pouvons remarquer que le modèle reproduit convenablement la formation et l’évo-
lution de la cellule convective mais sous-estime largement la quantité de pluie. On peut
donc constater que la microphysique « bin » donne des résultats supérieurs, même avec
un cadre dynamique légèrement plus simplifié. Il serait alors préférable d’utiliser une mi-
crophysique détaillée (qui est difficile pour des modèles de prévision) ou éventuellement
utiliser d’autres schémas que celui de Berry et Reinhardt (1974a,b) plus appropriés.

c) 13 août 2007 : Initiation dans la vallée du Rhin.

Selon les observations radar du 13 août 2007, un système convectif se forme dans
la vallée du Rhin au-dessus d’Entzheim à 12h40 UTC. Ce système reste stationnaire
pendant 20 minutes alors qu’une seconde cellule convective de plus faible intensité se
forme à proximité de la position du radar en bande X à 12h50. La figure 4.4c montre
les observations radar à 12h54 UTC, soit 5 min après la formation des précipitations.
Les deux cellules y sont représentées, la première au-dessus d’Entzheim et la seconde
proche du radar en bande X. Ensuite, la cellule proche du radar se déplace vers l’Est et
se rassemble à la première cellule pour n’en former plus qu’une. Cette dernière formée
se déplace en direction de Strasbourg et poursuit son trajet dans la vallée du Rhin.

Dans les simulations, comme pour les observations, une première cellule se forme près
d’Entzheim et reste stationnaire. Après 10 min, une seconde cellule se forme 5 km à l’Est
du radar en bande X. La figure 4.4c montre la situation 5 min après la formation de la
seconde cellule. Avec les champs de réflectivité radar observé et simulé, nous pouvons
remarquer que l’intensité de la première cellule, qui est plus étendue, est sous-estimée et
que le point d’initiation de la seconde cellule est décalé d’environ 5 km à l’Est du radar en
bande X. De plus, les extensions horizontales des deux cellules sont légèrement différentes
des observations. La cellule simulée la plus au Nord-Est est légèrement plus étendue que
celle observée, et la seconde cellule simulée est significativement moins étendue. Par la
suite, les simulations montrent un comportement similaire aux observations, à savoir
un déplacement vers l’Est de la seconde cellule, puis une réunification avec la première
cellule et enfin, un déplacement de l’ensemble vers Strasbourg et la vallée du Rhin
pendant environ 1.5 h. Ainsi, la comparaison entre les simulations et les observations
pour le 13 août sont raisonnables.

4.2 Mécanismes présents dans la formation des sys-
tèmes convectifs

Nous allons maintenant analyser à l’aide d’études variées et quelques tests de sensi-
bilité les mécanismes ainsi que les paramètres physiques présents dans la formation des
différentes cellules convectives. Des comparaisons supplémentaires avec les observations
issues du système d’analyse VERA et de la tomographie GPS permettront de confirmer
les performances du modèle à reproduire les systèmes convectifs observés.
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4.2.1 Initiation sur les crêtes : cas du 12 août

Les figures 4.6a et b montrent le vent vertical et horizontal pour les deux plus petits
domaines. La figure 4.6a présente le vent simulé du second domaine à une altitude de
125 m (centre de la première couche verticale) suivant le relief tandis que la figure
4.6b montre le vent simulé du troisième domaine à une altitude constante de 1.2 km
au-dessus du niveau de la mer. En accord avec le profil vertical du vent de la figure
4.3b, l’intensité moyenne du vent horizontal est assez faible avec des valeurs inférieures
à 2-3 m s−1. De plus, le vent de surface en amont de la montagne souffle de Nord-
Ouest et le vent à 1.2 km souffle en moyenne d’Ouest avec une intensité similaire aux
basses couches. Ces comportements sont similaires au sondage de Nancy (figure 4.3b).
La figure 4.6a montre que l’intensité du vent horizontal est élevée sur les sommets nord
des Vosges. On peut, de plus, remarquer que le vent à la surface est très hétérogène. Une
canalisation des vents de surface est visible dans la vallée du Rhin surtout entre Freiburg
et Burnhaupt. Au Sud de Strasbourg, le vent de surface se divise en un flux allant vers
l’Est sur les pentes de la Forêt Noire et un autre vers l’Ouest sur les pentes des Vosges.
Cette divergence de flux pourrait être assimilée à un problème numérique car, comme le
montre la figure 4.6a, elle se situe au bord du troisième domaine. Pour vérifier si cette
divergence est également présente dans les observations, nous avons comparé les champs
de vent à la surface avec les analyses VERA.

VERA (Vienna Enhanced Resolution Analysis, Steinacker et al. (2000)) est un sys-
tème d’analyse à haute résolution des champs météorologiques sur un terrain complexe.
Durant l’année 2007, les mesures des stations au sol des différents services nationaux de
prévision en Europe Centrale ainsi que les données des réseaux de mesure temporaires
mis en place lors des projets COPS et D-PHASE 3 ont été utilisées. Ainsi les données
de plus de 11000 stations réparties sur toute l’Europe Centrale ont pu être étudiées sur
une base horaire utilisant une grille de 8 km de résolution. Les données ont été interpo-
lées par différentes méthodes considérant à la fois l’hétérogénéité des stations, l’erreur
systématique de mesure et l’erreur d’interpolation tout en évitant un biais important
par rapport à la mesure initiale (Steinacker et al., 2000; Häberli et al., 2004; Steinacker
et al., 2006; Dorninger et al., 2008; Bauer et al., 2011). La figure 4.7 montre l’intensité et
la direction du vent obtenues par VERA sur une zone correspondant à notre troisième
domaine de simulation, le 12 août 2007 à 14h UTC. Si l’on compare les résultats de
VERA (figure 4.7) avec ceux obtenus lors de nos simulations (carré noir de la figure
4.6a), nous pouvons remarquer que la divergence de flux à la surface est également pré-
sente dans la vallée du Rhin. Elle semble, cependant, être 10 km plus à l’Ouest que dans
les simulations. De plus, la figure 4.6a montre une convergence du vent de surface sur
les sommets du massif vosgien (avec comme sommet principal « Champ de Feu »), qui
est également visible dans les analyses de VERA. Cette convergence du vent horizontal
de surface semble provoquer le développement d’un vent ascendant (dans l’intervalle
de 0.15-0.50 m s−1) à la surface. D’après ces deux figures, nous pouvons donc voir que
le vent horizontal simulé est proche de celui obtenu avec VERA. L’intensité simulée
semble, cependant, être légèrement plus faible.

La structure du vent vertical est liée au relief puisque sur la figure 4.6a, nous pou-
vons remarquer que les vents ascendants et descendant supérieurs à ± 0.15 m s−1 sont

3. La campagne D-PHASE (Demonstration of Probabilistic Hydrological and Atmospheric Simula-
tion of flood Events) s’est déroulée sur le massif des Alpes de juin à novembre 2007.
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Fig. 4.6 – Vent vertical et vent horizontal (vh) à la surface (à gauche) et à 1.2 km d’altitude
(à droite) environ 5 min avant les premières précipitations. Le vent de surface est représenté
pour le second domaine alors que le vent à 1.2 km d’altitude est pour le domaine le plus petit.
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Fig. 4.7 – Champs instantanés de l’intensité et de la direction du vent horizontal à la surface
issues du système d’analyse VERA (Vienna Enhanced Resolution Analysis) pour le 12 août
2007 à 14h UTC. Les coordonnées représentent la distance à l’origine en kilomètre. Cette
origine a été fixée à proximité de Sarrebourg (France), au point (48.8◦, 7.0◦).

essentiellement présents sur les Vosges. Nous remarquons à l’aide de la figure 4.6b cor-
respondant aux trois composantes du vent à 1.2 km d’altitude que les mouvements
ascendants mais aussi descendant se sont intensifiés avec l’altitude. Nous pouvons sup-
poser qu’à cause de l’instabilité et de la convergence des vents horizontaux de surface,
une forte activité convective se développe sur une grande partie des montagnes.

La figure 4.8 illustre une analyse de rétro-trajectoire des masses d’air de 20 min sur
une zone de 10 × 10 km2 autour du « Champ de Feu », lieu où semble se former la
convection. Pour faire cette étude, nous avons voulu savoir d’où venaient les différentes
masses d’air présentes au moment de la convection à des altitudes comprises entre 1000
et 2000 m au-dessus du sol correspondant aux niveaux de formation du nuage et des
précipitations. Nous avons donc étudié les rétro-trajectoires des parcelles d’air situées
à ces altitudes. La figure 4.8 montre que certaines masses d’air situées dans la vallée
du Rhin (x > 285 km) sont déplacées vers l’Ouest durant les 20 minutes d’analyse. Au
contraire, certaines masses d’air situées en amont de la montagne (x < 283 km) sont
déplacées vers l’Est. De plus, certaines rétro-trajectoires montrent que des masses d’air
présentes dans les basses couches se déplacent vers les sommets du massif montagneux.
Grâce à cette analyse de rétro-trajectoire à proximité du lieu de formation des précipi-
tations, la convergence des masses d’air associée aux courants ascendants devient plus
visible.

La figure 4.9a montre le rapport de mélange en vapeur d’eau 10 min avant le début
des précipitations et selon une coupe verticale, proche du lieu de formation du système.
Cette coupe verticale est représentée par le segment, en noir, sur la figure 4.6a. Nous
pouvons voir que la valeur maximale au sol du rapport de mélange est environ de
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Fig. 4.8 – Coupe verticale des trajectoires convergeant à proximité du sommet Champ de Feu
situé entre 283 et 285 km. Les rétro-trajectoires ont été déterminées au moyen des résultats
de simulation pour le cas du 12 août 2007. L’axe des ordonnées représente la distance au sol.

11.5 g kg−1 (ou 13.8 g m−3) 4 à l’Est des Vosges alors qu’il n’atteint que 10 g kg−1 (ou
12 g m−3) à l’Ouest du massif.

La figure 4.10a montre une coupe verticale (selon la latitude 45.41◦N) à 13 h UTC,
soit au début des précipitations, de la densité de vapeur d’eau fournie par une approche
de tomographie GPS décrite dans Van Baelen et al. (2011). Cette coupe verticale de
l’humidité, ainsi que celle simulée, passent par le sommet nord des Vosges. L’organisa-
tion simulée de l’humidité dans les basses couches de l’atmosphère est comparable à la
répartition de l’humidité obtenue par tomographie GPS. En effet, le maximum d’humi-
dité obtenu par tomographie GPS sur les contreforts Est des Vosges atteint 13 g m−3.
Nos simulations surestiment donc légèrement cette valeur d’humidité.

En associant la figure 4.9a à la figure 4.8, nous pouvons supposer que le vent de
surface déplace les masses d’air humides présentes dans la vallée du Rhin jusqu’au
sommet du « Champ de Feu ». Cette alimentation en humidité supplémentaire semble
être indispensable à la formation de la convection. Afin de savoir si l’humidité transportée
par le flux d’Est est une condition nécessaire à la formation du système précipitant,
nous avons réalisé un test sur la quantité de vapeur d’eau disponible dans la vallée du
Rhin. Pour cela, nous avons modifié l’humidité des basses couches dans le sondage initial
mesuré à Nancy. Nous avons réduit l’humidité de 1 g kg−1 (le sondage reste toutefois plus
humide que celui d’ECMWF) au-dessous de 900 hPa (soit sur une altitude ≈ 1000 m).
Cette modification n’a affecté, ni l’intensité ni l’emplacement de formation du système
convectif précipitant sur le relief des Vosges.

La formation du système précipitant observé sur le sommet des Vosges le 12 août 2007
semble être principalement provoqué par l’association d’une forte instabilité dans les
1500 premiers mètres de l’atmosphère et par une convergence des vents horizontaux des

4. Cette unité est celle de la tomographie GPS utilisée par la suite. Pour l’obtenir, il faut multiplier
le rapport de mélange par la masse volumique de l’air (sec) à la pression et à la température considérées.
Dans notre cas, l’étude étant située au sol avec une température de 21◦C (visible sur le sondage
représenté sur la figure 4.3b), la densité de l’air est de 1.2 kg m−3.
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Fig. 4.9 – Coupe verticale du rapport de mélange en vapeur d’eau simulé dans le second
domaine pour le (a) 12 août, (b) 18 juillet et (c) 13 août, 10 min avant les premières préci-
pitations. La position des différentes coupes verticales est donnée par les segments noirs des
figures 4.6a, c et e. Noter les différentes échelles de couleurs.
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Fig. 4.10 – Coupe verticale de la densité de vapeur d’eau (g m−3) obtenue par tomographie
GPS selon Van Baelen et al. (2011) pour le (a) 12 août à 13 h UTC selon la latitude 48.41◦N,
(b) 18 juillet à 17 h UTC selon la latitude 48.64◦N et (c) 13 août à 13 h UTC selon la latitude
48.41◦N. Noter les différentes échelles de couleurs. Figures issues de Van Baelen et al. (2011).

basses couches aux abords du sommet « Champ de Feu ». Cette situation de convergence
thermique, décrite dans Banta (1990), sur les crêtes vosgiennes est confirmée par Hagen
et al. (2011).

4.2.2 Initiation dans la vallée

a) Cas du 18 juillet

Les figures 4.6c et d montrent les composantes horizontale et verticale du vent pour
les deux plus petits domaines. Comme pour le cas précédent du 12 août 2007, la figure
4.6c montre le champ de vent à 125 m de la surface alors que la figure 4.6d montre les
trois composantes du vent à une altitude fixée à 1200 m au-dessus du niveau de la mer.
Le vent horizontal à 1.2 km d’altitude est plus puissant que celui simulé pour le cas du 12
août mais le développement des mouvements ascendants sur le relief complexe est moins
important. Le vent de surface (représenté sur la figure 4.6c) montre qu’en amont des
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Vosges le vent horizontal souffle d’Ouest. Après le passage des sommets montagneux,
le flux subit une divergence en deux composantes, à la latitude de Freiburg, sur les
pentes Est des Vosges. Ce vent horizontal est canalisé dans la vallée du Rhin, avec une
composante qui souffle en direction de Strasbourg alors que la seconde composante souffle
en direction de Burnhaupt. Au Nord du massif des Vosges, nous pouvons remarquer une
convergence de flux de surface qui provoque une diminution de l’intensité des vents
(passage en moyenne de 2-3 m s−1 à ≈ 1 m s−1). Cette convergence a lieu à la sortie de
la vallée de la Bruche, située à environ 15 km au Nord de la position du radar en bande
X (voir figure 4.4a).

La figure 4.11 montre la composante horizontale du vent à la surface du troisième
domaine obtenue par VERA pour le 18 juillet 2007 à 15h UTC. En comparant avec la
figure 4.6c (carré noir), nous pouvons remarquer que, dans les analyses VERA, le vent
de surface crée une convergence à la sortie de la vallée de la Bruche. Cette convergence
des vents de surface provoque une diminution de leurs intensités. Cette figure montre
également qu’un vent de Sud est canalisé dans la vallée du Rhin et qu’un flux d’Ouest est
présent en amont des Vosges. Les simulations sont donc cohérentes avec les observations
de surface.

Fig. 4.11 – Champs instantanés de l’intensité et de la direction du vent horizontal à la surface,
issues du système d’analyse VERA (Vienna Enhanced Resolution Analysis) pour le 18 juillet
2007 à 15h UTC.

La figure 4.9b montre une coupe verticale, allant d’Ouest en Est, du rapport de
mélange en vapeur d’eau, 10 min avant les premières précipitations. Cette coupe, choisie
proche du point de formation de la cellule convective, est représentée par la ligne noire
sur la figure 4.6c. Nous pouvons voir que le champ de vapeur d’eau des contreforts Est
des Vosges et dans la vallée du Rhin diffère significativement de celui à l’Ouest des
Vosges. Comme pour le cas du 12 août, une forte humidité est présente dans la vallée
du Rhin. Néanmois, contrairement au cas du 12 août, une forte humidité est présente
localement (x = 300 km) sur les pentes Est des Vosges.

Le profil en humidité fourni par Van Baelen et al. (2011), selon la latitude 48.64◦N
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et à 17h UTC (soit 10 min après le début des précipitations), et représenté par la figure
4.10b, a également une quantité importante de vapeur d’eau dans la vallée du Rhin et un
pic d’humidité présent localement sur les pentes Est des Vosges. Cette coupe verticale,
obtenue par tomographie GPS, se trouve légèrement plus au Nord (≈ 0.04◦, soit ≈ 5 km)
que la coupe simulée représentée par la figure 4.9b. D’après la tomographie GPS, la
quantité d’humidité présente sur les pentes Est des Vosges est d’environ 14 g m−3 à la
surface et 10 g m−3 à 1500 m d’altitude. Dans nos simulations, le pic en vapeur d’eau est
de 12.5 g kg−1 (ou 14.8 g m−3) 5 au sol et atteint 9.5 g kg−1 (ou 11.8 g m−3) 6 à 2000 m
d’altitude. Ces conditions de forte humidité dans les plus bas niveaux de l’atmosphère
coïncident avec la sortie de la vallée de la Bruche (à x ≈ 300 km), lieu où le système
s’est formé, d’après les observations radar (voir figure 4.4a).

Avec nos différentes analyses, nous pouvons remarquer que la sortie de la vallée de
la Bruche, qui est composée de petites collines (voir la figure 4.2), est marquée par la
convergence des flux de surface du côté de la vallée du Rhin. De plus, une quantité im-
portante d’humidité est présente sur ces pentes Est des Vosges. D’après nos simulations,
nous pouvons également observer l’existence d’une canalisation du vent de Sud-Ouest
dans cette vallée étroite. Malheureusement, aucune station de mesure n’a été installée
dans la vallée de la Bruche lors de la campagne COPS. Cette station aurait pu fournir
les conditions météorologiques existantes dans la vallée. On peut, tout de même, sup-
poser que l’association des différents paramètres tels que les collines, la forte humidité,
la température élevée, la canalisation d’un flux de Sud-Ouest dans la vallée du Rhin et
la convergence des vents de surface, ont permis l’initiation de la convection.

Pour essayer de déterminer, le ou les processus indispensables à la formation du
système précipitant, nous avons réalisé quelques études de sensibilité. Pour cela, nous
avons tout d’abord modifié la topographie de la sortie de la vallée de la Bruche en
supprimant les collines. Cette modification n’a provoqué aucune disparition, ni dimi-
nution de la cellule convective. Dans un second test, nous avons réduit la température
de 2◦C et l’humidité de 1 g kg−1 à 925 hPa dans le sondage initial. Ce test a inhibé le
développement du système précipitant.

Nous pouvons, ainsi, affirmer que le déclenchement de la convection pour le cas du
18 juillet n’est pas produit par un forçage orographique induit par les petites collines
présentes à la sortie de la vallée de la Bruche, mais plutôt par les conditions thermodyna-
miques locales (par exemple, l’humidité) associées à l’instabilité convective des premiers
1500 m de l’atmosphère. L’orographie du massif des Vosges dans sa globalité a cependant
joué un rôle important. Les Vosges ont provoqué un contournement du flux d’Ouest par
les extrémités nord et sud du massif. Ce contournement a, provoqué une convergence
des flux sur les pentes Est des Vosges, à proximité de la sortie de la vallée de la Bruche.

b) Cas du 13 août

Les figures 4.6e et f montrent respectivement le vent horizontal à la surface et à
1.2 km d’altitude au-dessus de la mer ainsi que la composante verticale du vent. Nous

5. À la surface, la température de l’air est d’environ 25◦C. Dans ce cas, la densité de l’air est de
1.184 kg m−3.

6. À 2000 m d’altitude, ou 800 hPa, la température de l’air est d’environ 10◦C. Par conséquent, la
densité de l’air est égale à 1.249 kg m−3.
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pouvons remarquer, sur la figure 4.6e, que le flux d’Ouest du 13 août est plus intense
que ceux des deux cas précédents (voir les figures 4.6e et f). Le flux de surface est une
nouvelle fois canalisé dans la vallée du Rhin. Le vent de Nord est plus prononcé dans
le Nord et le Sud de la vallée du Rhin. Cependant, au centre de la vallée (entre y =
140 et 175 km), les vents de surface ont une intensité presque nulle et leur direction
est fortement perturbée. Ceci est peut-être dû au vent d’Ouest qui, à cause des pentes
abruptes à l’Est des Vosges, s’engouffre profondément dans la vallée et bloque ainsi le
flux de nord à la surface. La figure 4.6f montre que le vent à 1.2 km d’altitude a une
intensité moyenne de 4 m s−1 et souffle d’Ouest.

La figure 4.12 montre la composante horizontale du vent à la surface du troisième
domaine obtenue par VERA pour le 13 août 2007 à 12h UTC. En comparant avec la
figure 4.6e (carré noir), nous pouvons remarquer qu’en amont des massifs montagneux,
le vent de surface souffle vers l’Est et qu’aux environs de Poldirad, ce flux d’Ouest
contourne le massif pour, ensuite, être canalisé dans la vallée du Rhin. Nous pouvons,
de plus, remarquer que dans les analyses VERA, l’intensité du vent de surface diminue
au sud de Meistratzheim et que sa direction est fortement perturbée. Les simulations
reproduisent convenablement les analyses de VERA, tant par la direction des vents que
leur intensité.

Fig. 4.12 – Intensité et direction du vent horizontal à la surface, issues du système d’analyse
VERA (Vienna Enhanced Resolution Analysis) pour le 13 août 2007 à 12h UTC.

La figure 4.9c montre une coupe verticale du rapport de mélange en vapeur d’eau
simulé dans le second domaine pour le cas du 13 août, 10 min avant le début des
précipitations et selon le segment représenté dans la figure 4.6e. Nous pouvons remarquer
que la vapeur d’eau est prépondérante dans la vallée du Rhin, aux pieds des pentes
Est des Vosges, jusqu’à environ 1 km d’altitude. Elle atteint une valeur maximale de
12.5 g kg−1 (ou 15 g m−3) à la surface. Nous pouvons, de nouveau, comparer ce profil
de l’humidité avec les analyses de tomographie GPS fournies par Van Baelen et al.
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(2011) pour ce cas du 13 août 2007. La figure 4.10c montre une coupe verticale de
l’humidité selon la latitude 48.41◦ (coupe qui passe par le sommet « Champs de Feu »)
à 13h UTC. Les analyses des observations par tomographie GPS, montrent également
que l’humidité est importante dans la vallée du Rhin, sur les pentes Est des Vosges, et
sur les 1000 premiers mètres de l’atmosphère. Cependant, la valeur maximale obtenue
par la tomographie GPS pour la densité de vapeur d’eau est de seulement 12 g m−3. La
différence entre les maxima mesurés et simulés de la densité de vapeur d’eau peut être
produite par le pas de temps choisi pour les deux images. En effet, la coupe verticale
montre le profil d’humidité 10 min avant le début des précipitations alors que celle
obtenue par tomographie GPS a été réalisée à 13h UTC, soit 10 min après le début des
précipitations. On peut supposer qu’une proportion de la vapeur d’eau présente dans
l’atmosphère a déjà condensé en eau précipitante provoquant ainsi une diminution de la
densité de vapeur d’eau dans les analyses de tomographie GPS. En effet, Solheim et al.
(1999) ont montré que la sensibilité GPS à l’eau liquide est négligeable.

Pour comprendre les mécanismes déclenchant la convection, nous avons analysé une
zone d’environ 10 × 10 km2 proche de la position du radar en bande X qui englobe
le lieu de formation du système convectif (figure 4.13). Des rétro-trajectoires sur une
durée de 20 minutes ont ainsi été calculées au moyen des composantes tridimension-
nelles du vent disponibles spatialement par intervalle de 250 × 250 × 200 m3 et selon
un pas de temps de 3 s. Les points d’origine de ces rétro-trajectoires ont été choisis
de manière à expliquer la formation de la cellule précipitante. Pour cela, nous avons
choisi des points d’origine situés à une altitude de 1.2 km (altitude comprise dans le
nuage) et dans un environnement sursaturé. La figure 4.13a montre les rétro-trajectoires
obtenues selon le plan horizontal et la figure 4.13b montre ces rétro-trajectoires selon
un plan vertical. D’après les deux représentations, deux groupes de trajectoires se dis-
tinguent. Les trajectoires d’un premier groupe (en noir) ont parcouru 6-7 km selon un
vent dominant d’Ouest et celles d’un second groupe (en gris) ont seulement parcouru
1-2 km vers le Sud-Est. Le plan vertical de ces rétro-trajectoires montre que les masses
d’air des deux groupes n’ont pas suivi le même cheminement. En effet, tandis que les
parcelles d’air ayant un court parcours viennent des basses couches de la troposphère,
les autres descendent légèrement jusqu’à l’altitude de 1.2 km. On peut donc remarquer
que des mouvements convectifs ascendants dominent dans les basses couches. Au-dessus
de 1.2 km d’altitude, les masses d’air sont surtout déplacées par le fort flux d’Ouest
représenté sur la figure 4.6f. La coupe verticale des rétro-trajectoires montre, également,
un léger mouvement ondulatoire des masses d’air au-dessus de 1200 m d’altitude.

La figure 4.14 représente une coupe verticale, passant par la position du radar en
bande X, de l’intensité du vent horizontal dans le troisième domaine au moment de
la formation des précipitations. Nous pouvons constater que l’intensité et le gradient
vertical du vent sont faibles dans la vallée du Rhin. En effet, le vent horizontal est
inférieur à 1-2 m s−1 dans les 1000 premiers mètres au-dessus de la vallée du Rhin.
Toutefois, entre 1.5 et 3 km d’altitude, l’intensité du vent est marquée par un fort
gradient puisqu’elle varie de 3 à 12 m s−1. La variation en intensité (et/ou en direction)
du vent sur une distance donnée correspond, par définition, à un cisaillement de vent.
Le fort vent venant d’Ouest passe sur les sommets du relief et rencontre les mouvements
ascendants de la couche limite convective dans la vallée du Rhin. Entre ce point de
convergence et les pentes Est des Vosges, la situation est calme et ne subit aucune
modification par ce flux synoptique d’Ouest.
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Fig. 4.13 – Coupes horizontale (a) et verticale (b) de rétro-trajectoires qui suivent durant
20 min les parcelles d’air déclenchant la convection observée le 13 août 2007.

Fig. 4.14 – Intensité du vent horizontal simulé (m s−1) dans le troisième domaine pour le 13
août 2007, à 13h UTC. La position de la coupe verticale est présentée sur la figure 4.6e.

Les conditions dynamiques calmes dans les basses couches, lors de la situation du
13 août, ne peuvent permettre l’initiation de la convection. Cependant, la présence en
quantité importante de l’humidité le peut sûrement. Afin de mieux comprendre le rôle
des conditions thermodynamiques dans les basses couches, nous avons réduit le rapport
de mélange en vapeur d’eau de 1 g kg−1 et la température de 2◦C au-dessous de 925 hPa.
Cette modification a significativement réduit la formation des nuages et le développe-
ment de la forte cellule précipitante a été inhibé. La formation de la convection dans
les basses couches est, par conséquent, principalement due aux conditions thermodyna-
miques. Le fort cisaillement de vent présent au-dessus renforce le mouvement vertical
créé dans les basses couches (Houze, 1993). La cellule convective intensifiée se propage
à travers la vallée du Rhin (Hagen et al., 2011).
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4.3 Résumé et conclusions

Dans ce chapitre, nous avons utilisé un modèle 3D à l’échelle du nuage avec une
résolution fine pour simuler trois systèmes convectifs estivaux de faible extension hori-
zontale. Ces systèmes convectifs ont été observés lors de la campagne de mesure COPS
qui a eu lieu à la frontière franco-allemande en été 2007. L’objectif principal de la cam-
pagne COPS était d’améliorer la représentation de la convection dans les modèles de
prévision, et surtout de comprendre les mécanismes importants dans la formation des
systèmes précipitants orographiques.

Au cours de cette campagne de mesure, au moyen d’observations radar, Hagen et al.
(2011) ont établi une classification des systèmes précipitants basée sur le lieu de leur
formation. Cette classification différentie les systèmes convectifs formés sur les crêtes
du massif montagneux des Vosges de ceux qui se forment dans la vallée du Rhin. Des
observations radar avec une haute résolution spatiale et temporelle ont également été
réalisées au moyen du radar en bande X du LaMP situé pour l’occasion aux environs de
Strasbourg.

Nous avons étudié trois systèmes convectifs qui, d’après la classification de Hagen
et al. (2011), se sont formés sur les crêtes des Vosges, pour le 12 août 2007, et dans la
vallée du Rhin, pour le 18 juillet et le 13 août. Nous avons comparé les réflectivités radar
de haute résolution avec nos simulations à fine échelle. Nous avons pu remarquer que
les champs de réflectivité radar simulés pour les différents cas sont en bon accord avec
les observations tant par leur intensité, leur position et leur évolution. Cependant, cette
concordance entre observations radar et simulations n’a pu être possible qu’en rempla-
çant le sondage d’un point de grille issu des ré-analyses d’ECMWF par celui observé
localement. Ces premières conclusions mettent l’accent sur, d’un côté, les performances
du modèle utilisé à reproduire les systèmes précipitants observés et, d’un autre côté,
montrent la nécessité d’avoir des données précises et denses pour l’initialisation du mo-
dèle. Cette précision des données d’observation demande, à proximité des reliefs, d’avoir
un réseau dense de stations de mesure dont les données seront assimilées dans les mo-
dèles opérationnels de prévision. De plus, ces comparaisons entre observations radar et
simulation n’ont pu être possibles qu’avec une résolution fine de 250 m. Cette résolution
permet de prendre en compte le relief et ses effets importants dans la formation des
systèmes convectifs orographiques.

Nous avons également comparé les caractéristiques des pluies du 12 août 2007, obte-
nues avec une microphysique « bulk », avec celles du chapitre 3, où nous avions utilisé
une microphysique détaillée. La quantité des pluies simulée dans le cas « bulk » est net-
tement moins importante que dans le cas détaillé ou dans les observations. Dans notre
situation, il semblerait préférable d’utiliser une représentation détaillée de la microphy-
sique. Cependant, cette représentation détaillée est actuellement impossible à utiliser
dans les modèles de prévision. C’est pourquoi, nous pouvons affirmer que le schéma de
microphysique « bulk » (Berry et Reinhardt, 1974a,b) utilisé dans le modèle n’est peut
être pas le plus judicieux à utiliser pour cette situation. Pour avoir une bonne estimation
des précipitations dans les modèles de prévision, il est important d’utiliser un schéma
microphysique approprié.

Nos différentes études de cas ont permis de mettre l’accent sur la compréhension des
conditions atmosphériques ainsi que les effets orographiques majeurs dans la formation
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de ces trois différentes cellules convectives. Pour chacun des cas, le flux en altitude vient
de l’Ouest avec une exception pour le cas du 18 juillet où les vents ont aussi une légère
composante méridionale. L’intensité des vents de surface est très différente entre les
situations et, la vallée du Rhin semble canaliser les flux dans les trois cas. Pour les 12-13
août, un mouvement vers le Sud y domine tandis qu’il est inversé pour le 18 juillet.
Hormis ces similitudes sur le vent horizontal, la différence la plus marquante pour le 12
août est donnée par la composante verticale du vent aussi bien à la surface qu’en altitude.
À proximité de la surface les mouvements ascendants sont faibles alors qu’à 1200 m les
mouvements verticaux sont importants, démontrant ainsi une forte activité convective
sur le relief. L’origine de cette convection peut être attribuée à la forte instabilité imposée
par les 1500 premiers mètres du sondage mesuré à Nancy. Une perturbation locale de
la pression permet à un flux d’Est de se développer et contribuer à l’initiation d’une
cellule convective à proximité du sommet « Champ de Feu ». Pour les cas du 18 juillet
et 13 août, la puissance du vent vertical sur les montagnes est moins importante.

Nous avons également montré que les conditions thermodynamiques et les montagnes
à relief moyen sembleraient influencer la formation de petites cellules précipitantes.

Pour le cas du 18 juillet, à cause des conditions adiabatiques et de l’importante
quantité de vapeur d’eau à proximité de la surface, la convection se développe à la
sortie de la vallée de la Bruche, dans la vallée du Rhin. Des tests sur la température,
l’humidité et la topographie de la vallée de la Bruche ont montré que l’humidité et la
température, associées à l’instabilité de basses couches, sont des paramètres importants
dans l’initiation de la convection. L’influence des petites collines à la sortie de la vallée
de la Bruche, quant à elles, n’ont aucune influence sur la formation du système. Néan-
moins, les Vosges ont provoqué, pour ce cas, une canalisation du flux d’Ouest dans la
vallée de la Bruche. Les Vosges, ont également provoqué un contournement du massif
montagneux par le Nord et le Sud, des vents présents en amont. Une convergence de
ces deux flux a été observée à proximité de la vallée de la Bruche sur les pentes Est des
Vosges. La conjonction de ces deux organisations spécifiques du vent, provoquées par le
relief, associées aux conditions thermodynamiques et d’instabilité des basses couches de
l’atmosphère déclenche la formation du système précipitant.

Les cellules convectives du 13 août se sont formées dans l’Ouest de la vallée du Rhin,
à quelques kilomètres des Vosges. Le relief semble faire obstacle au vent synoptique
venant d’Ouest. Une zone composée de vents calmes en aval de la montagne permet à
la convection de se développer dans le premier kilomètre. Une analyse de trajectoires
démontre que la convection initialement formée dans cette zone est ensuite exposée, au-
dessus du relief, à un fort flux d’Ouest. Cette organisation provoque un fort cisaillement
de vent qui permet l’intensification des cellules convectives. Pour le cas du 12 août,
contrairement à la situation du 13 août, le relief apparaît comme un paramètre essentiel
dans la formation du système. En effet, le forçage induit par l’orographie initie des
mouvements ascendants qui sont ensuite amplifiés par l’instabilité de l’atmosphère.

À l’aide de ces différentes études, nous avons pu montrer que les montagnes des
Vosges avaient un rôle plus ou moins direct et important dans la formation des cellules
convectives. En effet, le relief peut permettre à l’humidité de s’accumuler dans certaines
vallées. Le vent, quant à lui, est fortement perturbé à proximité des reliefs. Les vents de
surface que nous avons étudiés montrent des hétérogénéités importantes. De plus, le relief
permet la formation de phénomènes particuliers tels que les convergences/divergences
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des vents et leur canalisation dans les vallées.



Chapitre 5

Développement d’un schéma
détaillé pour la fonte des cristaux.
Simulation de la bande brillante

Dans les chapitres précédents, nous avons étudié les précipitations estivales de convec-
tion moyenne au-dessus d’un terrain complexe où la phase glace n’était pas prépon-
dérante. Cependant, les zones à relief complexe ont également une influence sur des
situations stratiformes et convectives hivernales, où la phase glace est importante (e.g
Dettinger et al. (2004)). Szyrmer et Zawadzki (1999) ont démontré que la phase glace
est importante dans de nombreux systèmes convectifs et stratiformes aux moyennes lati-
tudes. Pour obtenir des simulations raisonnables, quelque soit la situation étudiée, il est
donc important que les processus de la phase glace soient bien représentés afin d’obtenir
des résultats de simulation comparables aux observations.

La plupart des précipitations des moyennes latitudes sont initiées par les processus
de formation de la glace suivis de la fonte des cristaux. La couche de l’atmosphère, où
la transformation entre les cristaux de glace et les gouttes a lieu, est une région de forte
discontinuité dans les observations radar. Lorsque la transition de phase est bien définie
à une altitude (comme dans les situations stratiformes), il apparaît une région de forte
réflectivité appelée bande brillante (Marshall et al., 1947; Cunningham, 1947; Fabry et
Zawadzki, 1995; Sánchez-Diezma et al., 2000).

Or depuis le début des mesures radar, la bande brillante est considérée comme une
source d’erreur importante dans l’estimation des précipitations et, la nécessité de sup-
primer ses effets a été reconnue à de nombreuses reprises (Smith, 1986; Klaassen, 1988;
Fabry et Zawadzki, 1995). Les caractéristiques de la bande brillante sont reliées aux
types des particules précipitantes et aux processus microphysiques impliqués dans la
formation des précipitations (Atlas, 1957; Fabry et Zawadzki, 1995).

Le couplage complexe entre la fonte des cristaux et les processus dynamiques et
thermodynamiques mis en jeu dans la bande brillante bénéficie de nombreuses études
en laboratoire pour quantifier les processus de fonte à micro-échelle (Knight, 1979; Ras-
mussen et Pruppacher, 1982; Rasmussen et al., 1984a,b; Mitra et al., 1990) et par télé-
détection des altitudes situées à proximité ou dans la bande brillante (Waldvogel et al.,
1993).
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Si les observations radar fournissent des mesures à hautes résolutions spatiale et
temporelle, les modèles sont nécessaires à leur interprétation (comme ce fut le cas dans
le chapitre 4). En effet, les modèles sont capables de fournir une description des pro-
cessus et de la composition de la bande brillante s’ils utilisent une représentation assez
résolue du processus de fonte et des contraintes dynamiques et thermodynamiques de
l’environnement.

Dans ce chapitre, nous allons étudier les caractéristiques microphysiques de la bande
brillante ainsi que les contraintes dynamiques et thermodynamiques de l’environnement.
Ce chapitre se décompose en cinq paragraphes. Dans le premier paragraphe, nous allons
montrer les démarches suivies pour améliorer la représentation de la fonte (qui était
jusque là supposée instantanée) dans le modèle DESCAM-3D. Le deuxième paragraphe
fournit une description complète des caractéristiques du cas d’étude idéalisé utilisé. Les
résultats des simulations utilisant la nouvelle représentation de la fonte sont détaillés
dans le paragraphe 3. Dans ce paragraphe, se trouve également une étude sur l’influence
de la microphysique sur les propriétés de la bande brillante. Le quatrième paragraphe
montre par des études de sensibilité l’impact de la fonte sur les propriétés thermodyna-
miques de l’atmosphère ainsi que l’influence des particules d’aérosol sur les propriétés
des précipitations. Enfin, les différentes conclusions seront résumées dans le cinquième
paragraphe.

5.1 Développement de la microphysique des hydro-
météores mixtes

5.1.1 Processus microphysiques

a) Fonte continue

Théorie

Un modèle thermodynamique pour représenter la fonte a été développé par Mason
(1956). Mason (1956) a proposé une méthode qui permet de décrire la vitesse et le temps
de fonte d’une particule de glace sphérique.

La particule de glace est initialement supposée sphérique de rayon b et de densité ρi
(voir la figure 5.1). Le schéma de Mason (1956) suppose que la particule tombe dans
un environnement dont la température varie entre des valeurs négatives (aux hautes
altitudes) à des valeurs positives (proche de la surface) en passant par le niveau de
fusion, c’est à dire vers 0◦C. Au cours de la chute, dans les régions où la température
est supérieure à 0◦C, la fonte provoque la formation d’un film liquide autour du cœur
glacé d’une épaisseur (b − a). Pendant cette fonte surfacique, la forme sphérique de la
particule et la masse totale en eau sont conservées.

Mais il faut noter que d’après Pruppacher et Klett (1997), cette approche n’est
pas toujours correcte car les particules de glace ne sont pas des objets solides mais
contiennent de nombreuses cavités d’air qui sont remplies par l’eau liquide issue de la
fonte. Cette représentation est caractéristique de la glace dite spongieuse. La fonte risque
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Fig. 5.1 – Figure illustrant la théorie de Mason (1956) d’une particule de glace subissant le
processus de fonte de manière idéalisée. Ts, Te et T0 représentent, respectivement, la tempé-
rature de surface de la particule de glace de rayon b, la température de l’environnement et la
température de la surface du cœur glacé de rayon a supposée égale à 0◦C.

donc de diminuer la dimension (ou le rayon) de la particule en augmentant sa masse
volumique.

Ts est la température de surface du grêlon et Te est la température de l’environne-
ment. Mason (1956) suppose que la partie liquide provenant de la fonte est retenue et est
distribuée uniformément autour du noyau de glace pour des grêlons de rayon inférieur
à 3 mm. De plus, il est supposé qu’aucune circulation interne n’a lieu dans la couche
liquide entourant le noyau de glace même si des études plus récentes (Rasmussen et
Pruppacher (1982) et Rasmussen et al. (1984a,b)) ont démontré le contraire. Dans la
suite de ce chapitre, nous utiliserons l’expression « cristaux mixtes » pour décrire les
cristaux de glace subissant la fonte et recouverts d’une pellicule liquide.

Au cours de la chute d’un grêlon, plusieurs processus thermodynamiques entrent
en jeu (équation 5.1). Le cristal mixte emmagasine de la chaleur provenant de l’envi-
ronnement (terme 1). Cette chaleur va être transportée par conduction et convection.
L’évaporation crée une perte de chaleur (terme 3). À l’équilibre thermodynamique, le
transport est supposé effectué et le cristal mouillé absorbe de la chaleur qui provoque
la fusion de la glace (terme 2).

L’équation décrivant cet équilibre est :

dq

dt︸︷︷︸
(1)

= −Lf
dmi

dt︸ ︷︷ ︸
(2)

−Le
dmw

dt︸ ︷︷ ︸
(3)

(5.1)

Les différents termes sont décrits dans l’annexe A.
Le taux de fonte dmi

dt
peut donc s’écrire :

Lf
dmi

dt
= Le

dmw

dt
− dq

dt
(5.2)

L’expression 5.1 peut aussi s’écrire, après plusieurs développements présentés en
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annexe C, sous la forme suivante :

Lf4πa2ρi
da

dt
= −4kwπab

(Ts − T0)
(b− a)︸ ︷︷ ︸

(I)

= −

4πbkafh(Te − Ts)︸ ︷︷ ︸
(II)

+Le4πbDvfv[ρv(Te)− ρs(Ts)]︸ ︷︷ ︸
(III)


(5.3)

Voir l’annexe A pour les différentes notations.

Dans cette équation 5.3, le taux de transfert de chaleur de la couche liquide à la
particule de glace (terme I) est en équilibre avec le taux auquel la chaleur est transférée
de l’air environnant à la surface du grêlon par convection/conduction de chaleur (terme
II) et par évaporation/condensation (terme III).

D’après l’équation 5.3, les variations du rayon et de la masse du grêlon dues au
processus de fonte sont données par les équations suivantes 5.4 et 5.5. On remarque que
ces variations sont négatives puisque b > a et Ts > T0.

da

dt
= −bkw
Lfaρi

(Ts − T0)
(b− a) (5.4)

ou dmi

dt
= −4πabkw(Ts − T0)

Lf (b− a) (5.5)

D’autre part, il est à noter que le refroidissement causé par l’évaporation à la surface
d’un grêlon se trouvant dans une atmosphère sous-saturée s’oppose au processus de fonte
et provoque une diminution du taux de fonte. Ainsi, le début de la fonte est retardé et
le processus ne commence qu’à des températures supérieures à 0◦C. La température
critique Te,crit à laquelle commence la fonte peut être déterminée selon l’équation de
Mason (1956), en considérant la température de surface égale à T0 :

Te,crit = T0 + DvLe
ka

[ρs(Ts)− ρv(Te)] (5.6)

Avec ρv(Te) = RHρv,sat(Te) où RH = evap(Te)
evap

sat (Te) est l’humidité relative de l’environne-
ment.

Cette équation fut vérifiée par Rasmussen et Pruppacher (1982) qui ont montré qu’en
diminuant l’humidité relative, la fonte avait effectivement lieu à des températures supé-
rieures à 0◦C. On constate d’après les équations 5.5 et 5.6 que la fonte et la température
critique Te,crit sont fonction de la température de surface Ts. La température de surface,
qui est donnée par l’équation de l’équilibre de la chaleur (équation 5.1), nécessite pour
sa détermination l’emploi d’une méthode itérative (e.g. méthode de Newton-Raphson).
Dans un modèle tridimensionnel à microphysique détaillée (comme DESCAM 3D), une
telle méthode numérique alourdit considérablement les temps de calcul. En conséquence,
nous avons développé deux paramétrisations, une pour le calcul de la température cri-
tique Te,crit (équation 5.6) et une autre pour le taux de fonte (équation 5.5), qui sont
détaillées dans les paragraphes suivants.
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Paramétrisation de la température critique de début de fonte

La figure 5.2 montre une évaluation de l’équation 5.6 obtenue par l’expérimentation
de Rasmussen et Pruppacher (1982) (expérience réalisée, à Los Angeles, dans un tunnel
vertical ayant une humidité et une température contrôlées) et par la théorie de Mason
(1956). On peut remarquer que Te,crit augmente notablement lorsque l’humidité relative
de l’atmosphère diminue et est indépendante de la taille des particules de glace. En effet,
si on se réfère à l’équation 5.6, on remarque que les différents éléments qui la composent
– le coefficient de diffusivité de la vapeur d’eau Dv, la conductivité thermique de l’air
ka et les densités de vapeur d’eau à la surface ρs(Ts) et de l’environnement ρv(Te) – ne
sont pas fonctions de la taille des particules de glace mais bien de la température.

Fig. 5.2 – Conditions thermodynamiques de l’atmosphère auxquelles la fonte des cristaux de
glace sphériques est possible. Comparaison entre la théorie de Mason (1956), les observations
en laboratoire de Rasmussen et Pruppacher (1982) et les valeurs de Te,crit déterminées par la
paramétrisation 5.7. Figure adaptée de Rasmussen et Pruppacher (1982).

Afin de déterminer le début de la fonte dans le modèle sans trop augmenter le temps
de calcul, nous avons développé une paramétrisation basée sur la théorie de Mason
(1956) et comparer avec les expérimentations de Rasmussen et Pruppacher (1982) pour
caractériser la température critique Te,crit. Elle peut être approximée en Kelvin à l’aide
d’un polynôme d’ordre 4 (avec RH en décimal) :

Te,crit = 285.64− 26.07RH + 27.23RH2 − 19.86RH3 + 6.23RH4 (5.7)

La figure 5.2 montre l’évolution de la température critique Te,crit en fonction de
l’humidité relative obtenue par la paramétrisation 5.7. En comparant les deux courbes,
nous pouvons remarquer que les comportements de Te,crit sont similaires. Par exemple,
à 60% d’humidité, la température critique est d’environ 3.2◦C dans les deux cas : expé-
rimentation et paramétrisation. Toutefois, la température critique Te,crit paramétrée est
légèrement supérieure aux résultats expérimentaux obtenus pour des humidités relatives
inférieures à 30% rarement présentes aux altitudes de fonte dans une atmosphère réelle.
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Développement de la paramétrisation du taux de fonte

Nous avons ensuite développé une paramétrisation pour la fonte basée sur les travaux
de Mason (1956). Pour déterminer cette paramétrisation, nous avons testé l’influence de
certains paramètres (la température, l’humidité et la pression de l’atmosphère ainsi que
la masse liquide et la densité du cristal) sur les temps de fonte obtenus à l’aide de la
théorie de Mason (1956). Pour ces différentes études de sensibilité, seul le paramètre testé
varie alors que les autres sont supposés fixes. Les différentes valeurs du paramètre testé
ont été choisies de sorte qu’elles couvrent la gamme la plus large et la plus probable. Par
exemple, pour la pression, nous avons considéré que le niveau de fonte ne se trouverait
jamais à une altitude avec une pression inférieure à 500 hPa, soit 4500 m. L’étude de
Leroy et al. (2009), simulant un cas de convection profonde estival aux tropiques, a
conforté cette hypothèse puisque l’isotherme 0◦C se trouvait à 560 hPa. Le tableau 5.1
montre quelques résultats de ces différents tests de sensibilité pour, par exemple, un
cristal de 330 µm de rayon.

Valeurs Taux
de test de fonte (g s−1)

Température (◦C) 0.75 0.7008×10−7

7.75 0.1672×10−4

Humidité (%) 80 0.1212×10−5

101 0.4112×10−5

Pression (hPa) 500 0.2791×10−5

1000 0.2963×10−5

Densité (g cm−3) 0.9 0.3102×10−5

0.4 0.5120×10−5

Proportion liquide (%) 20 0.2272×10−5

2 0.2281×10−5

Tab. 5.1 – Variation des taux (g s−1) et des temps (s) de fonte obtenus selon la théorie de
Mason (1956), en fonction de la température (◦C), de l’humidité relative (%), de la pression
(hPa), de la masse liquide sur le cristal (%) et de la densité de la glace (g cm−3) pour un cristal
ayant un rayon de 330 µm. Les valeurs non testées sont fixées à 2◦C pour la température, 90%
pour l’humidité relative, 800 hPa pour la pression, 0.9 g cm−3 pour la densité et 1 ‰ pour la
proportion liquide sur le cristal.

Nous pouvons ainsi remarquer que la température et l’humidité de l’atmosphère ont
une influence importante sur la fonte. Des conclusions similaires sont disponibles dans
Rasmussen et Heymsfield (1987a,b). De plus, comme le montrent également Rasmussen
et Heymsfield (1987a,b), nous notons que la densité de la glace est aussi un paramètre
important dans la description de la fonte. Cependant, comme le modèle ne considère
à ce jour qu’une seule densité pour la phase glace, nous ne tiendrons pas compte de
la variation de ce paramètre dans notre paramétrisation. Lorsqu’une différentiation des
particules de glace (forme, type ou densité) sera introduite dans DESCAM-3D, il faudra
reconsidérer la paramétrisation du processus de fonte. Les résultats montrent enfin que
la pression et la proportion d’eau liquide sur le cristal ont une influence assez faible sur
les taux de fonte.

Il faut noter dans l’équation 5.5, la présence du terme (b− a) au dénominateur. Or,
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tant que le cristal ne fond pas, le rayon total est égal au rayon en glace soit b = a. Par
conséquent, il apparaît un problème numérique lors de l’initialisation du processus de
fonte dans le modèle. Pour éviter ce problème, nous faisons l’hypothèse que les cristaux,
dès le dépassement de la température critique Te,crit, perdent instantanément 1 ‰ de
leur masse à cause de la fonte.

La paramétrisation ainsi obtenue pour le taux de fonte dmi

dt
(en g s−1) en fonction

de la température T (en Kelvin), de l’humidité relative RH (en décimal) et de la masse
résiduelle de glace mr,i (en g) est donnée par l’expression 5.8 suivante :

dmi

dt
(T,RH,mr,i) = [A(T )×RH +B(T )]m1/3

r,i (5.8)

avec A(T) et B(T), deux polynômes d’ordre 3, fonctions de la température :

A(T ) = −0.314078728 + 0.0003617810214T − 1.393481393× 10−5T 2

+ 1.795240015× 10−8T 3

B(T ) = −0.6435189562 + 0.007211647838T − 2.70191409× 10−5T 2

+ 3.382081221× 10−8T 3

(5.9)

Pour évaluer notre paramétrisation, nous avons comparé les temps de fonte para-
métrés avec ceux obtenus par la théorie de Mason (1956) pour des cristaux de rayon
inférieur à 500 µm tombant dans des environnements variables par leur humidité et leur
gradient de température. Les comparaisons sont synthétisées dans le tableau 5.2 et sur
la figure 5.3.

Fig. 5.3 – Évolution du cœur glacé dans un cristal de 350 µm de rayon initial, situé dans
différents environnements dont l’humidité est de 90% et le gradient de température est va-
riable. Comparaison entre la théorie de Mason (1956) et la paramétrisation. Figure adaptée
de Rasmussen et Pruppacher (1982)

D’après le tableau 5.2, les différentes études montrent qu’en moyenne les temps
de fonte obtenus à l’aide de la paramétrisation sont plus longs de 6-7 secondes, ce qui
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Tab. 5.2 – Comparaison des temps de fonte (s) obtenus par la théorie de Mason (1956) et
par la paramétrisation. Tests sur l’influence de la température de l’environnement Te (◦C), de
l’humidité relative (%) et de la taille initiale du cristal (µm). La vitesse de chute du cristal
(m s−1) est également donnée.

b(µm)
Variation Vitesse Humidité Temps de fonte (s)

∆t (s)de Te de chute relative Théorie de Paramétrisation(◦C min−1) (m s−1) (%) Mason (1956)1

370 2.02 5.10 86.5 72 79 7
329 2.05 5.18 85.0 63 70 7
319 1.45 3.66 80.0 76 82 6
367 2.51 6.34 80.0 63 70 7
364 1.60 4.04 90.0 80 87 7
357 2.92 7.37 92.5 57 63 6
388 2.80 7.07 91.0 62 69 7
373 2.19 5.53 91.0 71 76 5
355 3.46 8.74 84.0 52 58 6
360 5.85 14.77 87.0 37 44 7
371 4.73 11.94 90.0 42 49 7
364 1.80 4.55 86.0 72 81 7
370 4.10 10.35 88.0 47 53 6
355 2.67 6.74 87.0 57 65 8
397 0.94 2.37 83.0 105 120 15
370 1.48 3.74 93.0 85 93 8
319 3.19 8.06 84.0 52 54 2
370 6.00 15.15 87.0 42 44 2
345 4.73 11.94 84.0 42 47 5
350 4.80 12.12 90.0 46 47 1
350 3.00 7.58 90.0 58 61 3
370 2.10 5.30 90.0 69 73 4

1 Les temps de fonte obtenus à l’aide de la théorie de Mason (1956) sont disponibles dans Rasmussen
et Pruppacher (1982).

correspond à une variation d’environ 10% par rapport à ceux issus de Mason (1956). Les
temps obtenus à l’aide de la paramétrisation sont donc raisonnables. La figure 5.3 montre
le taux de fonte d’un cristal en fonction du temps. Les hypothèses sont les suivantes :
le cristal a un rayon initial de 350 µm, il tombe dans un environnement contenant 90%
d’humidité relative et dans lequel la température varie de + 4.8◦C min−1, + 3.0◦C min−1

ou + 2.1◦C min−1. Cette variation temporelle de la température peut être assimilée
à la vitesse de chute des cristaux de glace dans l’atmosphère. Dans une atmosphère
adiabatique humide, une variation de température de + 4.8◦C min−1, + 3.0◦C min−1 ou
+ 2.1◦C min−1 correspond à une vitesse de chute des cristaux de glace de 12.12 m s−1, de
7.58 m s−1 ou 5.30 m s−1. Pour déterminer l’ordre de grandeur de la distance parcourue
par le cristal de glace subissant la fonte, il suffira de multiplier la vitesse du cristal par
son temps total de fonte donnés dans le tableau 5.2.

La figure 5.3 montre également le taux de fonte obtenu à l’aide de la paramétrisation.
Nous pouvons, de nouveau, remarquer que l’écart entre la théorie et la paramétrisation
est d’environ 6 secondes. Dans notre paramétrisation, le processus de fonte semble ce-
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pendant ralentir dans la phase finale. Ce biais est peut-être provoqué par, la non prise
en compte dans la paramétrisation de la variation d’un paramètre tel que la masse
volumique de la glace ou la pression.

La fonte dans DESCAM 3D

Comme le montre le chapitre 2, le schéma initial de DESCAM 3D (Flossmann et
Wobrock, 2010) utilise 5 spectres pour décrire les particules d’aérosol, les gouttes et les
cristaux ainsi que la masse des aérosols dans les gouttes et les cristaux. Pour introduire,
le nouveau processus détaillé de fonte, nous avons ajouté une sixième distribution gliq =
mlfice avecml la masse liquide présente sur un cristal de massemi. L’expression suivante
donne ainsi la proportion de masse liquide wir (pour water ice ratio) présente dans une
classe j de la distribution en glace.

wir(j) = gliq(j)
mi(j)× fice(j)

(5.10)

Ce spectre est associé au spectre en nombre des cristaux fi(m). La lecture simultanée
des deux spectres permet d’identifier si les cristaux présents dans une classe sont secs
ou mixtes. En effet, s’il existe des cristaux dans une classe j du spectre fi(m) et que
la valeur wir associée est supérieure à zéro alors le cristal est mixte, si wir est égale à
zéro alors le cristal est sec et si, au contraire, la valeur du wir est 1 alors le cristal est
totalement fondu et rejoint le réservoir des gouttes. La schéma 5.4 montre le processus
détaillé de fonte.

Fig. 5.4 – Représentation schématique du processus de fonte dans DESCAM. Les transferts
entre le réservoir des cristaux à celui des gouttes sont symbolisés par les flèches. Pour simplifier
le diagramme, toutes les classes des grilles n’ont pas été représentées.

Contrairement aux 5 autres spectres, wir(m) comporte seulement 30 classes. Nous
avons supposé que les cristaux ayant de faible masse (un rayon inférieur à 10 µm)
fondent instantanément dès lors que la température de l’environnement est supérieure
à la température critique. Cette gamme de taille correspond aux 9 premières classes du
spectre des cristaux fi(m). L’utilisation d’un spectre de 30 classes permet d’économiser
légèrement sur le temps de calcul.

Enfin, toujours dans un souci de gain en temps de calcul, nous avons supposé que
lorsque 90% de la masse du cristal mixte est liquide, le cristal fond et est transféré dans
le réservoir des gouttes. Cette hypothèse permet également de diminuer les temps de
fonte paramétrés qui avaient tendance à être plus longs que dans la théorie.

Nous indiquerons, par la suite, les cristaux pour lesquels le wir est supérieur à zéro
par f ∗ice.
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b) Agrégation

Les efficacités de collision entre cristaux dans l’atmosphère sont très faibles, excepté
dans la zone où la température est proche de 0◦C, du fait de la couche liquide présente
à la surface des cristaux. Avec l’ajout de la fonte continue dans DESCAM, les cristaux
mixtes peuvent s’agréger à d’autres cristaux de glace. Le processus d’agrégation est
supposé efficace au-dessous de l’isotherme 0◦C et est décrit de manière analogue au
processus de collision-coalescence par l’équation suivante :

∂fice (mcrys)
∂t

= −
∫
fice (mcrys)K

(
mcrys,m

∗
crys

)
f ∗ice

(
m∗crys

)
dmcrys (5.11)

∂f ∗ice (mcrys)
∂t

= −
∫
fice (mcrys)K

(
mcrys,m

∗
crys

)
f ∗ice

(
m∗crys

)
dmcrys

+
∫
fice

(
mcrys −m∗crys

)
K
(
m∗crys,mcrys −m∗crys

)
f ∗ice

(
m∗crys

)
dm∗crys (5.12)

Les efficacités d’agrégation sont supposées les mêmes que celles utilisées pour la
collision-coalescence. La méthode de flux de Bott (1998) pour la collision-coalescence a
été adaptée pour l’agrégation.

c) Collisions goutte-cristal mixte

Le processus de collision entre les gouttes et les cristaux est actif pour des tempéra-
tures positives et dépend de la température critique de fonte. En effet, entre T = 0◦C
et Te,crit, les gouttes entrent en collision avec des cristaux secs alors qu’en dessous de
l’isotherme Te,crit, les gouttes entrent en collision avec des cristaux mixtes. Ce processus
de collision est décrit de manière analogue au givrage selon les équations suivantes :

∂f (mdrop)
∂t

= −
∫
fwat (mdrop)K

(
m∗crys,mdrop

)
f ∗ice

(
m∗crys

)
dm∗crys (5.13)

∂f ∗ice
(
m∗crys

)
∂t

= −
∫
fwat (mdrop)K

(
m∗crys,mdrop

)
f ∗ice

(
m∗crys

)
dm∗drop

+
∫
fwat

(
mdrop −m∗crys

)
K
(
m∗crys,mcrys −m∗crys

)
f ∗ice

(
m∗crys

)
dm∗crys (5.14)

Les efficacités pour un cristal mixte sont supposées les mêmes que celles pour une
goutte de même masse. La méthode de flux de Bott (1998) est une nouvelle fois utilisée
pour ce processus.

La particule issue de la collision entre une goutte et un cristal est supposée être un
cristal mixte si la proportion liquide reste inférieure à 90% de la masse totale de l’hy-
drométéore. Dans le cas contraire, la particule sera supposée être une goutte. DESCAM
3D considère ainsi de nombreuses collisions entre les différents hydrométéores : gouttes,
cristaux et cristaux mixtes. Le tableau 5.3 synthétise ces différentes collisions.

Ce tableau montre que les cristaux secs présents à des températures négatives
peuvent entrer en collision avec des gouttelettes d’eau surfondue (givrage) afin de for-
mer des plus gros cristaux secs. À des températures positives, les gouttes peuvent entrer



5.1. Développement de la microphysique des hydrométéores mixtes 115

goutte cristal cristal mixte

goutte goutte
cristal si Te<0◦C cristal mixte si wir < 0.9

cristal mixte si Te>0◦C goutte si wir > 0.9

cristal cristal si Te<0◦C / cristal mixte
cristal mixte si Te>0◦C

cristal mixte goutte si wir > 0.9
cristal mixte cristal mixte

cristal mixte si wir < 0.9

Tab. 5.3 – Synthèse des particules issues des différentes collisions possibles entre hydromé-
téores représentés dans DESCAM.

en collision-coalescence avec d’autres gouttes mais également avec des cristaux mixtes
ou secs pour former des gouttes ou des gros cristaux mixtes. Enfin, les cristaux mixtes
peuvent entrer en collision par le processus d’agrégation avec d’autres cristaux mixtes
ou des cristaux secs s’ils ont été advectés au dessus de l’isotherme Te,crit.

5.1.2 Chaleur latente associée

Les nouveaux processus microphysiques : la fonte et la collision d’une grosse goutte
par un cristal mixte, provoquent un changement de phase. Une certaine quantité de
chaleur latente, associée à ce changement de phase, est dégagée ou consommée.

À pression constante, le système reçoit du milieu extérieur la quantité de chaleur :
QP = Hw−Hi, proportionnelle à sa masse m. Par conséquent, la chaleur latente est dé-
finie comme étant la différence d’enthalpie 1 H du système dans sa phase finale (par
exemple, l’eau) moins l’enthalpie du système dans sa phase initiale (dans le même
exemple, la glace) rapportée à l’unité de masse, selon l’expression suivante :

Li→w = Hw −Hi

m
(5.15)

Si la transformation subie par ce système est réversible et isotherme alors la chaleur
réversible reçue par un système est :

Qrev,T = T (Sw − Si) (5.16)

où les termes Sj représentent l’entropie par unité de masse dans la phase j (avec i pour
la glace, w pour l’eau liquide et wv sera pour la vapeur d’eau). Ainsi :

Hw −Hi = T (Sw − Si) (5.17)
Hw − TSw = Hi − TSi (5.18)

Gw = Gi (5.19)

G correspond à l’enthalpie libre 2 du corps de masse m dans la phase liquide.
1. L’enthalpie est une fonction d’état de la thermodynamique, dont la variation permet d’exprimer

la quantité de chaleur mise en jeu pendant la transformation isobare d’un système thermodynamique
au cours de laquelle celui-ci reçoit ou fournit un travail mécanique.

2. L’enthalpie libre G est associée au second principe de la thermodynamique, principe d’évolution
des systèmes physico-chimiques. La fonction G se comporte comme une fonction potentielle et intègre
le comportement du milieu extérieur.
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L’équation 5.16 indique qu’il faut fournir de la chaleur au système (Q > 0) pour
le faire passer d’une phase d’entropie plus faible à une phase d’entropie supérieure.
L’entropie peut être interprétée comme la mesure du degré de désordre d’un système au
niveau microscopique. Cela signifie qu’il faut fournir de la chaleur au système pour le
faire passer d’une phase ordonnée (glace) à une phase plus désordonnée (liquide).
Ainsi:

Li→w = T (Sw − Si) > 0 fusion (5.20)
Li→v = T (Sv − Si) > 0 sublimation (5.21)
Lw→v = T (Sw − Sv) > 0 vaporisation (5.22)

Cette chaleur latente dépend de la température. Pour décrire cette variation, nous
avons utilisé l’expression de la chaleur latente donnée par Pruppacher et Klett (1978)
et dont l’équation est la suivante (avec T en Kelvin et Lm,0 en cal g−1) :

Lm,0 = 79.7 + 0.485T − 2.5× 10−3T 2 (5.23)
Cette expression 5.23 est valable sur l’intervalle de température allant de -50 à 0◦C.
La figure 5.5 montre les variations de la chaleur latente de fusion sur cet intervalle. La
figure 5.5 montre également la variation de chaleur latente d’évaporation, utilisée dans
DESCAM, dont l’expression est donnée par Pruppacher et Klett (1978).

Fig. 5.5 – Variation de la chaleur latente de fusion et d’évaporation en fonction de la tempé-
rature.

D’après l’équation 5.20, la fonte des cristaux est une transformation de phase qui
consomme une certaine quantité de chaleur. Ce processus aura tendance à refroidir
l’environnement.

Au contraire, le processus de givrage qui est caractérisé par des collisions entre
goutte et cristaux, à des températures inférieures à 0◦C, permet la formation de plus
gros cristaux (voir tableau 5.3). Ainsi, les gouttes mises en jeu dans ce processus sont
congelées. Ce changement de la phase liquide à la phase glace est l’opposé de la fusion.
Contrairement, à la fonte, ce changement de phase n’utilise pas de chaleur mais en libère
(Q < 0). Ce processus aura donc tendance à réchauffer l’environnement.
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5.1.3 Observation radar

a) La bande brillante

Une couche verticale dans laquelle l’écho radar est plus intense est visible dans les
observations radar juste au-dessous de l’isotherme 0◦C. Cette bande, qui peut atteindre
0.5 km, semble correspondre au processus de fonte des particules de glace. La figure
5.6 montre un exemple de variation temporelle du profil vertical de la réflectivité radar
mesurée par le radar VPR (Vertically Pointing X band Radar) de McGill. Des images
associées à différentes altitudes montrent une représentation des différents hydromé-
téores présents dans la couche. On peut ainsi remarquer que la bande brillante délimite
deux zones dans lesquelles se trouvent soit des cristaux de glace (au-dessus de la bande
brillante), soit des gouttes (au-dessous de la bande brillante). La bande brillante est,
quant à elle, marquée par la présence d’hydrométéores mixtes : gouttes, cristaux et cris-
taux mixtes. Le profil de température associé montre que la bande brillante se situe juste
au-dessous de l’isotherme 0◦C et confirme ainsi l’hypothèse qu’elle est liée au processus
de fonte des cristaux de glace.

Fig. 5.6 – Exemple d’une bande brillante mesurée par le radar de McGill. Des images des
hydrométéores présents aux différentes altitudes sont positionnées sur la droite, et le profil
de température, à gauche, montre que la bande brillante est située juste au-dessous de l’iso-
therme 0◦C. Figure disponible sur le lien suivant : http://www.radar.mcgill.ca/science/
ex-phenomenon/ex-melting-layers.html.

Le schéma 5.7 montre le profil vertical de réflectivité radar dans une situation de
précipitation stratiforme. Les caractéristiques de la structure verticale des échos radar
sont particulièrement informatives sur les mécanismes dominant dans la formation de
la précipitation.

La zone comprise entre 0 et 1 montre la croissance des cristaux de glace par déposi-
tion de vapeur, qui est le processus de croissance le plus lent. Par conséquent, lorsque
l’altitude diminue alors la réflectivité radar, qui est proportionnelle au moment d’ordre
6 de la distribution dimensionnelle des hydrométéores, varie lentement.

http://www.radar.mcgill.ca/science/ex-phenomenon/ex-melting-layers.html
http://www.radar.mcgill.ca/science/ex-phenomenon/ex-melting-layers.html
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Fig. 5.7 – Représentation schématique du profil vertical de la réflectivité radar mesurée dans
une situation stratiforme. Figure adaptée de Houze (1993).

Entre les couches 1 et 2, les cristaux de glace, lors de leur chute, peuvent encore
grossir par les processus de déposition de vapeur d’eau et par le givrage. Ces proces-
sus permettent la formation de grosses particules de glace qui font plus rapidement
augmenter la réflectivité radar.

Ensuite, la brusque augmentation de la réflectivité radar entre les points 2 et 3 est
due à la combinaison de deux effets. Le premier effet est lié au processus d’agrégation
toujours efficace dans cette couche et au processus de givrage. Le second effet est lié
à l’indice de réfraction des hydrométéores |K|2 qui varie de |Ki|2 = 0.197 pour les
particules de glace à |Kw|2 = 0.93 pour les gouttes.

La diminution de la réflectivité radar dans la partie basse de la bande brillante est
également due à l’association de deux effets. Tout d’abord, lors de la transformation des
cristaux en gouttes, la vitesse de chute augmente soudainement. En effet, la vitesse de
chute de la neige est d’environ 1-3 m s−1 alors qu’elle peut atteindre ≈ 5-10 m s−1 pour
les gouttes de pluie. Soit le flux des précipitations R entre les niveaux 3 et 4 donné par
l’expression suivante :

R =
∫
N(D)v(D)D3 (5.24)

Si l’on suppose que le flux des précipitations R est constant (Houze, 1993), alors la
concentration moyenne en eau précipitante N diminue. De plus, la taille des gouttes
produites par la fonte est inférieure à celle des cristaux de glace dont elles sont issues.
Étant donnée que le facteur de réflectivité radar Z est le moment d’ordre 6 de la distri-
bution dimensionnelle des gouttes de pluie, la diminution de la taille et l’augmentation
de la vitesse de chute entre les niveaux 3 et 4 correspond à une diminution de Z dans
la même couche.

La couche au-dessous du niveau 4 caractérise la précipitation. Les processus micro-
physiques qui ont lieu dans cette couche sont très variables et dépendent du contexte mé-
téorologique. Dans certains cas, le flux de précipitation peut rester stable alors que dans
d’autres cas il peut s’intensifier (par la présence du processus de collision-coalescence)
ou diminuer si l’environnement est sec (évaporation).
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Depuis les premières observations radar, la bande brillante est considérée comme
une source d’erreur importante dans l’estimation des précipitations (Olson et al., 2001).
Afin de prendre en compte l’impact de la bande brillante sur les données d’observation
radar, il semble nécessaire qu’elle soit correctement représentée dans les modélisations.

b) Première approche du calcul de la réflectivité radar

Lorsque les cristaux se trouvent en dessous de l’isotherme 0◦C, c’est à dire à des alti-
tudes où la température est positive, comme nous l’avons vu au paragraphe précédent,
une fine pellicule d’eau va se former à sa surface. La mesure radar suppose alors que ces
cristaux mixtes sont des gouttes de pluie de grande taille (ρi < ρw). De plus, comme
la surface liquide est beaucoup plus conductrice que la phase glace (|Kw|2 > |Ki|2), il
apparaît à ce niveau de l’atmosphère une augmentation de la réflectivité radar, et par
conséquent, une surestimation des précipitations.

Dans le modèle DESCAM-3D, les réflectivités radar Z sont calculées, selon l’approxi-
mation de Rayleigh, à partir des distributions dimensionnelles des hydrométéores. Pour
les gouttes, comme nous l’avons déjà montré dans le chapitre 3 (à la page 59), on utilise
directement le moment d’ordre 6 de la distribution dimensionnelle :

Z
[
mm6m−3

]
=
∫
N (D)D6dD (5.25)

Pour les hydrométéores glacés, Delanoë et al. (2005) proposent la formule suivante :

Z
[
mm6m−3

]
= |Ki|2

|Kw|2

(
ρw
ρi

)2 ∫
N (Déq)D6

éqdDéq (5.26)

où le diamètre équivalent Déq correspond au diamètre d’un cristal après sa fonte. Le
diamètre équivalent est donné par l’expression suivante :

Déq =
(
ρi(Di)
ρw

) 1
3

Di (5.27)

Les constantes diélectriques pour la glace et l’eau prennent respectivement les valeurs
de |Ki|2 = 0.176 et |Kw|2 = 0.93.

Pour tenir compte du problème de la bande brillante dans les simulations de la
réflectivité radar, nous avons supposé que le calcul de la réflectivité radar pour les
grêlons humides ou « mixtes » est identique à celui de l’eau.

Pour tester les développements de la microphysique des hydrométéores en phase
mixte et de la réflectivité radar associée dans DESCAM-3D, nous avons utilisé un cadre
plus simple que celui observé lors de la campagne COPS. Pour cela, nous avons utilisé
un cadre idéalisé avec une topographie simple. De plus, la situation estivale de COPS
a provoqué l’apparition de bande brillante à des altitudes élevées peu documentées par
les radars présents sur le supersite V.
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5.2 Conditions initiales de la situation d’étude

La situation idéalisée utilisée, par la suite, est proche de celle utilisée par Zängl et al.
(2010). Certaines modifications ont, toutefois, été apportées pour les besoins de notre
étude de cas. Les simulations ont été réalisées sur un domaine de 202 × 98 points avec
une résolution horizontale de 750 m (soit 150 × 72 km2). La grille verticale comprend
83 points situés de manière non-équidistante. En effet, la résolution verticale varie, au-
dessus du relief, de 40 m dans les basses couches à 600 m au sommet du domaine
(≈ 20 km). La figure 5.8 montre la variation de la résolution verticale avec un zoom sur
les basses couches.

Fig. 5.8 – Variation de la résolution verticale entre le sol et le sommet du domaine situé à
20 km d’altitude. La plus petite figure montre un zoom sur la résolution verticale des basses
couches.

La topographie (représentée sur la figure 5.9) est composée d’une montagne isolée
définie par la fonction suivante :

h(x, y) = h0(
1 +

(
x
Lx

)2
+
(
y
Ly

)2
)2 (5.28)

Le sommet de cette montagne est de 1200 m et est situé à x = 48 km et y = 36 km.
La largeur de la montagne est donnée par Lx = 4 km et Ly = 1.25 Lx. Cette montagne
permet d’initier les ondes de relief qui facilite la formation du système nuageux. Nous
avons, de plus, ajouté une pente de 0.67% selon les x croissants (c’est à dire que le
dénivelé est ∆z = 5 m lorsque ∆x = 750 m). Cette pente débute à x = 30 km. À
x = 150 km, l’altitude maximale de la pente est de 810 m. Cela provoque une élévation
du sommet de la montagne de 1200 m à 1330 m. Cette pente a été introduite pour
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obtenir, an aval de la montagne, une situation stratiforme dans laquelle les bandes
brillantes sont le plus souvent visibles.

Fig. 5.9 – Représentation du domaine et de la topographie de la situation d’étude.

Le vent est supposé unidirectionnel, selon la direction des x avec une vitesse U qui
augmente de 10 m s−1 au niveau du sol à 30 m s−1 à z = 11 km et reste constant au-
dessus. Le paramètre de Coriolis est fixé à zéro dans toutes les simulations. Les conditions
thermodynamiques de l’atmosphère sont identiques au sondage du cas hivernal de Zängl
et al. (2010). Ce sondage est représenté, en gris, sur la figure 5.10.

Fig. 5.10 – Profil de la température (ligne continue) et de l’humidité (ligne pointillée) pour
le cas hiver (en gris) utilisé dans nos simulations. Les profils en noir correspondent au cas été
utilisé dans Zängl et al. (2010). Figure issue de Zängl et al. (2010).

La distribution initiale des particules d’aérosol utilisée suit Jaenicke (1988) pour
une masse d’air continentale comme dans le chapitre 3. Le spectre est représenté par la
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courbe noire dans la figure 3.6, à la page 58. Le nombre total des particules d’aérosol dans
la couche limite obtenu avec ce spectre continental est de 1411 cm−3. Les particules sont
supposées être composées de sulfate d’ammonium à 40% soluble (Brooks et al., 2002).
La concentration en particule décroît exponentiellement jusqu’à 3 km d’altitude et reste
constante au-dessus.

Les résultats de plusieurs études, simulées sur 4 h d’intégration, vont être présentés
dans les paragraphes suivants. La première simulation, qui utilise les différents proces-
sus des hydrométéores mixtes, sera considérée comme simulation de référence. Dans la
deuxième, la version du modèle sans amélioration de la fonte est utilisée. Une première
étude comparative entre ces deux simulations permettra d’étudier la présence de cris-
taux mixtes sur la formation des précipitations. Dans une deuxième étude, nous allons
tester l’importance des dégagements de chaleur latente dans les processus faisant inter-
venir les hydrométéores mixtes. Pour étudier cet impact, nous allons d’abord couper
tout dégagement de chaleur latente pour quantifier son influence sur les conditions ther-
modynamiques de l’environnement. Ensuite, nous évaluerons l’importance de la chaleur
latente dégagée dans les processus faisant intervenir les hydrométéores mixtes. Dans une
dernière étude, nous réitérerons nos tests sur l’impact d’une masse d’air polluée sur la
formation des précipitations.

5.3 Influence des hydrométéores mixtes

5.3.1 Aspect macroscopique du nuage

Pour toutes les simulations, l’aspect macroscopique (développement et morphologie)
du nuage reste inchangé. En effet, au cours des 30 premières minutes, le vent horizontal
provoque, à son arrivée sur l’obstacle, une ascendance d’environ 2 m s−1. Un nuage
composé d’hydrométéores liquides se forme sur le sommet de la montagne. L’onde de
relief formée s’intensifie en altitude et provoque des ascendances, ayant une intensité
maximale de 4 m s−1, juste derrière la montagne et jusqu’à environ 6 km d’altitude. En
s’éloignant de la montagne, l’intensité des vents verticaux diminue, provoquant ainsi, une
situation stratiforme en aval de la montagne. Cette situation stratiforme se caractérise,
à 30 min d’intégration, par une bande de nuage liquide entre 500 m et 2 km d’altitude.
L’intensité des mouvements verticaux diminue au cours de la simulation. La figure 5.11
montre, par exemple, une coupe du vent vertical obtenu après 150 min d’intégration. Le
nuage continue de croître et de d’étendre au cours de la simulation. Après environ 60
minutes de simulation, la phase glace apparaît entre 5 et 6 km d’altitude. Au cours de la
simulation, cette phase glace continue à se développer horizontalement et verticalement
pour atteindre un maximum d’environ 0.4 g m−3 à 150 min d’intégration.

5.3.2 Comparaison avec le schéma de fonte instantanée

Dans ce paragraphe, les résultats de la simulation de référence (i.e. avec la consi-
dération des cristaux mixtes) vont être présentés. Nous allons, de plus, comparer ces
résultats à ceux obtenus avec le schéma microphysique utilisé dans Leroy et al. (2009)
dans lequel la fonte était considérée comme un processus instantané.
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Fig. 5.11 – Coupe du vent vertical w (en m s−1) obtenu avec le schéma de fonte continue
après 150 min d’intégration.

a) Valeurs intégrales

Les différentes représentations de la figure 5.12 montrent, après 150 min d’intégra-
tion, les contenus en glace (IWC) et en eau liquide (LWC) obtenus avec la nouvelle
et l’ancienne version de DESCAM-3D (que nous appellerons, par la suite, « schéma de
fonte continue » ou « schéma de fonte instantanée »). Les LWC et IWC correspondent,
respectivement, à la masse totale en eau liquide et en glace précipitante et nuageuse.

Les contenus en eau et en glace englobent, à la fois, les hydrométéores nuageux et
les hydrométéores précipitants (rayon > 40 µm). Au cours de la simulation, la quantité
de glace était la plus abondante à 150 min d’intégration. Nous avons donc décidé de
montrer les résultats obtenus pour ce pas de temps. Néanmoins, les remarques détaillées,
par la suite, s’appliquent généralement quelque soit le temps d’intégration choisi.

En comparant les résultats obtenus pour le IWC, la quantité de glace obtenue avec
le schéma instantané de fonte (IWC = 0.4 g m−3) est similaire à celle obtenue à l’aide
du schéma de fonte continue. La répartition du IWC est également la même entre les
deux schémas. Néanmoins, on peut noter que dans le cas instantané la glace disparaît
dès lors qu’elle atteint l’isotherme 0◦C. Au contraire, dans le cas détaillé, la glace est
présente dans une région d’environ 200 m d’épaisseur au dessous de l’isotherme 0◦C, où
règnent des températures positives.

Au niveau du contenu en eau liquide (LWC), les quantités simulées dans les deux cas
sont similaires (LWC = 1.0 g m−3). Nous pouvons également remarquer que la réparti-
tion du LWC diffère sous les zones de fort contenu en glace. En effet, dans le cas où la
fonte est instantanée, le contenu en eau liquide est plus important juste au-dessous de
l’isotherme 0◦C. Ce comportement est également observé par Phillips et al. (2007). Le
contenu en eau liquide diminue, ensuite, dans la zone de précipitation car le processus
d’évaporation est efficace dès les températures positives. Dans le schéma de fonte conti-
nue, l’augmentation brutale du contenu en eau liquide au-dessous de l’isotherme 0◦C
n’est pas visible. Cependant, une augmentation du LWC existe à une altitude d’envi-
ron 900 m. Cette augmentation du LWC peut être provoquée par la fonte des derniers



124 Chapitre 5. Schéma détaillé de fonte. Simulation de la bande brillante

Fig. 5.12 – Coupes verticales des contenus en glace (IWC en g m−3) et eau liquide (LWC en
g m−3) obtenus avec le schéma de fonte continue et instantanée après 150 min d’intégration. Les
traits noirs donnent les iso-contours pour la température (en ◦C). Les lignes rouges montrent
le contenu en eau précipitante (en g kg−1). Les croix représentent les différentes altitudes des
études présentées dans les figures 5.13 et 5.25.

cristaux de glace existants à cette altitude où règne une température d’environ 1◦C.

La figure 5.12 montre également les contenus en eau précipitante obtenus avec les
schémas de fonte continue et instantanée. Nous pouvons remarquer que l’intensité et
la répartition des précipitations sont similaires dans les deux cas. L’intensité maximale
du contenu en eau précipitante est d’environ 0.3 g kg−1. La répartition de l’eau préci-
pitante montre une forte dépendance au contenu en glace puisque le maximum d’eau
précipitante se situe en-dessous du maximum du contenu en glace. Dans le cas de fonte
instantanée, comme nous l’avons déjà évoqué, le brusque transfert des cristaux de glace
dans le réservoir des gouttes à l’isotherme 0◦C provoque la formation de grosses gouttes
précipitantes. Au contraire, le schéma de fonte continue provoque, à l’isotherme 0◦C, une
transformation progressive des particules de glace en gouttes précipitantes. Le contenu
en eau précipitante atteint son maximum de 0.3 g kg−1 qu’à environ 200 m en-dessous
de l’isotherme 0◦C.

b) Spectres des hydrométéores

La figure 5.13 montre les spectres des hydrométéores obtenus après 150 min d’in-
tégration sur une surface de 5 × 5 km2 (49 points) et dont le centre est marqué sur
la figure 5.12. Les spectres des hydrométéores ont été tracés, à l’aide des résultats des
simulations utilisant la nouvelle et l’ancienne version de DESCAM, pour différentes alti-
tudes représentées sur la figure 5.12. Les altitudes choisies correspondent à des altitudes
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Fig. 5.13 – Distributions en masse moyennes des cristaux de glace (en haut) et des gouttes
(en bas) obtenues avec la nouvelle version de DESCAM (à gauche) et l’ancienne version de
DESCAM (à droite). Les spectres moyennés, sur une surface de 5 × 5 km2 (49 points) et dont
le centre est marqué par des + sur la figure 5.12, sont représentés à différentes altitudes a.s.l.
correspondant à une altitude au-dessus (à 1400 m ; en bleu), proche (à 1200 m ; en noir) et
au-dessous (à 1080 m ; en rouge) de l’isotherme 0◦C. La zone grisée correspond à la gamme de
taille des hydrométéores précipitants.

où règnent une température inférieure à 0◦C (en bleu), supérieure à 0◦C (en rouge) ou
proche de 0◦C (en noir). L’isotherme 0◦C se situe à une altitude d’environ 1280 m.

À l’aide du schéma de fonte instantanée, nous pouvons remarquer une disparition
des cristaux de glace aux altitudes inférieures à l’isotherme 0◦C. Avec les spectres de
gouttes, nous pouvons noter que la masse de glace disparue est transférée dans le réser-
voir des gouttes pour les altitudes inférieures à l’isotherme 0◦C, où règnent des tempé-
ratures positives. Le schéma de fonte instantanée provoque donc la formation de grosses
gouttes précipitantes juste au-dessous de l’isotherme 0◦C, comme cela a déjà été montré
dans la figure 5.12. Les spectres en goutte obtenus avec le schéma de fonte instantanée
montrent également que la masse des gouttes nuageuses varie selon l’altitude. En dessous
de l’isotherme 0◦C, les gouttes subissent surtout le processus de collision-coalescence,
qui permet la formation de plus grosses gouttes (légère augmentation pour les gouttes
d’environ 700 µm de diamètre), et le processus d’évaporation.

À l’aide du schéma de fonte continue, nous pouvons noter sur les spectres en glace que
les cristaux de glace sont présents à 1400 m mais également aux altitudes proche et en-
dessous de l’isotherme 0◦C. Toutefois, la masse des hydrométéores glacés diminue avec
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l’altitude. Cette diminution de la masse glace aux températures positives est cohérente
avec le principe du schéma de fonte continue. En associant les spectres en masse de l’eau
liquide à ces spectres de glace, nous remarquons que la chute progressive de la masse
glace avec l’altitude induit une augmentation continue de la masse de l’eau liquide
avec l’altitude. Ce comportement montre que le passage de la masse glace à la masse
en eau liquide à l’isotherme 0◦C n’est plus brutal. Nous pouvons remarquer que le
comportement de la masse en eau nuageuse est le même dans les schémas de fonte
instantanée et continue.

Les différentes études comparatives des spectres et des contenus en glace et en eau
liquide montrent des résultats que l’on pouvait supposer. Le schéma de fonte conti-
nue fournit donc des résultats physiquement cohérents et on peut, sans trop s’avancer,
affirmer que sa représentation est correcte.

c) Étude de la précipitation au sol

La figure 5.14 montre la répartition du cumul de pluie au sol, après 3 heures d’in-
tégration, obtenue à l’aide du schéma de fonte continue. Les cumuls maximums sont
trouvés principalement sur la montagne et en aval de la montagne (à x ≈ 124 km). Au
cours de la simulation, les premières pluies se produisent sur les versants de la montagne
à environ 30 min de simulation, et au fur et à mesure de l’intégration, la pluie s’étend
sur la pente régulière située en aval de la montagne.

Fig. 5.14 – Répartition de la pluie au sol (mm) après 3 heures d’intégration avec le schéma de
fonte continue. Le carré noir représente la zone d’étude utilisée pour réaliser la figure 5.15. Les
courbes grises montrent les niveaux de même altitude allant de 100 à 1300 m, régulièrement
espacées de 100 m.

La figure 5.15 montre l’évolution de l’accumulation des précipitations au sol pour
une surface de 20 × 10 km2 représentée sur la figure 5.14 par le carré noir. Cette zone
d’étude correspond à la surface la plus arrosée du domaine durant les 3 h d’intégration.
La figure 5.15 montre que la zone d’étude commence d’être arrosée par les précipitations
au bout de 1h20 d’intégration. Le cumul moyen sur cette surface atteint, après 3 heures
d’intégration, en moyenne 2.65 mm de pluie.
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Fig. 5.15 – Évolution du cumul de pluie au sol (mm) sur une zone de 20 × 10 km2 pour les
simulations continentale et polluée avec le schéma de fonte instantanée et continue.

Cette figure montre également l’évolution de l’accumulation des pluies au sol sur la
même zone pour les simulations utilisant le schéma de fonte instantanée. Nous pouvons
remarquer, que l’utilisation du schéma de fonte instantanée ou continue ne modifie par
l’évolution des précipitations dans ce cas continental.

d) Réflectivité radar

L’objectif de ce paragraphe est de reproduire la bande brillante dans les simulations
considérant des hydrométéores mixtes. Pour vérifier si les valeurs de réflectivité radar
simulées sont cohérentes, nous avons réalisé une étude comparative qualitative entre les
résultats simulés dans le cas idéal avec les données d’une situation stratiforme observée
sur le bassin clermontois qui possède une évolution similaire du cumul de pluie au sol.

La figure 5.16 montre un exemple d’évolution temporelle du profil vertical de réflec-
tivité radar mesuré par le radar en bande K (MicroRainRadar, Peters et al. (2002)) du
LaMP. Ce radar à visée verticale est situé à proximité de la ville de Clermont-Ferrand.
Sa résolution verticale est de 100 m et sa résolution temporelle est de 10 s. Cette réflec-
tivité radar a été mesurée le 11 avril 2008. La situation synoptique est marquée par un
front arrivant sur le centre de la France qui a provoqué une chute des températures sur la
région clermontoise autour de 10h UTC. Auparavant, des précipitations se sont formées
sur le bassin clermontois à environ 3h UTC. Le cumul de pluie mesuré est d’environ
2.5 mm à 6h UTC et son évolution est comparable à celle de la situation simulée (figure
5.15).

La figure 5.16 montre la présence d’une bande brillante à 1200 m qui s’étend sur
environ 300 m. Nous pouvons également voir, qu’au-dessus de cette bande brillante, les
réflectivités radar mesurées sont très faibles. À ces altitudes, les hydrométéores glacés
sont prépondérants. Les faibles valeurs de réflectivité radar sont dues à la constante
diélectrique de la glace qui est beaucoup plus faible que celle des gouttes. De plus,
l’atténuation du signal est importante à la longueur d’onde du radar en bande K. Au-
dessous de la bande brillante (sur ≈ 400-500 m), les précipitations ont une intensité plus
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faible mais l’intensité augmente ensuite à proximité de la surface.

Fig. 5.16 – Évolution temporelle du profil vertical de réflectivité radar observé par le radar
en bande K du LaMP, le 11 avril 2011 entre 3h30 et 5h30 UTC. Données radar traitées selon
Tridon (2011).

La figure 5.17 montre quelques profils verticaux de réflectivité radar mesurés par le
radar en bande K aux environs de 4h00 UTC. Cette figure confirme le comportement
de la réflectivité radar trouvé dans la figure 5.16. Un maximum de la réflectivité radar
se trouve à 1200 m pour les six profils tracés. Dans les 200-300 premiers mètres juste
au-dessous de ce maximum d’intensité, la réflectivité radar mesurée diminue entre 3
et 5 dBZ. Au-dessous de cette bande brillante, l’intensité augmente jusqu’à atteindre
un maximum à la surface. L’augmentation de la réflectivité radar à proximité de la
surface n’est pas réaliste à cause de certaines hypothèses utilisées dans l’interprétation
des mesures radar qui ne sont pas pertinentes pour les basses fréquences correspondant à
de telles altitudes (Tridon, 2011). Au-dessus du maximum d’intensité mesuré à 1200 m,
la réflectivité radar diminue entre 10 à 13 dBZ sur 200 m. À partir de 1600 m, comme
dans la figure 5.16, le signal est presque inexistant.

Nous allons étudier le champ de réflectivité radar obtenu pour le cas idéalisé présenté
dans les paragraphes 5.2 et 5.3.2. La figure 5.18 montre l’évolution temporelle du profil
de réflectivité radar obtenu à la verticale du point situé à x = 130 km et y = 36 km.
Ce point est arrosé par les précipitations jusqu’à la fin de notre intégration et se trouve
dans une région où le cumul de pluie au sol est important (voir le carré noir de la figure
5.14). La figure 5.18 montre la présence d’une bande brillante à environ 600 m au-dessus
du relief. Il faut noter qu’à ce point la topographie est de 600 m. Cette représentation
explique pourquoi la bande brillante se trouve à ≈ 600 m alors que les cristaux mixtes
se trouvent à ≈ 1200 m dans la figure 5.12.

La figure 5.18 permet ainsi une comparaison qualitative entre le comportement global
simulé de la réflectivité radar et celui obtenu par les mesures du radar en bande K
présenté dans la figure 5.16. Après 5000 s (ou 83 min) d’intégration, la précipitation
apparaît. La bande brillante apparaît à environ 6000 s (ou 100 min). Nous pouvons noter
qu’au-dessus de la bande brillante, la réflectivité radar semble diminuer rapidement. En-
dessous de la bande brillante, elle semble, au contraire, diminuer plus lentement et même
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Fig. 5.17 – Profils verticaux de réflectivité radar mesurés par le radar en bande K du LaMP
entre 3h58 et 4h12 UTC, le 11 avril 2008.

Fig. 5.18 – Évolution temporelle du profil de la réflectivité radar au cours de l’intégration à
x = 130 km et y = 36 km. Pour le calcul de la réflectivité radar de la phase glace, nous avons
supposé que la masse volumique des cristaux est de 0.7 g cm−3. La modification de la masse
volumique n’est effective que dans le calcul de la réflectivité radar.

augmenter à proximité de la surface. Pour une meilleure compréhension du profil de la
réflectivité radar, nous avons tracé la figure 5.19 qui montre une autre représentation
de la réflectivité radar simulée.

La figure 5.19 montre le profil de réflectivité radar obtenu à 150 min d’intégration
pour le même point situé x = 130 km et y = 36 km. La figure 5.19 montre quatre
profils de réflectivité radar obtenus à l’aide de l’expression 5.25 pour les hydrométéores
liquides. Le calcul pour les cristaux totalement glacés suit l’équation 5.26. Pour les
cristaux mixtes, nous avons supposé que le calcul de la réflectivité radar est identique à
celui utilisé pour les gouttes. Cependant, pour considérer la variation de volume entre
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Fig. 5.19 – Profils verticaux de réflectivité radar simulés à 150 min d’intégration pour diffé-
rentes masses volumiques et en utilisant une relation masse-diamètre.

des gouttes et des cristaux, nous avons calculé le diamètre des cristaux en utilisant une
hypothèse sur la masse volumique de la glace.

Si l’on étudie le profil de réflectivité radar obtenu pour une masse volumique de la
glace de 0.7 g cm−3, comme dans la figure 5.18, nous pouvons remarquer que la réflec-
tivité radar diminue dans les 200 m au-dessous de la bande brillante. Cette diminution
est d’environ 2.5 dBZ. Par contre, dans les 300 m les plus proches de la surface, les
simulations montrent que les réflectivités radar augmentent de manière continue alors
qu’elles augmentent brusquement dans les observations du radar en bande K. Comme
nous l’avons fait remarquer, cette augmentation de l’intensité à proximité de la surface
n’est pas cohérente et est due à un problème de mesure. Dans les 200 premiers mètres
au-dessus de la bande brillante, la réflectivité radar diminue d’environ 7 dBZ.

Toutes les simulations présentées dans ce chapitre ont été réalisées avec une masse
volumique de glace de 0.9 g cm−3. C’est seulement dans l’analyse des sorties du modèle
que l’on calcule la réflectivité radar pour différentes valeurs de masse volumique.

Trois profils de la figure 5.19 montrent l’influence de l’hypothèse quant à la masse
volumique de la glace utilisée. Le profil suit le même comportement quelque soit la
masse volumique utilisée. Aux altitudes de la bande brillante, nous pouvons noter qu’une
réduction de la masse volumique de 0.9 à 0.7 et 0.5 g cm−3 provoque une augmentation
considérable du diamètre des cristaux et donc une augmentation de la réflectivité radar,
surtout dans la région où les cristaux possèdent une surface liquide. L’augmentation de
la réflectivité radar peut atteindre 5 dBZ lorsque l’on utilise une masse volumique de
0.5 g cm−3.

Une quatrième courbe représentée sur la figure 5.19 montre le profil obtenu avec
l’utilisation d’une relation masse-diamètre mice = 0.02D2.2

ice (Fridlind et al., 2007), qui
considère une augmentation de la taille plus importante pour les plus gros cristaux que
pour les petits. Cette relation masse-diamètre surestime énormément la bande brillante
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puisqu’elle provoque une augmentation de la réflectivité radar d’environ 8 dBZ. Les
résultats obtenus pour une masse volumique de la glace comprise entre 0.5 et 0.7 g cm−3

sont similaires à la réduction de la réflectivité radar observée par le radar en bande K
sur la figure 5.16.

Le calcul de la réflectivité radar dans les régions où la température est négative
est plus difficile. À cause des processus de diffusion turbulente et par la présence de
mouvements ascendant, des hydrométéores mixtes peuvent être transportés dans des
couches au-dessus de l’isotherme 0◦C. Il est donc nécessaire que ces cristaux mixtes
soient congelés. Les schémas de nucléation homogène et hétérogène de DESCAM ne
traitent pas ce processus. Il n’existe également pas de paramétrisation connue dans la
littérature. Nous avons vu dans les observations radar que la bande brillante ne s’arrêtait
pas instantanément dès lors que les températures étaient négatives. Pour cette raison,
nous avons introduit un simple schéma pour décrire le processus de congélation des
cristaux mixtes en utilisant une température limite de transformation. La température
limite Tlimit de congélation des cristaux mixtes en fonction de la proportion d’eau liquide
présente sur le cristal wir est donnée par une expression polynômiale. La figure 5.20
représente le comportement de la température limite de congélation des cristaux mixtes
en fonction de la proportion d’eau liquide présente sur le cristal. Sous les conditions

Fig. 5.20 – Représentation de la température limite de congélation des cristaux mixtes en
fonction de la température et de la proportion liquide sur le cristal.

pseudo-adiabatiques, ce schéma permet la présence de cristaux mixtes sur environ 200 m
au-dessus de l’isotherme 0◦C. Ce schéma suppose que plus la proportion de glace du
cristal est importante et plus il sera facile aux cristaux mixtes d’être congelés.

Nous pouvons voir si on compare avec les observations radar au-dessus de la bande
brillante une réduction plus forte dans les observations. Cependant, à cause de l’atté-
nuation du signal il semblerait que les réflectivités au-dessus de la bande brillante soient
sous-estimées.
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5.4 Études de sensibilité

Dans ce paragraphe, nous allons étudier l’impact des dégagements de chaleur latente
sur les champs thermodynamiques et ainsi une rétroaction de la microphysique sur la
dynamique. Nous allons également vérifier que dans le cas de précipitations hivernales,
nos conclusions sur l’impact de la pollution sur le nuage et ses précipitations restent les
mêmes.

5.4.1 Importance de la chaleur latente

Nous allons étudier l’importance de la chaleur latente associée aux changements
de phase entre la glace et l’eau liquide. Ces changements de phases sont associés aux
processus microphysiques de fonte et de givrage. Pour montrer l’influence de la chaleur
latente associée à ces deux processus microphysiques, nous allons, dans un premier
temps, comparer la situation de référence à une situation dans laquelle tout dégagement
de chaleur latente est interdit. Les simulations utilisant le schéma de fonte continue
avec la prise en compte ou non de la chaleur latente seront, par la suite, respectivement
appelées « C-LH » ou « C-LH0 ». Dans un deuxième temps, nous allons montrer l’impact
de la représentation de la fonte (schéma de fonte continue ou instantanée) sur la chaleur
latente. Pour cette étude, nous comparerons les simulations utilisant le schéma de fonte
détaillée ou instantanée (appelées « I-LH »).

a) Influence de la chaleur latente

La figure 5.21 montre la comparaison entre « C-LH » et « C-LH0 » à 150 min d’in-
tégration. Les zones en bleu correspondent à une diminution de la température dans la
situation « C-LH ». Au contraire, les zones en rouge montrent une augmentation de la
température dans cette situation. La figure 5.21 montre également les isothermes des
simulations « C-LH » et « C-LH0 ».

D’après la figure 5.21, nous pouvons remarquer, dans la situation « C-LH », un refroi-
dissement localisé au-dessous de l’isotherme 0◦C qui peut atteindre au maximum -0.7◦C
et une zone de réchauffement de l’atmosphère entre 1500 et 2500 m qui atteint +0.1◦C.
La fonte des cristaux de glace à partir de l’isotherme 0◦C nécessite la consommation
de chaleur présente dans l’atmosphère. Cette consommation provoque un refroidisse-
ment local. Au contraire, le processus de givrage, qui caractérise la transformation des
gouttes en cristaux de glace, libère de la chaleur qui provoque localement un réchauf-
fement de l’atmosphère. Ces variations de température montrent ainsi que la chaleur
latente associée aux processus de fonte et de givrage a une importance non négligeable
sur les caractéristiques thermodynamiques de l’atmosphère. L’impact est plus important
au cours du processus de fonte que lors du givrage. Le refroidissement local important
associé au processus de fonte provoque un affaissement d’environ 200 m de l’isotherme
0◦C dans la situation « C-LH ». La dynamique locale semble renforcée le processus de
fonte. En effet, les descendances présentes autour de l’isotherme 0◦C provoquent un
transport des cristaux de glace vers la zone de fusion alors qu’au niveau du givrage,
les ascendances de plus faible intensité transportent moins de gouttes. Le processus de
givrage est alors moins efficace (voir la figure 5.22).
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Fig. 5.21 – Variation de la température entre les simulations « C-LH » et « C-LH0 », à 150 min
d’intégration. Les contours négatifs (bleu) montrent une diminution de la température dans
« C-LH » alors que les contours positifs (rouge) montrent une augmentation de la température.
Les isothermes noires sont celles issues de la simulation « C-LH ». L’isotherme 0◦C, représentée
avec la ligne pointillée, est celle obtenue avec la simulation « C-LH0 ».

Fig. 5.22 – Variation du vent vertical entre les simulations « C-LH » et « C-LH0 », à 150 min
d’intégration. Les contours négatifs (bleu) montrent une diminution de l’intensité de w dans le
cas « C-LH » alors que les contours positifs (rouge) montrent une augmentation de l’intensité
de w. Les contours bleus sont représentés par intervalle de 0.01 m s−1 avec un maximum de
-0.06 m s−1. Les courbes noires correspondent aux isothermes de la situation « C-LH ».

On peut également se demander si les variations locales de température ne modi-
fient pas la dynamique du système nuageux stratiforme. Pour cela, nous avons comparé
l’intensité du vent vertical dans les situations « C-LH » et « C-LH0 ». Nous pouvons
remarquer sur la figure 5.22 que les changements de température provoquent des faibles
modifications de l’intensité du vent vertical. Le réchauffement dû au givrage et le re-
froidissement dû à la fonte provoquent des variations maximales de l’intensité du vent
verticale de 1.5 cm s−1 et de 6 cm s−1, respectivement. Les variations de l’intensité
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du vent vertical associées à la chaleur latente sont faibles dans la situation stratiforme
considérée. Néanmoins, Phillips et al. (2007) ont montré dans différents cas convectifs
que le refroidissement induit par la chaleur latente lors du processus de fonte produit
une augmentation de l’instabilité convective.

b) Influence de la représentation de la fonte

La figure 5.23 montre la différence de température de l’environnement entre les si-
mulations utilisant le schéma de fonte instantanée « I-LH » et continue « C-LH ». Les
zones en bleu montrent une diminution de la température dans la simulation « C-LH »
et les zones en rouge montrent une augmentation de la température.

D’après la figure 5.23, nous pouvons remarquer que l’isotherme 0◦C n’a pas le même
comportement dans les deux situations, surtout dans la zone où la fonte continue est
la plus intense (voir figure 5.12). L’isotherme 0◦C est environ 100 m plus bas dans
la situation « I-LH ». Nous pouvons également constater, dans le cas « C-LH », une
augmentation de la température juste en-dessous de l’isotherme 0◦C, puis une diminution
de la température environ 200 m au-dessous de l’isotherme 0◦C.

Fig. 5.23 – Variation de température pour des simulations utilisant les schémas de fonte
continue « C-LH » et instantanée « I-LH », à 150 min d’intégration. Les contours négatifs
(bleu) montrent une diminution de la température dans « C-LH » alors que les contours positifs
(rouge) montrent une augmentation de la température. Les isothermes noires sont celles issues
de la simulation « C-LH ». L’isotherme 0◦C, représentée avec la ligne pointillée, est celle
obtenue avec la simulation « I-LH ».

Ce comportement de la température semble être lié au processus de fonte des cris-
taux de glace, et plus particulièrement à la chaleur latente associée. La quantité de
chaleur latente consommée lors de la transformation des cristaux en gouttes est pro-
portionnelle à la masse de glace qui disparaît. Dans le cas « I-LH », la masse de glace
immédiatement transformée en eau liquide à l’isotherme 0◦C étant plus importante que
dans le cas « C-LH », la proportion de chaleur latente consommée est plus élevée. Cette
forte consommation en chaleur latente provoque un refroidissement plus important de
l’atmosphère que dans la situation « C-LH ». Ensuite, la diminution des températures
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dans la situation « C-LH » est provoquée par le processus de fonte qui est toujours actif
à ces altitudes alors qu’il ne l’est plus dans le cas « I-LH ». En effet, grâce à la figure
5.12, nous pouvons noter qu’à ces altitudes la glace est toujours présente dans le schéma
de fonte continue alors qu’il n’y en a plus dans le schéma de fonte instantanée.

Le nouveau schéma de fonte continue permet ainsi un comportement de la chaleur
latente (et de la température environnementale) plus proche des caractéristiques ther-
modynamiques de l’atmosphère réelle.

5.4.2 Influence des particules d’aérosol

a) Comparaison entre les versions de la fonte continue et instantanée

Nous allons faire une nouvelle étude de sensibilité afin de vérifier les comportements
observés dans le cas continental développé dans les paragraphes précédents. Pour cela,
nous allons tester l’influence de la nouvelle version de DESCAM, qui considère la phase
mixte des hydrométéores, en modifiant le spectre initial des particules d’aérosol.

Le spectre des aérosols, utilisé précédemment, a donc été multiplié par un facteur
trois afin de simuler une situation polluée. Ce nouveau spectre en particules d’aérosol
est représenté sur la figure 3.6 (en rouge). Le nombre total de particules à proximité
de la surface est de 4233 cm−3. Comme dans la situation continentale précédente, la
concentration en aérosol décroît exponentiellement jusqu’à 3 km et reste constante au-
dessus.

La figure 5.24 montre le contenu en eau liquide (LWC) et en glace (IWC) à 150 min
d’intégration, obtenus avec la nouvelle et l’ancienne version de DESCAM, et selon la
même coupe verticale que la figure 5.12.

Nous pouvons voir, sur la figure 5.24, que le IWC n’est présent que pour des tem-
pératures négatives dans l’ancienne version de DESCAM. Dans la nouvelle version de
DESCAM, qui considère les processus de microphysique pour les hydrométéores mixtes,
nous remarquons que la glace est présente sur une bande d’environ 200 m d’épaisseur
juste au-dessous de l’isotherme 0◦C. Nous pouvons, de plus, remarquer que la réparti-
tion spatiale et l’intensité du contenu en glace sont les mêmes avec les deux schémas
microphysiques.

En comparant les contenus en eau liquide obtenus à l’aide des deux versions du
schéma microphysique, on note que le contenu mais également le maximum semblent
similaires. De petites différences apparaissent toutefois, juste au-dessous de l’isotherme
0◦C. En effet, dans le cas utilisant l’ancienne version de DESCAM, le contenu en eau
liquide est légèrement supérieur. Cette augmentation du contenu en eau liquide est
provoqué, comme nous avons pu déjà le voir dans le cas continental, par la conversion
brutale du contenu de glace en eau liquide à 0◦C.

La figure montre également le contenu en eau précipitante. Comme dans le cas conti-
nental, nous pouvons voir qu’au passage de l’isotherme 0◦C la fonte des cristaux pro-
voque la formation de grosses gouttes précipitantes. Dans le cas utilisant les hydromé-
téores mixtes, le contenu en eau précipitante augmente progressivement avec l’altitude.
Cet accroissement continu du contenu en eau précipitante est provoqué par une dimi-
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Fig. 5.24 – Coupes verticales des contenus en glace (IWC en g m−3) et eau liquide (LWC
en g m−3) obtenus pour le cas pollué avec le schéma de fonte continue et instantanée après
150 min d’intégration. Les traits noirs donnent les iso-contours pour la température (en ◦C).
Les lignes rouges montrent le contenu en eau précipitante (en g kg−1).

nution graduée de la masse glace (comme le montre la figure représentant le IWC).

La figure 5.25 montre les spectres des hydrométéores obtenus après 150 min d’in-
tégration sur une surface de 5 × 5 km2 (49 points) et dont le centre est marqué sur
la figure 5.12. Les spectres des hydrométéores ont été tracés, à l’aide des résultats des
simulations utilisant la nouvelle et l’ancienne version de DESCAM, pour différentes al-
titudes. Les altitudes choisies correspondent aux altitudes où règnent une température
inférieure à 0◦C (en bleu), supérieure à 0◦C (en rouge) ou proche de l’isotherme 0◦C (en
noir). L’isotherme 0◦C se situe à une altitude d’environ 1280 m.

Les spectres des cristaux montrent, dans l’ancienne version de DESCAM, une dis-
parition de la masse glace dès lors que les cristaux chutent au-dessous de l’isotherme
0◦C. Cette masse glace est automatiquement transférée dans le réservoir des gouttes
précipitantes. En comparaison, avec la nouvelle version de DESCAM, la perte en masse
glace est graduée avec l’altitude. Cette perte permet une augmentation progressive de la
masse liquide pour ces altitudes inférieures à l’isotherme 0◦C. Enfin, nous pouvons re-
marquer, entre les deux versions microphysiques, une légère différence dans les spectres
de gouttelette nuageuse. Cette variation est, cependant, minimale. Ces conclusions sont
identiques à celles observées dans la situation continentale.

La figure 5.15 montre l’évolution du cumul des précipitations au sol pour le cas
pollué sur la même zone d’étude que pour le cas continental. Nous pouvons remarquer,
qu’avec les deux versions de DESCAM, l’évolution de l’accumulation de pluies au sol
est identique.
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Fig. 5.25 – Distributions en masse moyennes des cristaux de glace (en haut) et des gouttes (en
bas) obtenues pour le cas pollué avec la nouvelle version de DESCAM (à gauche) et l’ancienne
version de DESCAM (à droite). Les spectres moyennés, sur une surface de 5 × 5 km2 (49
points) centrée sur les mêmes points que la figure 5.13, sont représentés à différentes altitudes
a.s.l. correspondant à une altitude au-dessus (à 1400 m ; en bleu), proche (à 1200 m ; en noir)
et au-dessous (à 1080 m ; en rouge) de l’isotherme 0◦C. La zone grisée correspond à la gamme
de taille des hydrométéores précipitants.

b) Comparaison entre les cas continental et pollué

Après avoir validé à deux reprises la nouvelle version de DESCAM, nous allons
comparer les résultats des simulations effectuées avec ce nouveau schéma, qui considère
les hydrométéores mixtes, pour les cas continental et pollué.

En comparant les figures 5.12 et 5.24, nous pouvons remarquer que les particules
d’aérosol n’ont pas modifié le contenu en glace. Ce comportement est dû à la paramé-
trisation de Meyers et al. (1992) qui n’est pas sensible à la concentration en noyaux
glaçogènes mais seulement à la sursaturation en fonction de la glace. Les figures 5.13 et
5.25 montrent également que les spectres en glace à 1400 m d’altitude sont identiques
entre les deux cas. Si l’on compare la sursaturation à ces altitudes, nous avons noté
qu’elles sont presque similaires (puisque la variation est inférieure à 0.005%) dans les
deux situations. Cependant, le contenu en eau liquide entre les cas pollué et continental
sont différents. En effet, le contenu en eau liquide est plus étendu et plus intense dans
le cas pollué. Le maximum du LWC est de 0.4 g kg−1 dans le cas continental alors qu’il
atteint 0.5 g kg−1 dans le cas pollué.
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Au niveau des précipitations, nous pouvons remarquer dans le cas continental, re-
présenté sur la figure 5.12, qu’il pleut (≈ 0.1 g kg−1) à partir de 1.5 km d’altitude. Dans
le cas pollué (voir figure 5.24), la pluie n’existe pas pour les altitudes au-dessus de l’iso-
therme 0◦C. De plus, nous pouvons noter que les iso-contours correspondant à 0.2 g kg−1

et 0.3 g kg−1 de contenu en eau précipitante n’ont pas la même extension horizontale.
Dans le cas continental, il pleut environ 0.2 g kg−1 au sol lorsque x ≥ 98 km, alors que
la surface arrosée par la même intensité, dans le cas pollué, n’apparaît que pour des
x ≥ 106 km. Il en est de même pour la surface la plus arrosée par les précipitations
(≈ 0.3 g kg−1), puisqu’elle débute à x ≥ 112 km dans le cas continental et à x ≥ 116 km
pour le cas pollué.

Les figures 5.13 et 5.25 montrent les spectres en masse des cristaux de glace et des
gouttes, obtenus pour les cas continental et pollué, selon trois altitudes correspondant à
un niveau au-dessus, à proximité et en-dessous de l’isotherme 0◦C. Ces spectres ont été
analysés sur une surface de 5 × 5 km2 dont le centre est situé à x = 128 km. Comme
nous l’avons déjà évoqué auparavant, la masse de glace diminue avec l’altitude mais de
manière continue. Cette masse de glace se transforme en masse liquide aux niveaux situés
sous l’isotherme 0◦C. En comparant les spectres en masse des cristaux, nous pouvons
voir que la masse ne varie pas entre les cas continental et pollué. Les spectres en masse
des gouttes montrent que la quantité d’eau précipitante ne varie pas puisque les gouttes
précipitantes sont issues de la fonte des cristaux. Néanmoins, la quantité d’eau nuageuse
varie entre les cas pollué et continental. Nous pouvons remarquer, sur la figure 5.25, que
quelque soit l’altitude la masse d’eau nuageuse est plus importante dans le cas pollué.
Dans le cas continental, la masse des petites gouttes précipitantes, de l’ordre de 100 µm,
est légèrement plus importante.

La figure 5.15 montre l’évolution du cumul des précipitations au sol pour les cas
continental et pollué sur la même zone d’étude. Nous pouvons remarquer, que dans
le cas pollué le début des précipitations est retardé d’environ 8 minutes. De plus, le
cumul de pluie au sol dans le cas pollué est inférieur de 0.35 mm, à l’accumulation des
précipitations dans le cas continental.

L’influence du nombre des particules d’aérosol sur le système stratiforme hivernal
est en accord avec celle développée sur la situation estivale convective du chapitre 3.
En effet, plus la concentration en particules d’aérosol est importante et plus le nombre
de gouttes augmente et leur taille diminue. De plus, l’augmentation du nombre des
particules d’aérosol provoque une diminution de l’accumulation des pluies au sol.

5.5 Conclusions

Dans ce chapitre, nous avons ajouté les processus microphysiques qui considèrent les
hydrométéores en phase mixte dans le modèle DESCAM-3D. Pour cela, nous avons dû
améliorer la représentation du processus de fonte qui était jusqu’alors supposé instantané
et ajouter le processus d’agrégation des cristaux qui était négligé. Nous avons développé
deux paramétrisations basées sur la théorie de Mason (1956) et sur les observations
en laboratoire de Rasmussen et Pruppacher (1982). Ces paramétrisations permettent
de simuler la température à laquelle débute le processus de fonte et le taux de fonte
des cristaux de glace. Cette approche fait donc apparaître des cristaux humides (ou
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hydrométéores mixtes) dans le modèle. Pour considérer ces hydrométéores en phase
mixte dans DESCAM, nous avons ajouté un spectre supplémentaire qui permet de
connaître la proportion liquide existante sur les cristaux de glace. Nous avons également
ajouté le processus de collision entre les hydrométéores mixtes et les gouttes.

Les résultats de la nouvelle version de DESCAM-3D, considérant les processus mi-
crophysiques des hydrométéores mixtes, ont ensuite été comparés avec ceux obtenus en
utilisant la version de DESCAM décrite dans Leroy et al. (2009). Pour cette étude, nous
avons utilisé une situation montagneuse idéalisée permettant la formation d’un système
précipitant stratiforme. Cette situation idéalisée est proche du cas hivernal développé
par Zängl et al. (2010). Ce travail nous a permis de montrer que la microphysique des
hydrométéores mixtes ne modifie ni la formation ni l’évolution du système stratiforme
simulé. Les valeurs intégrales de contenu en eau liquide et en glace ainsi que la précipi-
tation au sol reproduites par la nouvelle version de DESCAM sont presque identiques.
Les spectres des hydrométéores sont cohérents. Les seules différences visibles, telles que
la présence de glace à des températures positives et la masse d’eau liquide plus faible au
dessous de l’isotherme 0◦, sont expliquées par l’ajout des hydrométéores en phase mixte.

Pour simuler le problème de la bande brillante induit par les hydrométéores en phase
mixte, une première approche du calcul de la réflectivité radar a été réalisée. Pour ce
calcul, nous avons utilisé l’approche de Rayleigh. De plus, nous avons supposé que tous
les cristaux mixtes possèdent les mêmes propriétés diélectriques que les gouttes. L’utili-
sation des cristaux mixtes pour modéliser la bande brillante peut donner des caractéris-
tiques similaires aux observations radar. Les résultats dépendent des hypothèses sur la
taille des cristaux qui est déterminée, dans notre cas, par la masse volumique de la glace
ou par une relation masse-diamètre. Pour améliorer cette technique de modélisation de
la bande brillante, il faut ajouter à la fonte continue, une méthode pour prévoir la masse
volumique des cristaux. La méthode de congélation des cristaux mixtes au-dessus de la
bande brillante reste très incertaine. Il sera nécessaire de tester cette représentation de
la bande brillante sur une étude de cas qui permettra de comparer les observations et
les résultats de simulation.

L’utilisation d’un spectre des particules d’aérosol de type pollué dans la nouvelle
version de DESCAM-3D produit un peu moins de précipitations au sol et un déclenche-
ment légèrement plus tard que dans le cas continental. Aucune modification significative
n’apparaît dans le contenu en glace. Cependant, le contenu en eau liquide est plus im-
portant dans le cas pollué. De telles caractéristiques avaient également été observées
dans le chapitre 3.
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Conclusions

L’orographie est une source importante de déformation des flux atmosphériques et
peut être à l’origine ou amplifier des évènements intenses de précipitations tels que
les inondations. Malgré un développement très important ces dernières années, les mo-
dèles opérationnels de prévision souffrent encore de beaucoup d’incertitudes. Un des
plus grands défis actuels est d’améliorer la prévision quantitative des précipitations en
région montagneuse. Le nombre des campagnes d’étude s’est intensifié pour quantifier
les impacts du relief sur la formation des systèmes convectifs et des précipitations as-
sociées. Dans ce cadre, le LaMP a participé à la campagne COPS (Convective and
Orographically induced Precipitation Study) au cours de laquelle un important dispo-
sitif instrumental a été mis en place. L’objectif de ce travail de thèse, qui s’inscrit dans
cette démarche, était d’améliorer la compréhension de la formation ainsi que l’évolu-
tion des systèmes convectifs orographiques par l’utilisation de modèle numérique de
nuage. De plus, dans le contexte actuel de climat changeant, des études ont été menées
pour déterminer comment la pollution particulaire influence le cycle de vie des systèmes
convectifs.

Ce travail de thèse s’inscrivant dans une démarche de modélisation, nous avons établi,
dans la première partie, un inventaire des modèles de nuage existant dans la littérature.
Une étude comparative des caractéristiques propres à plusieurs modèles tridimensionnels
à microphysique détaillée a également été réalisée. Ensuite, une description complète du
modèle DESCAM-3D (Flossmann et Wobrock, 2010), qui est principalement utilisé dans
ce travail, a été exposée. Nous avons montré que ce modèle est plus adapté pour dé-
crire les interactions entre les particules d’aérosol et les nuages que les autres modèles
3D à microphysique détaillée existants dans la littérature. L’introduction d’une micro-
physique détaillée dans un modèle de prévision n’est pas envisageable pour le moment,
vu l’impact sur les temps de calcul. Par contre, la comparaison des résultats du mo-
dèle 3D à microphysique détaillée avec ceux des modèles à microphysique à moments
pourrait nous éclairer sur les performances des différentes paramétrisations des nuages.
Avec notre modèle méso-échelle de Clark et al. (1996) qui utilise, soit une microphy-
sique à moments basée sur Berry et Reinhardt (1974a) et Koenig et Murray (1976), soit
un schéma de microphysique détaillée DESCAM-3D basé sur Flossmann et Wobrock
(2010), nous sommes parvenus à reproduire les conditions thermodynamiques observées
lors de la formation de plusieurs systèmes précipitants pendant la campagne COPS.

Le premier cas d’étude issu de la campagne COPS, développé dans le chapitre 3, est
un cumulus congestus principalement composé d’hydrométéores liquides et qui atteint
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une altitude maximale de 6 km. Il s’est formé sur le relief des Vosges et s’est déplacé
très localement durant l’ensemble de son cycle de vie. Nous disposions essentiellement,
pour ce cas, d’observations radar. La simulation avec DESCAM 3D a montré la capacité
du modèle à reproduire les observations radar et de pluviométrie au sol. La simulation
de ce cas du 12 août 2007, nous a également permis de nous pencher sur la question
des propriétés physiques et chimiques des particules d’aérosol qui servent de noyaux de
condensation dans le nuage. Nous avons montré qu’une augmentation en nombre des
particules d’aérosol affecte la formation des précipitations. Une augmentation de la so-
lubilité de ces particules d’aérosol affecte également la formation des précipitations mais
à un degré moindre. La répartition des précipitations au sol, nous a permis de retrouver
en moyenne les affirmations avancées dans la théorie de l’effet indirect. Cependant, nos
conclusions peuvent être opposées localement. Afin d’examiner nos conclusions théo-
riques concernant le rôle de la pollution sur les modifications des précipitations, des
campagnes expérimentales qui combineraient des mesures de concentration et de com-
position des particules d’aérosol dans les basses couches de l’atmosphère, ainsi que des
réseaux denses de pluviomètres et de mesures radar pour les précipitations à la sur-
face sont nécessaires. De plus, une analyse statistique de la microphysiques intra-nuage,
a montré que le nombre et la solubilité des aérosols n’affectaient pas seulement les
précipitations au sol mais également la thermodynamique et la dynamique du nuage
provoquant une évolution du système précipitant différente. Ce travail a été publié dans
Planche et al. (2010).

Le chapitre 4 présente les résultats obtenus avec le modèle 3D de Clark et al. (1996),
couplé à une microphysique à moments, des simulations de plusieurs systèmes convec-
tifs observés lors de COPS. Au cours de la campagne, Hagen et al. (2011) ont classé
les systèmes précipitants selon leur lieu de formation : sur le relief ou sous le vent des
Vosges. Nous avons donc étudié des systèmes précipitants appartenant aux différentes
catégories. Nous avons, de nouveau, simulé le cas du 12 août 2007 qui s’est formé sur
les reliefs. Dans le cadre de systèmes précipitants formés sous le vent des Vosges, nous
avons simulé les cas du 18 juillet et du 13 août 2007. Afin de comprendre les méca-
nismes de formation des différentes situations, nous avons comparé les simulations avec
les observations radar, les analyses du vent de surface de VERA et de la tomographie
GPS. Les simulations avec le modèle de Clark et al. (1996) ont montré la capacité du
modèle à reproduire les observations disponibles. À l’aide d’étude de sensibilité et de
trajectoires des masses d’air, nous avons déterminé l’impact du relief et de l’humidité sur
la formation des systèmes précipitants. Le système précipitant du 12 août 2007 semble
être provoqué par l’association d’une instabilité de basses couches et d’une convergence
des vents sur le sommet principal (appelé « Champ de Feu ») du Nord des Vosges. Les
situations des 18 juillet et 13 août 2007 semblent, quant à elles, être provoquées par de
l’humidité dans les basses couches et à l’organisation particulière du vent horizontal due
au relief des Vosges. La situation du 18 juillet semble être initiée par une convergence de
flux à la sortie de la vallée de la Bruche, au pied Est du massif des Vosges. Le système
précipitant du 13 août 2007 semble être provoqué par la rencontre d’un fort flux de
méso-échelle présent à 1200 m avec un flux plus faible en aval du massif montagneux
induisant un fort cisaillement de vent. Le modèle donne ainsi une vision dynamique
supplémentaire aux observations qui permet de comprendre les mécanismes de la for-
mation des systèmes convectifs. Un schéma de surface associé au modèle de Clark et al.
(1996) permettrait d’approfondir l’étude de la formation des systèmes précipitants par
l’analyse de l’initiation de la convection dans la couche limite de surface.
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Afin de vérifier la performance du modèle DESCAM, la comparaison avec des obser-
vations radar est indispensable. Par contre, lors de la présentation du modèle DESCAM-
3D, nous avons noté quelques faiblesses dans le traitement de certains processus de phase
glace, en particulier ce qui concerne la simulation de la bande brillante. Afin que le mo-
dèle DESCAM-3D puisse calculer convenablement la conversion de la glace et de l’eau
nuageuse en pluie au sol, pour les nuages mixtes, nous avons amélioré les processus de la
zone de fonte. Nous avons développé deux paramétrisations qui fournissent la tempéra-
ture de début de fonte et le taux de fonte selon les conditions thermodynamiques. Pour
représenter les cristaux en train de fondre, nous avons ajouté une variable supplémen-
taire qui garde en mémoire la proportion d’eau liquide présente sur la particule de glace
suivant sa taille. Nous avons également ajouté les processus d’agrégation des cristaux et
de collision entre goutte et cristal, dans le cas de cristaux couverts d’une pellicule d’eau.
Le chapitre 5 détaille des études de simulation idéalisée sur un relief montagneux pour
quantifier l’apport d’une telle représentation de la fonte. Les sorties directes du modèle
dans ce cas idéal ont montré que ces améliorations ne modifient pas la répartition et
l’intensité des précipitations au sol, ni les contenus en eau liquide et en glace. Par contre,
elles font varier les champs thermodynamiques de l’environnement, et plus particulière-
ment le champ de température. L’utilisation d’une distribution de particules d’aérosol
de type polluée a légèrement retardé le déclenchement des précipitations par rapport à
une distribution de type continental dans ce cas. Ce résultat confirme les conclusions
avancées lors de l’étude décrite dans le chapitre 3.
L’apport principal de cette nouvelle approche est attendu dans le cas où les sorties du
modèle sont traitées pour reproduire les observations radar. En effet, la zone de fonte
dans les systèmes précipitants a une signature particulière pour les observations radar :
la bande brillante. Le modèle qui considérait une fonte instantanée ne pouvait reproduire
cette bande brillante. Ainsi, cela nous empêchait de tester notre schéma physique dans
une région de changement de phase où le couplage complexe des processus est encore
mal connu et soupçonné de nous limiter dans le calcul des précipitations. Notre amé-
lioration sur la prise en compte d’hydrométéores mixtes nous permet de caractériser la
bande brillante et nous ouvre la perspective d’étudier cette zone complexe des systèmes
précipitants.

Perspectives

À l’issue de ce travail de thèse, nous disposons d’un modèle capable de mieux repré-
senter les processus microphysiques présents aux altitudes de la bande brillante. Dans un
premier temps, il sera nécessaire de simuler d’autres cas d’étude pour vérifier l’influence
du traitement des hydrométéores mixtes dans différentes situations environnementales
(convectives, stratiformes, maritimes, polluées ...) et surtout comprendre les différents
processus microphysiques présents aux altitudes de fonte afin de déterminer les proprié-
tés de la bande brillante qui sont encore mal connues. Pour le cas idéalisé, l’amélioration
de la microphysique, à part l’impact sur le calcul de la bande brillante, était trop coû-
teux en temps de calcul pour le peu d’influence sur la distribution des hydrométéores
et la quantité de pluie. Il est à étudier si ce résultat se confirme pour une convection
profonde.

Un autre point à améliorer dans le traitement de la microphysique détaillée est la
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considération de la masse volumique des cristaux. Il faudrait alors envisager de faire de
la masse volumique une variable pronostique. Une autre piste d’amélioration consiste-
rait à développer plusieurs distributions pour décrire les différentes formes des cristaux
de glace. Cependant, cela impliquerait une augmentation importante du nombre de pa-
ramètres et, par conséquent, du temps de calcul nécessaire. La forme des cristaux est
généralement indispensable pour des études radiatives. Néanmoins, dans le cadre du mo-
dèle de Clark, qui est surtout utilisé pour étudier les systèmes dynamiques précipitants,
la forme des cristaux n’est pas obligatoirement utile, c’est plus leurs propriétés hydro-
dynamiques. De plus, dans le cas de collision entre cristaux de glace de forme différente,
il faudrait poser des hypothèses supplémentaires quant à la forme de la particule formée
puisqu’aucune observation n’a vérifié ce comportement. L’utilisation d’une masse volu-
mique équivalente permettrait de prendre en compte la forme des cristaux de glace. Elle
permettrait également, via le nombre de Reynolds, de calculer les vitesses de chute ainsi
que les efficacités de collection des différents hydrométéores glacés. L’approche de Olson
et al. (2001) qui considère, en plus de la masse volumique, deux variables pour décrire la
quantité d’air et d’eau présente dans le cristal semble applicable au cadre dynamique du
modèle de Clark. Ces variables permettraient également de simuler les cristaux de glace
spongieux. L’approche est pertinente dans le cas où les simulations sont confrontées à
des observations radar et doit être implémentée dans DESCAM-3D.

Au niveau de la glace pure, un autre point à améliorer concerne le processus de
production secondaire des cristaux de glace (Hallet et Mossop, 1974; Mossop et Hallet,
1974; Mossop, 1976) qui n’est actuellement pas considéré dans le modèle DESCAM-3D.
Son impact a toutefois été étudié à l’aide d’une microphysique détaillée (modèle EXMIX)
couplé à un modèle dynamique 1D1/2 (Leroy et al., 2006) et était négligeable dans la
situation étudiée. Il serait cependant important de confirmer ce comportement dans
un cadre dynamique tridimensionnel. Aussi, la nucléation hétérogène des cristaux de
glace est très simple dans DESCAM 3D. Elle est basée sur une paramétrisation (Meyers
et al., 1992) qui est seulement fonction de la sursaturation par rapport à la glace. Il serait
important d’introduire d’autres dépendances dans ce calcul de la nucléation hétérogène
des cristaux comme, par exemple, dans la paramétrisation de DeMott et al. (2010) qui
dépend de la température et de la concentration en noyaux glaçogènes.

Malgré ces améliorations qui restent à développer, DESCAM-3D est opérationnel et
donne des résultats satisfaisants aussi bien dans des situations estivales qu’hivernales.
Nous pouvons donc utiliser le modèle dans d’autres situations observées lors de COPS,
dans des campagnes de mesures en cours, comme MEGHA-TROPIQUES ou à venir
telles que HYMEX (Hydrological cycle in the Mediterranean Experiment). MEGHA-
TROPIQUES permettra de tester les performances du modèle dans des situations de
convection profonde tropicale avec des quantités de vapeur d’eau atmosphérique impor-
tantes. La campagne HYMEX permettra de simuler des situations maritimes. De plus, le
relief complexe du bassin méditerranéen permettra également d’approfondir l’étude sur
l’impact du relief sur la formation des systèmes précipitants dans la campagne COPS.
Pour améliorer la représentation des nuages dans les modèles synoptiques à microphy-
sique à moments, il faudrait continuer à réaliser des comparaisons entre des modèles
paramétrés comme Méso-NH ou WRF (Weather Research and Forecasting model) et
DESCAM-3D. De tels travaux pourraient certainement mettre en lumière les différences
entre ces modèles et même conclure quant à la qualité respective des différentes para-
métrisations utilisées.
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Enfin, comme un des points forts de DESCAM-3D est de conserver la masse d’aé-
rosol dans les hydrométéores, l’étude du lessivage des particules d’aérosol par un nuage
ou encore après plusieurs cycles nuageux sera nécessaire dans le contexte actuel d’une
variation de la pollution particulaire. De plus, des mesures récentes ont montré que les
aérosols d’origine biologique, se comportant comme des noyaux de condensation, étaient
présents dans les nuages. Il sera possible d’étudier l’influence de ces grosses particules
d’aérosol sur les précipitations au moyen de DESCAM-3D.





Annexe A

Symboles et significations

A, a
a : rayon d’une goutte
a : rayon du cœur de glace résiduelle dans un cristal subissant la fonte (dans chapitre 5)
aw : activité de l’eau en solution
aiw : activité de l’eau en solution en équilibre avec la glace

B, b
~B : champ magnétique
b : rayon total du cristal subissant la fonte

C, c
c : vitesse de la lumière
C : capacitance des cristaux de glace
cp : capacité calorifique de l’air à pression constante

D, d
D : diamètre d’une goutte
Di : diamètre d’un cristal
Dv : diffusion de la vapeur d’eau dans l’air
dt : pas de temps

E, e
~E : champ diélectrique
e : pression de vapeur
Eil : efficacité de collection entre goutte et cristal
esat : pression de vapeur saturante
esat,i : pression de vapeur saturante par rapport à la glace
esat,w : pression de vapeur saturante par rapport à l’eau liquide

F, f
fAP : fonction de distribution en nombre des particules d’aérosol
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fCC : fonction de distribution de la collision-coalescence
fd : fonction de distribution en nombre de gouttes
fh : coefficient de ventilation du flux de chaleur
fi : fonction de distribution en nombre de cristaux
fv : coefficient de ventilation du flux de vapeur d’eau

G, g
g : accélération de la pesanteur
G : gain de l’antenne radar
gAP,d : fonction de distribution en masse des particules d’aérosol dans les gouttes
gAP,i : fonction de distribution en masse des particules d’aérosol dans les cristaux
Gi : enthalpie libre de la phase glace
Gw : enthalpie libre de l’eau liquide

H, h
h : borne inférieure du domaine d’intégration
H : borne supérieure du domaine d’intégration
Hi : enthalpie de la phase glace
Hw : enthalpie de l’eau liquide

J, j
jh : flux de densité de chaleur
Jhom : taux de nucléation homogène par unité de volume et de temps
Jh,s : flux de chaleur à la surface du cristal
jv : flux de densité massique en vapeur d’eau
Jv,s : flux de vapeur à la surface du cristal

K, k
k : conductivité thermique de l’air humide
ka : conductivité thermique de l’air
k∗a : conductivité thermique de l’air corrigée
kw : conductivité thermique de l’eau
KM : diffusivité turbulente
K(m,m′) : noyau de collection
|Ki|2 : constante diélectrique de la phase glace
|Kw|2 : constante diélectrique de la phase liquide

L, l
Le, Lw→v : chaleur latente d’évaporation
Lf , Li→w : chaleur latente de fonte
Ls, Li→v : chaleur latente de sublimation
LIV : chaleur latente de déposition
LWC : contenu en eau liquide (liquid water content)

M, m
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mAP : masse de la particule d’aérosol dans l’hydrométéore
mi : masse de glace
mr,i : masse résiduelle de glace d’un cristal subissant la fonte
Ms : masse moléculaire du sel composant la partie soluble de la particule d’aérosol
mt : masse totale d’un cristal
mw : masse d’eau liquide
Mw : masse moléculaire de l’eau

N, n
N : nombre de particules
NC : nombre de contact goutte-cristal (modèle bulk)
NIA : nombre de cristaux de type A (modèle bulk)
NIB : nombre de cristaux de type B (modèle bulk)
NIF : nombre de noyaux glaçogènes (modèle bulk)
NIN : nombre de cristaux

P, p
P : pression
Psat : pression saturante

Q, q
q : quantité de chaleur
Q : quantité de chaleur
qc : rapport de mélange en eau nuageuse
qi : rapport de mélange en glace
qiA : rapport de mélange en glace de type A (modèle bulk)
qiC : rapport de mélange en glace nuageuse
qiR : rapport de mélange en glace précipitante
qL : rapport de mélange en eau liquide
qR : rapport de mélange en eau précipitante
qv : rapport de mélange en vapeur d’eau
qv,s : rapport de mélange en vapeur d’eau à saturation
qw : rapport de mélange en eau liquide

R, r
r : rayon d’une particule d’aérosol humide
R : constante des gaz parfaits (microphysique)
R : distance radar-cible (mesure radar)
Rd : constante des gaz parfaits pour l’air sec
ri : rayon d’une particule de glace
rN : rayon d’une particule d’aérosol sèche
Rv : constante des gaz parfaits pour l’air humide
RH : humidité relative

S, s
S : sursaturation
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Si : entropie par unité de masse de la glace
Sv : entropie par unité de masse de la vapeur d’eau
sv,i : sursaturation par rapport à la glace
sv,w : sursaturation par rapport à l’eau liquide
Sw : entropie par unité de masse de l’eau liquide

T, t
T : température (thermodynamique)
T : période radar (mesure radar)
Te : température de l’environnement
Te,crit : température critique à laquelle le processus de fonte débute
Ts : température de surface d’un cristal

U, u
U∞ : vitesse terminale de chute

V, v
~V : vitesse de l’air

W, w
w : vitesse verticale
WIA : vitesse terminale de chute des particules de glace de type A
WR : vitesse terminale de chute des gouttes précipitantes
WIR : rapport des quantités d’eau liquide et de glace d’un cristal mixte

X, x
xv : fraction molaire de la vapeur d’eau dans l’air humide

Z, z
Z : facteur de réflectivité radar en mm6 m−3

ZdBZ : facteur de réflectivité radar en échelle logarithmique (dBZ)

∆, δ
δij : symbole de Kronecker

E, ε
ε : fraction soluble de la particule d’aérosol

H, η
η : réflectivité radar équivalente

Θ, θ
θ : température potentielle
θ : angle d’ouverture du radar
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K, κ
κ : constante de diffusion de chaleur à travers le milieu

Λ, λ
λ : longueur d’onde du radar

N, ν
ν : nombre ionique su sel composant la partie soluble de la particule d’aérosol

P, ρ
ρ : densité de l’air
ρd : densité de l’air sec
ρi : densité de la glace
ρs : densité du sel composant la partie soluble de la particule d’aérosol
ρs(Ts) : densité de la vapeur d’eau à la surface du cristal
ρv(Te) : densité de la vapeur d’eau de l’environnement
ρw : densité de l’eau liquide

Σ, σ
σ : déviation standard
σs : tension de surface

T, τ
~τij : tenseur des contraites
τ : durée d’impulsion radar

Φ, φ
Φs : coefficient osmotique

Ω, ω
~Ω : vitesse de rotation de la terre





Annexe B

Mesure de pluie par radar

Les précipitations peuvent être estimées avec un pluviomètre ou un radar météo-
rologique. Un pluviomètre fournit une mesure des hauteurs précipitées d’une manière
robuste car directe, mais ponctuelle. L’élaboration d’informations spatialisées à partir
des mesures de pluviomètres nécessite donc une interpolation, avec toutes les incer-
titudes et erreurs associées. À l’inverse, un radar météorologique fournit une mesure
spatiale, mais indirecte et donc affectée d’erreurs parfois importantes d’un point de vue
quantitatif.

B.1 Principe de mesure radar

Le radar (RAdio Detection And Ranging) génère une onde électromagnétique avec
une certaine longueur d’onde (fonction de la fréquence du radar) qui se propage au
travers de l’atmosphère. Cette onde interagit avec les constituants du milieu, il y a
alors rétrodiffusion et formation d’un écho radar. Le radar est donc un appareil de
télédétection active.

Un radar comprend trois principaux éléments : un émetteur d’onde, une antenne
et un récepteur. L’émetteur génère, pendant une durée très brève (τ , de l’ordre de la
microseconde), des ondes électromagnétiques monochromatiques de forte puissance (de
l’ordre de la centaine de kilowatts), avec une période (T) de l’ordre de la nanoseconde.
Une onde électromagnétique est composée d’un champ diélectrique ( ~E) et d’un champ
magnétique ( ~B). Les équations de Maxwell décrivent la propagation d’une onde élec-
tromagnétique et explicitent le lien entre ces deux champs. Les radars météorologiques
utilisent des ondes dans la gamme des micro-ondes et plus précisément les bandes S, C
et X (voir figure B.1).

Ces ondes sont ensuite acheminées vers l’antenne, d’où elles sont émises dans l’at-
mosphère. Elles se propagent dans un premier temps sous forme de faisceau cylindrique,
puis sous l’effet de diffusion, sous forme d’un faisceau conique. D’autre part, du fait de
la durée d’émission τ , il y a une incertitude sur la distance radiale entre le radar et
la cible éventuelle. Elle correspond à la distance aller-retour que peut parcourir l’onde
pendant la durée τ , soit cτ

2 . Le signal qui arrive au récepteur à un instant donné provient
de l’ensemble des rétro-diffuseurs contenus dans un volume défini par la distance radiale

153



154 Annexe B. Mesure de pluie par radar

Fig. B.1 – Gamme de longueur d’onde des radars météorologiques et position dans le spectre
électromagnétique.

cτ
2 et l’ouverture angulaire du faisceau. Ce volume est appelé volume de résolution du
radar (voir figure B.2).

Dans l’atmosphère, une cible illuminée par une onde électromagnétique diffusera une
partie du rayonnement qui sera mesurée par le radar. Cette interaction sera mesurable,
selon la précision du radar et si les objets visés ont une taille typique d’au moins la
longueur d’onde. Le choix de la fréquence utilisée sera donc fonction de l’application de
visée. De manière générale, une grande longueur d’onde interagit peu avec les consti-
tuants atmosphériques et permet des portées à des centaines de kilomètres. À l’inverse,
si on veut étudier la composition en hydrométéores de l’atmosphère il est préférable
d’utiliser de plus petites longueurs d’onde.

Fig. B.2 – Émission d’un radar de longueur d’onde λ, où c est la célérité de la lumière et τ
la durée d’émission du radar.

Le récepteur permet ensuite de mesurer l’onde rétrodiffusée, dont les caractéristiques
dépendent de celles de l’onde incidente et de la taille, de la forme et des propriétés di-
électriques de la cible. En général, l’antenne sert également pour la réception, pendant la
durée entre deux émissions. On distingue deux types de récepteurs, ceux dit incohérents
qui mesurent l’amplitude du signal rétrodiffusé et ceux dit cohérents qui mesurent la
phase en plus de cette amplitude. On peut ajouter la mesure d’une troisième caracté-
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ristique de l’onde rétrodiffusée aux deux types de capteurs décrits précédemment : la
polarisation. Les modifications de polarisation peuvent être reliées aux caractéristiques
des hydrométéores et au milieu que traverse l’onde radar.

Le principe de mesure radar décrit ci-dessus peut être effectué selon deux différents
balayages. Le balayage PPI (Plan Position Indicator) où le radar garde le même angle
d’élévation mais son angle azimutale varie de 0◦ à 360◦. Le second balayage est appelé
RHI (Range Height Indicator) où l’angle azimutale reste constant mais l’angle d’éléva-
tion est variable.

B.2 Équations radar

Le radar mesure la puissance rétrodiffusée, mais seul est utilisé le facteur de réflecti-
vité radar qui est indépendant du radar lui-même. Une équation météorologique radar
permet de relier cette puissance reçue à la réflectivité radar. D’après Rogers et Yau
(1996), cette équation est de la forme :

Pr =
[(
PtτG

2θ2
)( c

1024π2 ln 2

)]
η

R2 (B.1)

où Pr et Pt sont les puissances reçue et transmise. τ , G, θ, c, η et R sont décrits dans
l’annexe A.

La réflectivité radar reçue subit par la suite un traitement. Lors de ce traitement,
diverses lois et approximations sont considérées, mais la principale est l’approximation
de Rayleigh. Elle est utilisée pour des cibles de taille inférieure à la longueur d’onde
(πD
λ
� 1). Cette approximation permet d’obtenir le facteur de réflectivité radar par le

moment d’ordre 6 de la distribution en taille des particules. Il existe ensuite une relation
entre le facteur de réflectivité et la réflectivité radar :

Z = λ4
r

π5 |K|2
η (B.2)

où λr et K sont la longueur d’onde reçue et une constante diélectrique qui vaut, par
exemple, 0.93 pour de l’eau et 0.176 pour de la glace pour un radar centimétrique.

En général, Z est exprimé en mm6 m−3 car la taille des gouttes d’eau précipitantes
est de l’ordre du millimètre. À cette unité est associée une échelle logarithmique définie
par comparaison avec son niveau de référence de 1 mm6 m−3. Le facteur de réflectivité
radar est aussi exprimé en dBZ avec la relation de passage :

Z [dBZ] = 10 logZ
[
mm6 m−3

]
(B.3)

L’approximation de Rayleigh est efficace lors de précipitation avec des petites gouttes
de pluie et pour un radar centimétrique, par contre lorsqu’elle est appliquée sur des
systèmes précipitants avec des grosses gouttes, elle risque d’apporter des erreurs sur le
facteur de réflectivité de l’ordre de 1.5 à 2 dBZ. Dans ce cas, l’utilisation d’un radar
à capacité Doppler est judicieuse. Un tel radar peut déterminer la vitesse de chute des
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hydrométéores et donc leur taille. Il permet donc de décider s’il ne faudrait pas plutôt
appliquer la théorie de Mie (πD

λ
≈ 1).

La grandeur qui nous intéresse en premier lieu pour la quantification des systèmes
précipitants est l’intensité pluvieuse, que l’on désignera par R. En effet, cette intensité
pluvieuse constitue la variable d’intérêt pour l’hydrologie (et le radar fournit une infor-
mation spatialisée qui peut se révéler utile). Il faut donc faire le lien entre la puissance
rétrodiffusée par les hydrométéores et l’intensité de la pluie. Nous allons définir pour
cela le facteur de réflectivité radar équivalent Z et le coefficient d’atténuation k. Ces
trois grandeurs correspondent à des valeurs intégrées sur le volume de résolution.

Les variables Z, k et R sont des variables intégrales de la distribution granulomé-
trique des gouttes (Drop Size Distribution en anglais, appelée DSD dans la suite). La
DSD caractérise la taille et la répartition des hydrométéores dans le volume d’échan-
tillonnage. En choisissant R comme variable de référence pour la DSD, nous définissons
Z et k en fonction de R. Si on suppose que la DSD est correctement décrite par une
loi d’échelle, on montre que les relations entre les moments pondérés de la DSD sont
de type puissance (Sempere-Torres et al., 1994). Dans le cadre de l’approximation de
Rayleigh, Z et k s’expriment comme des moments pondérés de la DSD (d’ordre 6 pour
Z et 3 pour k). En adoptant une relation de puissance entre la vitesse de chute et le
diamètre des gouttes, alors R s’exprime aussi comme un moment pondéré de la DSD
(d’ordre 3.5 environ). On a alors :

Z = aRb k = cRd Z = ekf (B.4)

De nombreuses paramétrisations de la relation Z-R ont été proposées dans la litté-
rature. On cite classiquement :

– pluie convective : Z = 486R1.37 (Jones, 1956)
– pluie stratiforme : Z = 200R1.60 (Marshall et al., 1955)
– neige : Z = 1780R2.21 (Sekhon et Srivastava, 1970)

B.3 Sources d’erreur affectant la mesure

Le radar mesure la réflectivité des hydrométéores, que l’on relie à l’intensité plu-
vieuse. La mesure de pluie par radar est donc indirecte et de plus à distance. Elle est
affectée par diverses erreurs inhérentes aux capteurs de télédétection et à une mesure
indirecte. Ces erreurs peuvent tout simplement être liées à l’électronique du radar mais
peut également être dues aux interactions ondes-reliefs et même à la structure verticale
des précipitations.

Étalonnage du radar

Les paramètres dépendant des caractéristiques du radar sont regroupés dans la
constante radar C qui correspond aux termes entre crochets dans l’équation B.1. Pour
avoir une mesure quantitative fiable, il faut donc étalonner le radar. Cette manipula-
tion consiste à vérifier que tous les composants électroniques et hyper-fréquences du
radar fonctionnent de manière nominale. Connaissant ainsi les valeurs des différents
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paramètres du radar, on pourra déterminer la constante radar C de façon précise. Il
est important de bien estimer cette constante, car elle conditionne la mesure de la ré-
flectivité. Un étalonnage absolu est difficile à réaliser, mais il faut au moins s’assurer
de la stabilité temporelle de cet étalonnage pour des mesures hydrologiques (Joss et
Waldvogel, 1990).

Échos fixes

Lorsqu’une onde émise par le radar vient frapper le relief (une montagne par
exemple), la puissance rétrodiffusée vers le radar est de l’ordre de la grandeur de la
puissance rétrodiffusée par une forte pluie. Le relief va donc engendrer une forte réflecti-
vité radar, à une position toujours identique, d’où le nom d’échos fixes. Cet écho altère
l’image radar. Le radar en bande X n’ayant qu’une seule élévation, lors de COPS, il a été
placé sur une colline de sorte que le faisceau ne soit pas altéré par le sommet « Champ
de Feu » du Nord des Vosges.

Fig. B.3 – Effet de masque. Les traits continus blancs délimitent le masque provoqué par un
arbre situé dans le faisceau du radar en bande X lors de la campagne de mesure COPS.

Effets de masque

La présence d’obstacles (montagnes, bâtiments,...) va intercepter tout ou partie du
faisceau radar. La zone d’altitude inférieure ou égale à celle de l’obstacle et situé au-delà
de celui-ci ne sera pas illuminée par le faisceau radar. Ce blocage par un obstacle est
appelé effet de masque. Un tel effet de masque est visible sur l’image B.3, dans le quart
Nord-Ouest de l’image. Cette zone est « derrière » un arbre proche du radar en bande
X lors de la campagne de mesure de COPS.

La bande brillante

La bande brillante est une couche d’altitude où un radar météorologique observe
une plus grande réflectivité de la précipitation. Elle correspond à la zone de fusion des
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flocons de neige en gouttes de pluie : en effet, la réflectivité dépend de l’efficacité de
la phase (sa constante diélectrique) et la distribution en taille de la précipitation. Elle
est maximale au cours de la fusion, alors qu’existent encore de gros flocons de neige
recouverts d’eau liquide, plus efficaces à refléter le signal radar que la glace.



Annexe C

Démonstration de l’expression de la
fonte (Mason, 1956)

Dans chacune des sections suivantes, nous allons démontrer les différents termes de
l’équation ci-dessous correspondant à l’équation 5.1 du chapitre 5. La chaleur prove-
nant de l’environnement va être emmagasinée par conduction et convection (terme 1).
L’évaporation crée une perte de chaleur (terme 3). Ainsi, la réalisation de l’équilibre
thermodynamique se traduit par une absorption de chaleur de la part du grêlon qui
provoque, quand la quantité de chaleur est suffisante, la fusion de la glace (terme 2).

dq

dt︸︷︷︸
(1)

= −Lf
dmi

dt︸ ︷︷ ︸
(2)

−Le
dmw

dt︸ ︷︷ ︸
(3)

(C.1)

C.1 Conduction et convection (terme 1)

La différence de température résultante entre une particule et son environnement
local cause un courant de chaleur sensible par le processus familier de la diffusion ther-
mique ou de la conduction de chaleur. Le vecteur de flux de densité ~jh définissant le
transport de chaleur par ce processus est donné par la loi de Fourier.

~jh = −k~∇T (C.2)

avec k la conductivité thermique de l’air humide à travers duquel la chaleur est
transportée.

En supposant la conduction de chaleur symétrique radialement pour une particule
immobile, on obtient :

jh = −k∂T
∂r

(C.3)

jh

∣∣∣∣
r=b

= −k∂T
∂r

∣∣∣∣
r=b

= −k(Te − Ts)
b

(C.4)
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Si maintenant nous identifions le taux de chaleur q de la particule immobile
(
dq
dt

)
0

avec un flux de chaleur −Jh,s à travers la surface de la particule.

(
dq

dt

)
0

= −Jh,s =
∫
s
jh,r

∣∣∣∣
r=b
dS = 4πb2k (Te − Ts)

b
(C.5)

(
dq

dt

)
0

= 4πbk (Te − Ts) (C.6)

D’après la formulation Mason-Saxena (Mason et Saxena, 1958; Pruppacher et Klett,
1997), la conductivité thermique de l’air humide est :

k = ka

[
1−

(
γ1 − γ2

kv
ka

)
xv

]
(C.7)

Avec xv la fraction molaire de la vapeur d’eau dans l’air humide et γ1, γ2 des
constantes respectivement égales à 1.17 et 1.02. Or, pour des conditions atmosphériques
typiques : xv � 1 donnant ainsi k ≈ ka.

Ce qui nous donne maintenant en remplaçant dans l’équation C.6:

(
dq

dt

)
0

= 4πbka (Te − Ts) (C.8)

Toujours d’après la littérature portant sur la physique des nuages, on utilise pour
définir le taux de diffusion de chaleur d’une particule soumise à la fonte et en chute
libre, le coefficient de ventilation moyen défini comme le rapport des flux de chaleur de
la particule en mouvement et de cette même particule immobile.

fh = dq/dt

(dq/dt)0
(C.9)

D’après ce qui a été trouvé précédemment (équation C.8), on obtient :

dq

dt
= 4πbka (Te − Ts) fh (C.10)

C.2 Fusion de la particule de glace (terme 2)

Dans sa forme générale, la seconde loi généralisée de Fick ou équation de diffusion
convective peut être exprimée sous la forme suivante :

∂T

∂t
+ ~u · ~∇T = κ∇2T (C.11)

Où T est la température, t est le temps, κ est la constante de diffusion de chaleur
à travers le milieu (eau) et ~u est le flux volumique dans le milieu (eau). Il est supposé
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aucune circulation interne dans l’eau (~u = 0) et l’état reste stable (∂T
∂t

= 0). L’équation
C.11 devient donc en coordonnées sphériques :

∇2T = d2T

dr2 + 2
r

dT

dr
= 0 (C.12)

Où r est la coordonnée radiale. L’équation C.12 suppose une symétrie sphérique
comme le montre la figure 5.1.

L’équation C.12 peut encore être simplifiée sous la forme :

d2(rT )
dr2 = 0 (C.13)

L’intégration de C.13 mène à :

T = K1

r
+K2 (C.14)

Les constantes d’intégration K1 et K2 sont obtenues à l’aide des conditions aux
limites qui sont T = T0 à r = a et T = Ts à r = b, où a est le rayon du cœur en glace, b
est le rayon de la goutte gelée et T0 = 273.15 K. Ce qui nous donne :

K1 = (T0 − Ts)ab
b− a

(C.15)

K2 = aT0 − bTs
a− b

(C.16)

soit en remplaçant les expressions C.15 et C.16 dans l’équation C.14 :

T = (T0 − Ts)ab
r(b− a) + aT0 − bTs

a− b
(C.17)

d’où, en considérant le rayon a car la fonte affecte la partie glacée de la particule :

(
dT

dr

)
r=a

= (T0 − Ts)ab
a2(b− a) (C.18)

Le flux de chaleur à la surface du noyau de glace supposé sphérique est donné par :

Lf
dmi

dt
= kwdS

(
dT

dr

)
r=a

(C.19)

avec dS = 4πa2 la surface du noyau de glace, dmi

dt
= 4πa2ρi

da
dt

la variation temporelle
de la masse glace et kw la conduction de la chaleur dans l’eau.

Nous obtenons à l’aide de l’équation C.18 :
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Lf
dmi

dt
= 4kwπab

(T0 − Ts)
(b− a) (C.20)

Cette équation peut aussi s’exprimé sous la forme suivante caractérisant la variation
du rayon de glace a.

da

dt
= kw
Lfρi

(T0 − Ts)b
a(b− a) (C.21)

Drake et Mason (1966) ont intégré cette dernière expression selon une taille donnée
b de la particule de glace subissant la fonte pour obtenir le temps de fonte total tm.

C.3 Évaporation de la pellicule d’eau (terme 3)

D’après la première loi de Fick, nous avons le flux de la densité massique en vapeur
d’eau dans un flux d’air humide de vitesse ~u dans lequel se trouve la particule de glace
supposée immobile.

~jv = ρv ~uv (C.22)

~jv peut être illustré comme la somme des contributions dues à la diffusion et à la
convection (équation C.23) où Dv est le coefficient de diffusion de la vapeur d’eau.

~jv = −Dv
~∇ρv + ρv ~uv (C.23)

Considérons la diffusion symétrique radialement pour une particule immobile (~u = ~0)
de rayon initial b (considération de la composante radiale r seulement).

jv = −Dv
∂ρv
∂r

(C.24)

Ce qui donne :

jv

∣∣∣∣
r=b

= −Dv
∂ρv
∂r

∣∣∣∣
r=b

= −Dv(ρv,s − ρv,e)
b

= Dv(ρv,e − ρv,s)
b

(C.25)

Si maintenant nous identifions le taux de changement de masse mw de la particule
immobile (dmw

dt
)0 avec un flux de vapeur −Jv,s à travers la surface de la particule :

(
dmw

dt

)
0

= −Jv,s =
∫
s
(jv,r)r=b dS = 4πb2Dv

(ρv,e − ρv,s)
b

(C.26)

(
dmw

dt

)
0

= 4πbDv (ρv,e − ρv,s) (C.27)
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Cependant, lorsqu’une particule de glace soumise à la fonte est en chute libre dans
un environnement sous-saturé, comme dans notre cas, nous devons considérer l’effet de
ventilation de cette particule sur son taux d’évaporation. Dans la littérature portant
sur la physique des nuages, on utilise pour cela le coefficient de ventilation moyen défini
comme le rapport des flux de masse d’eau de la particule en mouvement et de cette
même particule immobile.

fv = dmw/dt

(dmw/dt)0
(C.28)

avec dmw/dt le flux de masse dans un cas de pure diffusion d’une particule immobile.

D’après ce qui a été trouvé précédemment :

dmw

dt
= fv(dmw/dt)0 = 4πbDv (ρv,e − ρv,s) fv (C.29)

L’équilibre thermodynamique de la particule de glace soumise à la fonte et en chute
libre dans un environnement sous-saturé et humide exprimé par l’expression C.1 devient
à l’aide des équations C.10, C.20 et C.29 de la forme suivante :

4πbka(Te − Ts)fh = −4kwπab
(T0 − Ts)
(b− a) − Le4πbDv[ρv(Te)− ρs(Ts)]fv (C.30)

d’où :

− 4πkw
ab(Ts − T0)

(b− a) = −
{

4πbka(Te − Ts)fh + 4πbLeDv[ρv(Te)− ρs(Ts)]fv
}

(C.31)

Cette équation C.31 est celle déterminée par Mason (1956) et correspond à l’équation
5.3 donnée dans le chapitre 5.
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RÉSUMÉ 
 

Développement et évaluation d’un modèle tridimensionnel de nuage mixte à 
microphysique détaillée : Application aux précipitations orographiques. 
 

La prévision quantitative des précipitations à l’aide des modèles météorologiques reste encore un grand défi posé à 
la communauté des sciences atmosphériques. En effet, deux problèmes majeurs sont généralement identifiés pour la 
prévision opérationnelle des précipitations et du climat : les interactions des systèmes précipitants avec le relief et avec 
la pollution. Cette thèse contribue à l’amélioration des prévisions de pluies.  

La stratégie adoptée est d’étudier des évènements précipitants en zones montagneuses en décrivant au mieux les 
interactions aérosol-nuage-précipitation à l’aide du modèle à microphysique mixte détaillée : DEtailed SCAvenging 
Model (DESCAM, Flossmann et Wobrock (2010)). Ce modèle utilise cinq distributions pour représenter les particules 
d’aérosol résiduelles et interstitielles ainsi que les gouttes et cristaux de glace. Le modèle a directement été comparé aux 
observations réalisées au cours de la campagne expérimentale COPS (Convective and Orographically induced 
Precipitation Study), qui a eu lieu pendant l’été 2007 à la frontière franco-allemande.  

En particulier, les simulations des pluies ont été comparées avec des observations de différents radars afin 
d’évaluer les performances du modèle mais aussi d’aider à l’interprétation des réflectivités de la bande brillante. La 
sensibilité par rapport à la pollution particulaire a été étudiée pour les propriétés des nuages et des précipitations. 

Pour les cas étudiés, plus le nombre des particules d’aérosol présentes dans l’atmosphère est important et plus leur 
solubilité est élevée, plus les précipitations au sol sont faibles. Ces comportements globaux peuvent toutefois être 
localement différents. Il existe donc des interactions plus complexes entre les particules d’aérosol, les nuages et les 
précipitations qui doivent être encore plus approfondies. 
 
 
Mots-clés : modélisation détaillée, microphysique du nuage, interaction aérosol-nuage-précipitation, COPS, fonte des 
cristaux, radar météorologique. 
 
 
 
 
ABSTRACT 
 

Development and evaluation of a 3D mixed phase cloud scale model with 
detailed microphysics: Application to the orographic precipitations. 
 

The quantitative precipitation forecast is still an important challenge for the atmospheric community. Indeed, two 
main problems are generally identified for weather and climate models: the interactions of the cloud systems with the 
topography and with pollution. This work contributes towards the improvement of the precipitation forecasts.  

The strategy used was to study the convective system over an area with a complex topography using the detailed 
microphysics scheme DEtailed SCAvenging Model (DESCAM, Flossmann and Wobrock (2010)) to better describe the 
aerosol-cloud-precipitation interactions. This microphysical scheme follows the evolution of the aerosol particle, drop 
and ice crystal distributions. Aerosol mass in drops and ice crystals is predicted by two distributions functions in order 
to close the aerosol budget. The model simulation results are compared with observations from COPS campaign 
(Convective and Orographically induced Precipitation Study), which took place at the French-German boarder during 
summer 2007.  

Rain simulations were compared with available radar data to evaluate the model’s performances and help the 
interpretation of the radar reflectivity in the bright band level. Sensitivity with respect to the particulate pollution was 
studied for in-cloud and precipitation properties. 

For the cases studied, the higher the aerosol particle number in the atmosphere or the higher the solubility of the 
aerosol particles, the weakest are the precipitation at the ground. These global behaviours of precipitation on the ground 
could be locally different. Consequently, the aerosol-cloud-precipitation interactions are complex and more in-depth 
studies are necessary. 
 
 
Keywords: detailed numerical modelling, cloud microphysics, aerosol-cloud-precipitation interaction, COPS, crystal 
melting, weather radar. 
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