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Figure 21. Représentation schématique de 1’évolution temporelle des processus de condensation (courbe
bleue) et de coalescence (courbe rouge) en fonction du rayon des gouttelettes. Tiré de Wallace et Hobbs
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Figure 22. Diagramme schématique (a) des processus de nucléation de la glace en fonction de la
température et de la sursaturation par rapport a la glace S; (la sursaturation par rapport a I’eau liquide
est indiquée par un trait plein). La ligne en pointillés tracée a partir de -35°C représente la nucléation
homogene selon Koop et al. (2000). Tiré de Léhmann et Liond (2012). .....cccccvevvvvieveciene e, 42

Figure 23. Représentation schématique des différents processus de multiplication des cristaux de glace
. a) Hallett-Mossop, b) rupture collisionnelle, ¢) fragmentation par congélation, d) fragmentation par
sublimation. Tiré de Field et al. (2017). .....ccuoiiiiicee e 43

Figure 24. Représentation schématique des processus microphysiques dans un nuage a phase mixte. Tiré
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Figure 25. Représentation schématique de la distribution spatiale des hydrométéores dans le mur de
I’ceil. La température de la base des nuages est d’environ 22 °C. Pour un cyclone mature, les vitesses
verticales aux alentours de 1’isotherme 0°C sont comprises entre 5 et 8 m.s et la convection s’étend
jusqu’a I’isotherme -40 °C. Les points blancs représentent les hydrométéores solides et les points noirs
représentent les gouttes de pluie. Les fleches noires circulaires (rectilignes) montrent la la circulation
primaire (secondaire). Tiré de HOUZE (2010) .....coieirueirieinieiinieiee s 46

Figure 26. (a) Coupe altitude-rayon schématique de I'Ouragan Alicia (1983) montrant la réflectivité
radar (contours gris a 5, 30, 35 dBz). Sont également représentés la circulation primaire (traits pointillés
fins), la circulation secondaire (fleches grises tiretées), les subsidences dues a la convection (fleches
pleines), et les mouvements verticaux de méso-échelle (fléches blanches). Les numéros (0,1,1°,2,2°,3,4)
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Figure 27. Exemples de lois de distribution Gamma pour plusieurs valeurs de No, v, p. Extrait de Nopple
et al. (2010a) et annoté par Khain et al. (2015). .....ccveviiiiiiiiieeieeee e 47

Figure 28. Evolution temporelle des vitesses de vent tangentiel en m.s™* en surface (a) et du minimum
de pression de surface en hPa (b) pour différents schémas microphysiques. La ligne horizontale
représente la MPI calculée a partir des conditions initiales en se basant sur 1’algorithme de Holland
(2997). Tiré de Wang et al. (2002). ........ccueiiieiie ettt st st sre s ta et sreene e e e 49

Figure 29. Précipitations accumulées (couleurs) le long de la trajectoire du cyclone simulé (courbe noire)
pour deux simulations : CTL (référence) et NICE (absence des hydrométéores froids). Tiré de Zhu et
A T Vo T 200 ) PSSR 50

Figure 30. Profil de flux de chaleur latente (°C.h") du typhon Hagupit global (noir) et par classe de
processus (bleu : congélation et fonte; cyan: déposition et sublimation; rouge : condensation et
évaporation). Tiré de Li €t al. (20138)......cccuerreriiirieiieiesie ettt 51

Figure 31. Trajectoires d’un cyclone idéalisé simulé pour une durée de 72 h avec différents schémas
microphysiques : K (Kessler), L (Purdue-Lin), W (WSM3), Ws (WSM6), S; (Seifert-Beheng, version 1)
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Figure 42. Représentation du parametre Hx en fonction de la température et de la sursaturation par
rapport & la glace. Tiré de Philips et al. (2008). .......ccccoeiiiiiiiiiee e 67

Figure 43. Diagramme des processus microphysiques du schéma LIMA entre les différents
hydrométéores représentés par leur rapport de mélange r et leur concentration N. (a) Totalité des
processus excepté les processus de collection. (b) Processus de collection uniquement. Les fléches
bleues représentent les processus présents dans ICE3 et modifiés dans LIMA, les fleches rouges font
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LA LI 20 PSP 68

Figure 44. Flux d'émission d’aérosols marins pour un nombre de Reynolds Renw égal & 3.1x10°. Les
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Figure 45. Les vents de surface dans 1’océan Indien issues de réanalyses sont représentés par des vecteurs
et des isotaques (tous les 2 m s2). La rencontre entre le flux de mousson et les alizés est symbolisée par
les fléches rouges. Extrait de Hastenrath et Lamb, 2004 et annoté par S. Langlade (CMRS Réunion).76

Figure 46. Image visible du satellite Meteosat 7 le 31/12/12 & 09 UTC. Le systéme a une structure tres
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Figure 49. (a-c) Trajectoires du satellite CALIPSO représentant le type d’objets observés a une altitude
de 1000 m, et (b-d) profils verticaux des types d’aérosols déterminés par 1’algorithme VFM, (haut) le
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Figure 50. Distribution des épaisseurs optiques par couche d’aérosols sur le profil du 02/01/2013 12
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Figure 51. Distribution en taille de la masse des modes 3,4 et 5 des sels marins selon la paramétrisation
OVA, superposés aux gammes de diamétres MACC. Les concentrations totales notées N sont ici ajustées
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Figure 52. Distribution en taille des modes de poussiéres désertiques selon les propriétés AMMA
superposés aux gammes de diametre MACC. Les propriétés des trois modes AMMA sont décrites dans
Crumeyrolles et al., (2008) ........ccueiiiiiiiiiiei e 114

Figure 53. (a) Distribution en taille des modes OVA et du mode LIMA correspondant aux sels
marins ;(b) Distribution en taille des modes AMMA définis selon Crumeyrolle et al. (2008) et du mode
LIMA correspondant aux poussiéres désertiques. La valeur de la concentration totale notée N (équation
1.10) €St L5 G2, ettt bbb a ettt ettt e et et b et ne 115

Figure 54. Représentation schématique du couplage interactif LIMA-ORILAM comprenant les étapes
propres 8 ORILAM et LIMA. Les sels marins sont initialisés a to dans ORILAM, émis puis transférés a
chaque instant t & LIMA. Les rapports de mélange issus de LIMA r. et r, sont utilisés pour le calcul du
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Figure 55. Evolution de (2) la trajectoire et de (b) la pression minimale au niveau de la mer (hPa) de
Dumile dans la best-track (BT) et dans les quatre configurations testées (REF, CIH, CIL, RAN ; voir
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Figure 56. Précipitations instantanées le 02/01/2013 a 03 UTC observées par Windsat (a) et simulées
par Meso-NH dans les configurations (b) REF, (¢) CIL et (d) CIH. ..o 144
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Figure 58. Histogramme de la répartition des cumuls de précipitations (par bin de 10 mm) des
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Figure 61. Diagramme de Hovmoller représentant la moyenne azimutale de la concentration en cristaux
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Figure 63. Evolution de l'intensité simulée selon les concentrations initiales en aérosols marins au centre
du domaine et celles advectées a chaque pas de temps aux bordures du domaine. La simulation de
référence avec couplage LIMA-ORILAM (LO) est basée sur un champ initial comprenant des
concentrations entre 100 et 200 cm™ dans le cceur du systéme, alors que la simulation LO 500 débute
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Introduction

Parmi les phénomeénes météorologiques extrémes, les cyclones tropicaux sont les plus connus
car plusieurs aléas se combinent sur une zone pouvant atteindre plusieurs milliers de kilometres (figure
1) : fortes précipitations, vents, submersion marine (ou marée de tempéte), aléas géologiques associés
(glissements de terrain, par exemple), etc. La marée de tempéte est 1’aléa le plus dévastateur. Par
exemple, il causa la mort de 138 000 personnes lors de I’atterrissage d’un cyclone au Bangladesh en
1991. Cette élévation du niveau de la mer résulte de I’action combinée du vent et de la baisse de pression
associée au passage du cyclone. Selon la topographie et la configuration du cyclone (trajectoire et
direction des flux), la combinaison de la marée de tempéte et de 1’élévation du niveau des fleuves
engendre d’importantes inondations dans les plaines (Lin et Jeng, 2000). Les pluies extrémes sont
responsables des glissements de terrains lorsque le relief est accidenté, voire de coulées de débris (La
Réunion, Taiwan). Le potentiel destructeur est conditionné par deux facteurs majeurs : la région du
systéme qui impacte les terres (mur de I’oeil, bandes précipitantes internes ou externes) et le relief
pouvant favoriser les précipitations orographiques. La houle cyclonique générée par les vents forts est
distante du cceur du systeme. De ce fait, elle peut également impacter les littoraux qui ne se situent pas
sur la trajectoire du cyclone. Lors du passage du cceur du phénomeéne sur des terres habitées, 1’aléa
“vents forts” contribue essenticllement aux dégats matériels bien qu’il y ait un risque réel de projection
de personnes ou d’objets.
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Figure 1. Aléas associés a un cyclone tropical. Les extrémes indiqués concernent les DOM. Source : https://www.futura-
sciences.com/planete/dossiers/climatologie-cyclone-ouragan-typhon-sont-ils-573/page/5/
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En raison de son relief marqué et de son exposition aux phénomenes cycloniques, La Réunion
détient quasiment tous les records mondiaux de pluviométrie pour des durées comprises entre 12 heures
et 15 jours (http://www.nws.noaa.gov/oh/hdsc/record_precip/record_precip_world.html ). En moyenne,
47 systémes atteignent le stade de cyclone tropical pendant une saison cyclonique dans le monde, dont
5 dans le bassin sud-ouest de I’océan Indien (SOOI). Au cours des trente derniéres années, cinq cyclones
majeurs ont impacté La Réunion : Hyacinthe (1980), Clotilda (1987), Firinga 1989), Dina (2002), et
Gameéde (2007). Le bilan matériel et économique demeure conséquent (dix millions d’euros de dégats
dus au passage de Dina, par exemple). Si le bilan humain se réduit au fil des ans a La Réunion, ce n’est
pas le cas de populations plus vulnérables du bassin SOOI telles que celles de Madagascar. A titre
d’exemple, les cyclones Enawo (mars 2017) et Ava (janvier 2018) ont causé la mort de 78 et 51
personnes respectivement sur la grande Tle. La surveillance météorologique est un volet majeur de la
mitigation du risque cyclonique, d’ou I’intérét d’améliorer constamment les modeéles de prévision
numérique.

La qualité des modéles numériques de prévision du temps s’est nettement améliorée au cours
des derniéres décennies (puissance de calcul, augmentation de la résolution, assimilation de données),
ce qui a conduit a I’amélioration des prévisions de la trajectoire des cyclones tropicaux. La figure 2a
montre que I’erreur de positionnement (DPE) des cyclones tropicaux dans le bassin Indien sud-ouest
faite par le CMRS de La Réunion s’est fortement réduite depuis les années 2000, notamment pour les
échéances supérieures a 36 h. Bien que DeMaria et al. (2014) observent une Iégere amélioration de la
prévision d’intensité a une échelle globale, celle-ci n’a pas connu le méme essor que la prévision de
trajectoire. La figure 2b montre bien que la prévision de I’intensité pour les courtes échéances de
prévision (de 00h a 24h) a stagné depuis le début des années 2000 malgré 1’évolution des modéles
numériques.

Des facteurs multi-échelles peuvent influencer [D’intensité des cyclones tropicaux.
L’environnement synoptique dans lequel évolue un systéme module son intensité via des parametres
externes tels que le cisaillement de vent, le contenu énergétique océanique, ou les ondes planétaires. Un
cyclone a également sa dynamique interne ou des processus de méso-échelle et a 1°‘échelle du nuage
entrent alors en jeu. Parmi ces facteurs internes, le rdle fondamental de la microphysique nuageuse a été
récemment mis en évidence. Plusieurs études ont caractérisé les processus microphysiques clés
modulant I’évolution de I’intensité : la croissance des gouttelettes nuageuses et des cristaux de glace par
condensation de la vapeur d’eau, 1’évaporation des gouttes de pluie, et la fonte de la neige et du graupel
(Wang, 2002 ; Zhu et Zhang, 2006 ; Li et al., 2013). Par libération ou absorption de chaleur latente, ces
processus agissent directement sur la flottabilité des masses d’air, sur I’intensité des ascendances et, par
conséquent, sur la circulation radiale du systéme. D’autres études ont montré le réle primordial de la
vitesse de chute des hydrométéores sur les indicateurs d’intensité que sont la pression minimale au
niveau de la mer et sur les vents de surface (\MicFarquhar et Black, 2004 ; Gao et al., 2006 ; McFarquhar
et al., 2006 ; Barthe, et al., 2016). 1l y a donc une nécessité de décrire de maniére réaliste les processus
microphysiques et les caractéristiques des hydrométéores dans les modeles numériques.
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Figure 2. (a) Moyennes glissantes sur 5 ans de I'erreur de positionnement ou DPE (km) en fonction de I’échéance (en couleur)
depuis la saison 1990-7991. (b) Moyennes glissantes sur 5 ans de [’erreur absolue de prévison d’intensité (vent moyen sur 10
mn, kt) Source : CMRS Réunion (Météo France)
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Figure 3. Epaisseur optique de différents types d'aérosols a travers le globe simulée par le modéle GOCART. Orange : poussiéres
désertiques ; vert : composés organiques; blanc : sulfates; bleu : sels marins. Source: NASA
(https://gmao.gsfc.nasa.gov/research/aerosol/ )

On sait que les aérosols, par effet indirect, modifient la composition des nuages en servant de
noyaux de condensation pour les gouttelettes nuageuses et les cristaux de glace. La dynamique du nuage
s’en trouve alors perturbée (Andreae et Rosenfeld, 2008). On peut donc s’attendre a ce que les aérosols
impactent la structure nuageuse et I’intensité d’un cyclone. C’est I’hypothése sur laquelle repose le
projet STORMFURY (Willoughby et al., 1982) qui a consisté a répandre des aérosols dans des cyclones
tropicaux dans le but de réduire leur intensité. Toutefois, il fut difficile d’extraire 1’effet microphysique
des aérosols des résultats de ces études. Plus récemment, plusieurs travaux se sont focalisés sur
I’interaction entre une masse d’air polluée et un cyclone tropical. Chaque bassin cyclonique dispose de
caractéristiques distinctes en matiére d’aérosols comme tend a le montrer la figure 3 a une date donnée.

L’activité cyclonique du bassin Atlantique Nord est influencée par un phénomeéne connu bien
visible sur la figure 3 (couleur orange) : la Saharian Air Layer. Dunion et VVelden (2004), entre autres
auteurs, ont montré que 1’interaction entre ce panache de poussiéres désertiques et un ouragan aboutissait
a I’affaiblissement de ce dernier. Le bassin Pacifique Nord-Ouest est plutdt concerné par des aérosols
anthropiques, émis par les mégalopoles est-asiatiques, tels que les sulfates. \Wang et al (2014) montrent,
par le biais de la modélisation de 1’effet microphysique des aérosols, un affaiblissement du systéme
associé a une augmentation des précipitations dans les bandes précipitantes. Le schéma conceptuel établi
par Rosenfeld et al. (2012) et repris par \Wang et al. (2014) est le suivant (figure 4b) : (i) une masse d’air
polluée intégrant le systéme de I’extérieur en basses couches contribue aux processus mixtes (aux dépens
des processus chauds) dans les bandes précipitantes, (ii) favorise la convection et la formation de cold
pool, (iii) affaiblit le flux radial en basses couches, et (iv) freine la convection au sein du mur de I’ceil.
In fine, I’intensité du phénoméne diminue. Il est donc essentiel de coupler le développement de la
microphysique nuageuse a la modélisation des aérosols dans les modeles numériques.
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Figure 4. Schéma conceptuel de la circulation secondaire du cyclone tropical et de la convection (a)
en contexte maritime (non pollué) et (b) en contexte pollué. (b) En périphérie, l'injection d’aérosols
(pollution, poussiéres désertiques) tend a supprimer les processus microphysiques de phase chaude au
profit de ceux de phase mixte, et favorise ainsi la convection profonde associée a de fortes ascendances
et subsidences. Dans le centre du systeme, les embruns marins ont l’effet opposé et participent aux
processus de phase chaude. L augmentation de la convection dans les bandes précipitantes entraine
la diminution du flux radial de basses couches alimentant le ceeur du cyclone, ce qui a pour effet
d’affaiblir la convection dans le mur de l’eil, et in fine, le cyclone. Tiré de Rosenfeld et al. (2012).

Quid du role des sels marins dans 1’évolution des cyclones tropicaux ? Ceux-Ci sont émis
majoritairement dans le coeur du systéme ou les vents cycloniques sont les plus forts et peuvent agir en
tant que CCN (Cloud Condensation Nuclei) dans les zones convectives, a savoir le mur de I’ceil, les
bandes internes, et les bandes précipitantes. Cette configuration différe du cas d’advection mentionné
précédemment dans le sens ou les sels marins sont émis sous le cyclone et directement transportés via
les ascendances. Si on suit le schéma conceptuel de Rosenfeld et al. (2012), ces CCN devraient favoriser
les processus mixtes directement dans le mur de 1’ceil, et par conséquent intensifier le cyclone. Cet effet
a été suggéré par des modélisations numeriques sur un cas idéalisé (Herbener et al., 2014) et ’ouragan
Irene (2011) (Khain et al., 2016). En revanche, cela n’a pas été vérifié avec une modélisation de
I’émission de sels marins et de leur activation en tant que CCN. C’est 1’objectif majeur de ce projet de
thése.
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Pour que la structure microphysique du cyclone tropical simulé soit réaliste, il est également
nécessaire de tenter de résoudre un verrou scientifique qu’est la formation de la glace primaire dans les
nuages de convection profonde en milieu tropical. Hobbs (1969) a observé des concentrations en
cristaux de glace superieures a celles des noyaux glagogénes, ce qui suggerait I’existence de mécanismes
autres que la nucléation hétérogene de la glace. Bien que les modeles numériques disposent aujourd’hui
de paramétrisations de la nucléation hétérogene et homogéne des cristaux de glace, la contribution des
modes de multiplication des cristaux de glace selon les conditions thermodynamiques est encore
discutée. Sur la base de travaux récents concernant un processus de collision entre de la neige et du
graupel, nous tentons dans le cadre de cette thése d’apporter des éléments nouveaux sur ce sujet.

Pour comprendre le réle de la microphysique nuageuse et des aérosols dans 1’évolution des
cyclones tropicaux, nous présentons un état de 1’art des connaissances sur ces trois aspects dans le
chapitre 1. Le chapitre 2 décrit la méthodologie de ce travail de thése. Il est articulé autour des
paramétrisations de la microphysique nuageuse et des aérosols associées au modeéle Meso-NH, et des
produits satellitaires utilisés pour I’initialisation et la validation des simulations numériques. Les
résultats de la premiére modélisation utilisant le couplage entre un schéma microphysique et un schéma
d’aérosols sur le cas d’étude du cyclone tropical Dumile (2013) ont fait 1’object d’une publication et
sont décrits dans le chapitre 3. Une description du contexte synoptique dans lequel se forme et évolue
le cyclone est préalablement effectuée. Les détails concernant la méthodologie du couplage sont donnés
en complément de la publication. Le développement numérique d’un processus de collision entre des
hydrométéores glacés fait I’objet du chapitre 4. Ce chapitre s’organise autour de deux axes : ’analyse
de I’impact de ce processus sur un cas idéalisé d’orage (STERAO) et sur un cas réel de cyclone tropical
(Dumile). Un bilan des résultats des trois études majeures conclut ce travail de thése et résume son
intérét par rapport aux problématiques précédemment citées. Des perspectives d’étude dans la continuité
de ce travail de these sont également proposées.
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Chapitre 1 : Contexte scientifique

Chapitre 1 : Contexte scientifique

Ce chapitre est destiné a fournir les connaissances nécessaires a la bonne compréhension des
résultats des simulations numériques de cyclones tropicaux obtenus lors de ce projet de these. Nous
présentons dans un premier temps les mécanismes de la cyclogénése, la structure dynamique d’un
cyclone mature, ainsi que les facteurs de grande échelle pouvant influer sur son intensité. Avant de
décrire la structure microphysique d’un cyclone tropical, nous nous attachons a définir les processus
microphysiques et les hydrométéores en jeu, ainsi qu’a décrire leur implémentation dans les modeles
atmosphériques. La section 1.3 est dédiée a la caractérisation des aérosols, avec un focus sur les aérosols
marins, et a leurs interactions avec les nuages. Les sections 1.2.6 et 1.3.4 proposent un état de 1’art des
travaux concernant respectivement le role de la microphysique et 1’effet des aérosols sur les cyclones
tropicaux.

1.1. Les cyclones tropicaux

Selon la définition de 1’Organisation Météorologique Mondiale (OMM), les cyclones tropicaux
sont des perturbations atmosphériques d’échelle large de quelques centaines de kilométres, prenant
naissance au-dessus des eaux tropicales ou subtropicales, et présentant une activité orageuse organisée
et une circulation cyclonique plus intense en surface qu’en altitude.

Etant donné le caractére dévastateur de ces phénoménes, ’OMM a organisé une veille
cyclonique mondiale reposant sur six centres météorologiques régionaux spécialisés (CMRS) : Miami,
Honolulu, Tokyo, New Delhi, La Réunion et Nadi. Ces centres sont secondés par les Centres
d’Avertissements de Cyclones Tropicaux (TCWC pour Tropical Cyclone Warning Center). La figure 5
présente les zones de responsabilité propres a chague centre.
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Figure 5. Zones de responsabilité des différents CMRS et TCWC
(http://www.wmo.int/pages/prog/www/tcp/Advisories-RSMCs.html )
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1.1. Les cyclones tropicaux

D’apres 1’étude de Neumann (1993) sur la période 1968-1990, le bassin Sud-Ouest Océan Indien
(SOOI) concentre 11 % de ’activité cyclonique mondiale. La direction interrégionale de Météo France
a été désignée par ’OMM comme CMRS du bassin SOOI depuis 1993. En ce sens, il est responsable
de la surveillance et de la prévision des systémes tropicaux sur une zone comprise entre I’équateur et
40° S, et entre 30° E et 90° E. Il assure la transmission des bulletins météorologiques aux quinze pays
membres (Afrique du Sud, Botswana, Comores, France, Kenya, Lesotho, Madagascar, Malawi,
Maurice, Mozambique, Namibie, Seychelles, Swaziland, Tanzanie, Zimbabwe).

Pour cela, le CMRS dispose d’un panel d’observations in-situ et satellitaires, dont une
couverture satellitaire géostationnaire sur le bassin assurée par Meteosat 8 et deux radars basés sur 1’ile
de La Réunion (Colorado, Piton Villers). Il bénéficie également des données de plusieurs modeles :

e Modeles globaux : GFS (Global Forecast System, NCEP), IFS (Integrated Forecast System,
CEPMMT), ARPEGE (Action de Recherche Petite Echelle Grande Echelle, Météo France)
o Modeles a aire limitée : AROME (Météo France)

Plusieurs noms et classifications des systémes dépressionnaires tropicaux existent a travers le
monde et différent selon le bassin considéré. L appellation « cyclone tropical » est généralement utilisée
mais le terme « ouragan » est employé aux Etats-Unis (bassin Atlantique Nord et Pacifique Nord-Ouest)
alors que le terme « typhon » est utilisé en Asie. Le parameétre de classification, i.e. le vent moyen,
difféere également selon les CMRS : les CMRS d’Atlantique Nord et du Pacifique Nord-Est utilisent le
vent moyenné sur 1 minute alors que les autres CMRS lui préférent le vent moyenné sur 10 minutes. Le
tableau 1 présente la classification pour le CMRS de La Réunion.

Tableau 1. Classification des systemes dépressionnaires tropicaux adoptée par le CMRS Réunion

Vitesse du vent moyennée Terminologie
sur 10 mn (kts)
<28 Perturbation Tropicale (PT)
28-33 Dépression Tropicale (DT)
34-47 Tempéte Tropicale Modérée (TTM)
48-63 Forte Tempéte Tropicale (FTT)
64-89 Cyclone Tropical (CT)
90-114 Cyclone Tropical Intense (CTI)
>115 Cyclone Tropical Treés Intense (CTTI)

1.1.1. Cyclogénése

Précurseurs environnementaux

I existe un ensemble de précurseurs environnementaux, que 1’on retrouve préférentiellement
dans certaines régions du globe (Gray, 1979), et dont la combinaison peut permettre la formation d’un
cyclone, appelée cyclogénése.
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Chapitre 1 : Contexte scientifique

La température de surface de la mer (TSM) doit étre supérieure & 26.5 °C (Gray, 1968;
Dengler, 1997) sur une profondeur d’au moins 50 m. Dare et McBride (2011) ont estimé que ce seuil
devait étre maintenu 48 heures pour permettre la mise en place de la convection. Les flux de chaleur
latente Fy et d’humidité F\, provenant de cette couche de surface océanique sont nécessaires au maintien
de I’instabilité de basses couches et a I’intensification du cyclone tropical. Ils sont fortement dépendants
des TSM. Cette couche de mélange est par ailleurs considérée comme 1’énergie principale alimentant le
cyclone (Rotunno et Emmanuel, 1987). Récemment, ce seuil de température a été revu a 25.5 °C par
Tory et Dare (2015).

L’atmosphére doit étre instable conditionnellement afin de permettre la mise en place d’une
convection profonde. En d’autres termes, 1’entropie des masses d’air doit décroitre avec ’altitude. Cette
instabilité est modulée par les TSM via les flux de chaleur latente. La CAPE (Convective Available
Potentiel Energy ou énergie potentielle convective disponible) (Moncrieff et Miller, 1976) ou la SCAPE
(Slantwise Convective Available Potentiel Energy) (Black et al., 1994) permettent de mesurer cette
instabilité & partir de la température virtuelle (ou température potentielle équivalente) de 1’air notée 0
par rapport a celle de I’air environnant.

Il faut que I’humidité relative soit suffisante dans les basses couches et en moyenne troposphére
afin d’alimenter la convection par libération de chaleur latente lors de la condensation de la vapeur
d’eau. Un seuil minimal de 70 % a 600 hPa est communément accepté. Toutefois, il existe un autre
indice noté NSD (Déficit de Saturation Normalisé) plus fiable que 1’humidité relative selon Rappin et
al. (2010) et Emanuel (2010). McGauley et Nolan (2011) ont estimé un seuil de NSD de 1.05 pour
amorcer la cyclogénése.

Une convergence des flux de basses couches et de moyenne troposphére associée a un
tourbillon absolu minimal de 2.10° s a 850 hPa sont requis. 1l faut pour cela une force de Coriolis
suffisante. Celle-ci augmentant avec la latitude, les systémes ne se forment qu’a partir de latitudes
supérieures a 5°.

Le cisaillement de vent entre la basse (850 hPa) et la haute (200 hPa) troposphére doit étre
inférieur a 12.5 m.s selon Zehr (1992). Au-dela de ce seuil, il déstructure le tourbillon dans son axe
vertical. Ce phénomene sera plus amplement détaillé dans la section 1.1.2.

La divergence d’altitude est nécessaire pour que les masses d’air transportées verticalement
par le coeur du systéme puissent s’évacuer de manicre efficace en haute troposphére. Deux canaux
d’évacuation c6té polaire et coté équatorial sont la configuration idéale. Dans 1’océan Indien, deux jets
sont connus pour étre favorables a la cyclogénése (Beucher, 2010) : le jet d’ouest subtropical pour le
coté polaire et le jet d’est tropical) pour le c6té équatorial.

La majorité de ces conditions de cyclogénése a été determinée sur la base d’études menées dans
le bassin Atlantique Nord, et est assumée valable pour les autres bassins.

La ZCIT : lieu de cyclogénese

Dans I’océan Indien, la ZCIT (Zone de Convergence Intertropicale) est ainsi un lieu privilégié
de cyclogénese (Ferreira et Schubert, 1997 ; Frank et Roundy, 2006) car elle réunit plusieurs conditions
thermodynamiques et dynamiques.

La figure 6 montre que cette zone concentre les maxima de vent zonal (alizés) et de tourbillon
relatif & 850 hPa. La convergence a 925 ou 850 hPa est assurée par la rencontre entre le flux de mousson
provenant du Moyen-Orient et les alizés. Le renforcement des alizés est ainsi le processus clé susceptible
de générer un vortex cyclonique par interaction avec un flux de mousson marqué (Beucher, 2010). Dans
cette situation, le vortex est également alimenté par de I’humidité provenant des deux flux.
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1.1. Les cyclones tropicaux

La spatialisation de la ZCIT est aussi fortement liée aux TSM (Bjerkness, 1969), bien que ce ne
soit pas 1’unique paramétre en jeu comme le souligne Lietzke (2001). On retrouve généralement des
systemes convectifs de méso-échelle (MCS pour Mesoscale Convective System) la ou les TSM sont
supérieures a 28 °C. Des fortes valeurs de 6’w & 850 hPa ainsi que des vitesses verticales marquées vers
600 hPa sont des conséquences directes de ces TSM chaudes.
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Figure 6. (a) Composante zonale du vent a 850 hPa (contours tous les 1 m.s™* en traits pleins et tous
les -1 m.sen traits pointillés). (b) Gradient méridional du tourbillon absolu (contours tous les 2.10-
s1). Tiré de Fukutomi et Yasunari (2013).
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Chapitre 1 : Contexte scientifique

Développement de la structure nuageuse

La cyclogénese requiert une perturbation initiale de méso-échelle avec la présence de MCV
(Mesoscale Convective Vortex). Les MCV sont définis selon plusieurs caractéristiques : (i) la présence
d’un minimum de pression au centre du systéme, (ii) une circulation cyclonique en moyenne troposphére
ou la libération de chaleur latente est la plus importante, (iii) une circulation anticyclonique en haute
tropospheére, et (iv) une certaine persistance dans le temps. Les nuages d’un cyclone tropical jouent un
role important dans 1’évolution de sa dynamique. A partir d’une perturbation préexistante, les nuages
convectifs permettent d’approvisionner le cceur du systéme en énergie et en vorticité au cours de
I’intensification (Houze, 2010). Il est établi que la mise en place et I’augmentation progressive de la
convection nuageuse est antérieure a celle des vents tangentiels autour de I’ceil (Steranka et al., 1986).

(@) (b) (c)
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Figure 7. Représentation schématique du cycle de vie des MCV et des tours convectives lors de la formation d'un cyclone.
Tiré de Houze (2010).

Houze (2010) décrit sur la figure 7 la mise en place de différentes structures nuageuses qui
deviendront par la suite un systéme convectif tropical organisé. La premiére étape est le développement
d’une ou de plusieurs tours convectives (figure 7a), i.e. un cumulonimbus caractérisé par une extension
verticale et une vorticité importantes (Hendricks et al., 2004). Ces systémes isolés s’organisent ensuite
autour de MCS plus larges et persistants constitués d’une partie convective et d’une partie stratiforme
(figure 7b). Les tours convectives apportent de la vorticité au MCS qui s’accumule vers 5 km d’altitude
pour former un MCV (figure 7c). Tout ceci est conditionné par la présence d’un tourbillon important
dans les basses couches.
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1.1. Les cyclones tropicaux

Influence des ondes planétaires

La formation de ces MCV peut étre favorisée par des ondes de grande échelle. Parmi celles-ci,
la MJO (Madden-Julian Oscillation ou Oscillation de Madden-Julian ; Madden et Julian, 1994) est la
plus connue. Cette onde, située au niveau des Tropiques, se propage vers I’est dans 1’océan Indien et
I’océan Pacifique avec une période comprise entre 30 et 60 jours. Ce phénomene se décompose en deux
centres d’action : une zone de convection intense (pression inférieure a 1013 hPa) et une zone ou la
convection est inhibée (pression supérieure a 1013 hPa). Ces deux centres d’action sont liés par une
méme circulation (figure 8) : les flux ascendants dans la phase positive (forte convection) atteignent la
haute troposphere (200 hPa), divergent, et les flux d’ouest ainsi créés subsident au niveau du dipdle
négatif du fait de la convergence a haute altitude avec les flux d’est (figure 8). L’air sec amené de la
haute troposphére vers les basses couches inhibe la formation de précipitations, et diverge en surface.
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Figure 8. Représentation schématique de la structure (du niveau 850 hPa et en haute troposphére) d 'une phase positive
de la MJO dans [’océan Indien et négative dans I’océan Pacifique Ouest. L ensemble du systeme se déplace au cours du
temps vers I’Est. (F. Martin ; https://www.climate.gov/news-features/blogs/enso/what-mjo-and-why-do-we-care)

Les paramétres thermodynamiques liés a la cyclogéneése et définis par Gray (1979) varient selon
la phase de la MJO dans le bassin considéré. Une phase positive de la MJO favorise la cyclogénése
(Maloney et Hartmann, 2000) par le biais de I’augmentation (i) de 1’activité convective, (ii) de la
vorticité (Hall et al., 2001), et (iii) de la convergence de basses couches (Liebmann et al., 1994). Ainsi,
ce phénomeéne contrdle la localisation des zones préférentielles et la fréquence des cyclogéneses, ainsi
que la trajectoire des cyclones car il modifie les flux directeurs (Ho et al., 2006).

Le second phénomene de large échelle ayant un impact potentiel sur la cyclogénéese est ENSO
(El Nifio-Southern Oscillation). ENSO est caractérisé par une variation périodique de la température
océanique dans 1’océan Pacifique équatorial et comporte trois phases distinctes : El Nifio, La Nifia, et
une phase neutre. EI Nifio est la phase chaude et correspond au réchauffement des TSM dans le centre
et ’est de I’océan Pacifique. Les répercussions sur I’atmosphére sont I’augmentation des précipitations
dans I’océan Pacifique central et 1’affaiblissement voire I’inversion des vents de surface (d’est) (figure
9). A I’inverse, les eaux sont plus froides dans ces mémes régions lors de La Nifia. Les précipitations
augmentent au-dessus de I’Indonésie alors que les vents d’est se renforcent. On parle de phase neutre
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Chapitre 1 : Contexte scientifique

lorsque les températures de surface de la mer sont autour de la moyenne ou lorsqu’il n’y a pas de synergie
entre ’océan et I’atmosphére. Par ailleurs, il a é&té montré que ENSO peut interagir avec la MJO (Hendon
et al., 1999).

El Nifo conditions

| | —— |
60°E 120°F 180° 120°W 60° W

longitude
NOAA Climate.gov

Figure 9. Représentation schématique des conditions de la phase El Nifio avec les anomalies de TSM chaudes en orange et les
anomalies froides en bleu. Au cours de cette phase, les TSM sont plus chaudes dans ['océan Indien Sud-Ouest. (NOAA
Climate.gov; http://ggweather.com/enso/enso_myths.htm)

Les principaux facteurs de cyclogéneése sensibles a ce phénomene sont les (i) TSM qui dirigent
la spatialisation de la convection, (ii) la pression au niveau de la mer, (iii) les vents troposphériques
agissant sur le cisaillement vertical et (iv) I’humidité relative. La localisation de la cyclogénese est donc
plus ou moins affectée par la phase El Nifio selon les bassins :

e Pacifique Nord-Ouest : déplacement vers ’est et vers 1’équateur (Chu, 2004)

e Pacifique Nord-Est : déplacement vers 1’ouest (Chu, 2004)

e Pacifique Sud-Ouest : déplacement vers 1’est suite a I’extension du thalweg de mousson (Chu, 2004)
¢ Atlantique : déplacement vers le nord (Chu, 2004)

e Indien Sud : déplacement vers 1’ouest (Ho et al., 2006)

Selon le bassin considéré, le phénomene peut également influencer la fréquence et I’intensité
des cyclones tropicaux. Il existe d’autres variations atmosphériques ayant un potentiel effet sur ’activité
cyclonique (Frank et Roundy, 2006) :

e La QBO (Quasi-Biennal Oscillation) est une variation cyclique de la composante zonale des
vents stratosphériques au-dessus de 1’équateur, dont le cycle est de 28 mois. Ce phénoméne
semble agir sur la fréquence et I’intensité (Gray et al., 1992 ; Chan, 1995 ; Jury et al., 1999)
ainsi que sur la trajectoire (Ho et al., 2009) des typhons du bassin Pacifique Nord-Ouest. Dans
le cas du bassin SOOI, une phase de composante Est de la QBO est associée a un affaiblissement
des vents zonaux de haute troposphére, et serait par conséquent favorable a la cyclogénése.
Toutefois, la relation entre la QBO et 1’activité cyclonique est encore discutée car son effet varie
selon la période considérée (Camargo et Sobel, 2010).
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Les ondes de Rossby équatoriales se propagent d’est en ouest et ont une période comprise
entre 6 et 25 jours. Elles favorisent la cyclogénése en augmentant la vorticité de basses couches
et la convection.

Les ondes de Kelvin ne jouent pas un réle majeur sur plusieurs bassins, mais peuvent avoir un
effet sur certains cas plus isolés en modifiant le tourbillon relatif et la convection (Bessafi et
Wheeler, 2006).

Les ondes mixtes de Rossby-gravité sont des ondes équatoriales de la méme échelle que les
ondes de Kelvin. Elles peuvent se propager vers 1’est ou 1’ouest en fonction de leur période.
Enfin, le dipdle de I’océan Indien (SIOD pour Subtropical Indian Ocean Dipole) est un mode
de variabilité propre a I’océan Indien consistant en une différence de TSM entre 1’est et I’ouest
(figure 10). Ash et Matyas (2012) ont notamment montré que les trajectoires ouest et sud-ouest
des cyclones du bassin SOOI étaient plutdt associees a un SIOD positif, i.e. lorsque I’anomalie
de température positive se situe a 1’ouest.

Les interactions entre ces différents phénomeénes sont également susceptibles d’impacter

’activité cyclonique.
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Figure 10. Cartographie des anomalies de TSM lors des mois de septembre, octobre et novembre. Les contours pleins
(pointillés) représentent les anomalies positives (négatives) (£ 0.2, + 0.4, + 0.6 °C, ... ). Tiré de Saji et Yamagata (2002).
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1.1.2. Evolution d’un cyclone tropical

Structure dynamique & nuageuse
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Figure 11. Représentation schématique de la structure d’un cyclone (en réflectivité radar) de I’hémisphére Nord. Tiré de
Houze et al. (2010) et adapté de Willoughby et al. (1988).
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1.1. Les cyclones tropicaux

La structure du cyclone est constituée de 3 parties distinctes : 1’ceil, le mur de I’ceil, et les bandes
spiralées (figure 11).

L’ceil est une zone de vent calme ou I’on retrouve le minimum de pression de surface. Il peut
étre exposé (contexte de ciel clair) ou surmonté d’une couverture nuageuse composée de stratus,
stratocumulus ou cirrus, selon I’intensité du systéme. Ces conditions calmes sont le signe de flux
subsidents le long de la face interne du mur de I’ceil qui sont une fraction des flux divergents en haute
troposphére, et qui apportent de I’air sec au sein de 1’ceil. Historiquement, il avait été observé que I’ceil
était visible sur I’imagerie satellitaire a partir du stade d’ouragan (64 kts sur 1’échelle de Saffir-Simpson).

Son diamétre (entre 10 et 100 km) ainsi que sa forme (circulaire, elliptique) peuvent varier sans
toutefois donner d’informations sur 1’état de santé du systéme. Le cyclone est un systéme a cceur chaud :
I’ceil est une anomalie chaude due a la compression adiabatique de I’air.
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Figure 12. (a) Température potentielle équivalente (6, K) le long d’une coupe verticale passant par
@il de I’ouragan Inez (1966). (b) Illustration de la circulation secondaire (a gauche) représentée
par les transports de masse et la 6 dont les isolignes sont en pointillés rouges. A droite, les vents
tangentiels (traits pleins) composent la circulation primaire. La température (°C) est en traits
pointillés. Tiré de Hawkins et Imbembo (1976).
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Chapitre 1 : Contexte scientifique

11 est entouré par un anneau de nuages convectifs qui forme le mur de I’ceil. Les pics d’intensité
de vents et d’ascendances sont situés dans cette zone (figure 12). Généralement localisé a une distance
comprise entre 10 et 50 km du centre, 1’extension horizontale est également du méme ordre de grandeur.

A l'extérieur du mur de I’ceil et jusqu’a 400 km du centre, on retrouve les bandes précipitantes
externes ou “bandes spiralées”. Ce sont des structures nuageuses larges de 5 a 50 km générant des
précipitations localement intenses. Bien qu’étant éloignées de la dynamique du cceur (ceil, mur de I’ceil),
ces structures sont également susceptibles de moduler I’intensité (\Wang et al., 2009) et de contr6ler la
trajectoire du systéme (Fovell et al., 2009).

Afin de comprendre la structure dynamique d’un cyclone, il est nécessaire d’écrire 1’équation
du vent (v) dans un repere cylindrique centré sur le centre du cyclone et défini par une composante
radiale e, et tangentielle eg , tout en faisant I’hypothése que les flux sont axisymétriques autour de 1’ceil
du cyclone :

U = vgeq + vye, (1.2)

vg > 0 : vent tangentiel cyclonique
v, < 0 :vent radial convergent

A partir de la distance par rapport a I’ceil notée r, de la masse volumique de 1’air po, du parametre
de Coriolis f, et de la pression p, on peut écrire I’équation du mouvement radial dans une atmosphere
libre de force de frottement sous la forme :

E— +f1],9——0§ (12)

2
Une particule d’air au sein d’un cyclone est soumise a trois forces : (i) la force centrifuge v%,

1 0
n— 22
po Or

(i) la force de Coriolis fvy, et (iii) la force de pressio
Si I’on considére que 1’accélération radiale est nulle et que les forces de frottement sont

négligeables, ce qui est le cas au-dessus de la couche limite, on peut alors écrire les deux équilibres
atmosphériques sur lesquels repose la structure d’un cyclone tropical.

e L’équilibre du vent de gradient a I’extérieur du mur du cyclone (r > 20 a 40 km) (figure 13a).
Dans un rayon supérieur & 20-40 km, les forces centrifuge, de Coriolis et de pression

s’équilibrent :
ve _1é_
- + fVy > 0 (1.3)
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1.1. Les cyclones tropicaux

e L’équilibre cyclostrophique. Dans un rayon inférieur a 20-40 km, la force de Coriolis est
négligeable (figure 13b), et la force centrifuge s’équilibre avec la force de pression :

(1.4)

- équilibre
) cvclostrophigue

équilibre dn
N vent de gradient S

Figure 13. Représentation schématique de (a) I'équilibre du vent de gradient et (b) I'équilibre cyclostrophique.
Tiré de Beucher (2010)

La circulation primaire correspond au vent tangentiel. Il est cyclonique en basses couches (vo >
0) et anticyclonique en haute troposphere (ve < 0). Sur la figure 14, on peut observer que le maximum
de ce vent est situé entre la surface et 2 km d’altitude (soit vers 850 hPa), i.e. a I’intérieur ou au-dessus
de la couche limite, et que son minimum est vers 16 km d’altitude (soit 150-200 hPa), i.e. au niveau de

la tropopause.
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Figure 14. Moyennes azimutales(a) du vent tangentiel (contours tous les 5 m.s), (b) du vent radial (contours tous les 2.5 m. ),
et (c) du vent vertical (contours tous les 0.5 m. s2) d’un cyclone tropical modélisé. Tiré de Wang (2007)

En basses couches, les forces de frottement freinent les vitesses tangentielles et créent de ce fait
un flux convergent (v, < 0). Les flux convergent en basses couches jusqu’au mur de 1’ceil ou ils sont pris
dans les fortes ascendances, puis divergent a une altitude haute comprise entre 15 et 18 km (v, > 0). Ces
flux divergents sont pilotés par des flux de grande échelle et sont nécessaires a 1’intensification des
cyclones tropicaux car leur role est d’évacuer 1’air amené par les ascendances du mur de I’ceil. C’est ce
qu’on appelle la circulation secondaire (ou radiale) dans laquelle le mur de I’ceil joue un réle primordial.
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Chapitre 1 : Contexte scientifique

Toutefois, les bandes externes et internes modulent aussi de maniére plus ou moins marquée cette
circulation secondaire. La figure 15 reprend de maniére schématique ces différents flux.

bandes spirales bandes spirales
I

-—-"-—vr:, - '-_ - - Vr.‘:-

Hémisphére Nord

Figure 15. Coupe verticale schématique de la dynamique d'un cyclone. Extrait du projet STORMFURY et
adapté par F. Beucher (2010).

Déplacement d’un cyclone tropical

Pour comprendre le déplacement d’un cyclone tropical, il est nécessaire de caractériser a la fois
son environnement et la dynamique du vortex cyclonique. Beucher et al. (2010) propose de débuter le
raisonnement a partir de I’équation d’évolution du tourbillon relatif ¢,.. Basée sur le vent ¥ et sa
composante méridienne v, B le gradient méridien du paramétre de Coriolis f, elle s’écrit :

% = —vgrad{,— pv—(f+ {)divv (1.5)

Le premier terme de 1’équation ¥ W ¢, représente le flux directeur environnemental. Le flux
a 500 hPa est généralement pris en compte en opérationnel (CMRS de La Réunion), dans le cas d’un
cyclone tropical. Toutefois, étant donné que I’extension verticale de la structure dynamique d’un cyclone
dépend de son intensité, I’altitude du flux directeur est également dépendante de ce parametre (Dong et
Neumann, 1986). Certaines études ont montré que la moyenne de plusieurs niveaux est un meilleur
marqueur de déplacement qu’un niveau pris a part entiére (Sanders et al., 1980 ; Chan et Gray, 1982),
telle que la moyenne pondérée DLM (Deep Layer Mean) définie par Neumann (1979). De maniere plus
générale, lorsque 1’on s’intéresse a la trajectoire d’un systéme (notamment de grande taille), il faut
garder a I’esprit que la convergence de basses couches et la divergence d’altitude perturbent les flux
environnementaux aux mémes niveaux, d’ou la nécessité de ne pas les prendre en compte.
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1.1. Les cyclones tropicaux

Le deuxieme terme Bv est I’effet Beta qui est intrinséquement 1ié a la dynamique du vortex. Il
est d0 a la formation de tourbillons secondaires, ou gyres Beta (Holland, 1983 ; Chan et Williams, 1987),
qui se déplacent au sein de la circulation primaire (figure 16). Si on supprime les flux directeurs, ces
tourbillons induisent un mouvement naturel du systeme vers le sud-ouest dans I’hémisphére Sud et vers
le nord-ouest dans 1’hémisphéere Nord (DeMaria, 1985 ; Fiorino et Elsberry, 1989).

Fiorino et Elsberry (1989) ont estimé que I’efficacité de 1’effet Beta (ou Beta drift) est
essentiellement dépendante de ’extension horizontale de la structure dynamique du systéme, et non
nécessairement de son intensité, i.e. les maxima de vent ou la MSLP (Minimal Sea Level Pressure ou
pression minimale au niveau de la mer).

Conceptual Model of B-gyres for NH Tropical Cyclones with no
Vp

Environmental Flow

©The COMET Program

Figure 16. Représentation schématique des Beta-gyres avec la rotation cyclonique notée L, la rotation anticyclonique notée
H, et le déplacement résultant noté vp. (Programme COMET, http://www.comet.ucar.edu/ )

Le troisieme terme (f + {,.) div ¥ est secondaire par rapport aux deux premiers. Il représente
la convergence en basses couches qui est susceptible de moduler 1’effet Beta en favorisant la formation
des tourbillons. En théorie, si I’on considére que la convergence est proportionnelle a ’intensité d’un
systeme, un cyclone tropical devrait avoir un effet Beta accentué par rapport a une tempéte tropicale
(Beucher, 2010). Le lien est en réalité plus complexe.

Dans le bassin SOOI, les trajectoires des cyclones sont généralement dirigées vers le sud-ouest,
ce qui est en partie di a I’effet Beta. Les systemes peuvent adopter une trajectoire zonale (vers 1’ouest)
ou paraboliques (sud-ouest, sud, puis sud-est), ou méridiennes bien que ces dernieres soient moins
fréquentes. Selon 1’évolution des flux directeurs, certaines trajectoires sont irrégulieres et n’ont pas de
typologie particuliére.
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Influence des facteurs environnementaux sur [ 'intensité

Bien que I’intensité d’un cyclone soit dépendante de processus physiques multi-échelle liés a la
dynamique du ceeur du phénomeéne ou a 1’environnement synoptique (\Wu et Cheng, 1999 ; Bosart et al,
2000 ; Hong et al, 2000 ; Wang, 2002a, b), nous faisons le choix de ne décrire dans cette section que
deux facteurs externes majeurs susceptibles de modifier ’intensité des cyclones tropicaux : le contenu
énergétique océanique et le cisaillement de vent.

La source de chaleur issue des océans a été tres tot considérée comme le moteur principal de
I’intensification des cyclones (Palmen, 1948), d’ou I’intérét de prévoir 1’évolution de la température de
surface de la mer dans les modéles numériques (Goni et al., 2003). Il convient de préciser que les TSM
seules ne suffisent pas a appréhender le réle de I’océan : il est nécessaire de représenter sa structure
thermique sur une certaine profondeur (généralement de I’ordre de 50 m). C’est pourquoi le parametre
considéré aujourd’hui est le contenu énergétique océanique (ou OHC pour Oceanic Heat Content), i.e.
la chaleur emmagasinée par 1’océan, qui a été défini par Leipper (1967) et dont I’effet sur
I’intensification a été démontré (Shay et al., 2000 ; Lin et al., 2005). Il s’écrit sous la forme :

OHC = p,,C, fZZ:IZ6(T(z) — 26°C)dz (1.6)

Ou pw est la densité de ’eau de mer, Cy est la capacité thermique massique de 1’eau de mer, n' est
1’élevation de la surface libre, T est la température, Hos est la profondeur de 1’isotherme 26°C, et dz
représente la variation de profondeur. OHC est mesuré en J.m2,
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Figure 17. Température de surface de la mer (°C) aprés le passage du cyclone Bejisa le 02/01/2013 a 18 UTC (a) et anomalies
de TSM (°C) entre le 02/01/2013 a 18 UTC et le 01/01/2013 a 00 UTC. Le flux de moment moyen est représenté par des
contours noirs (0.2, 0.4 et 0.8 kg m™ s2) (b). Tiré de Pianezze et al. (2018).

Le passage du cyclone induit également un refroidissement des TSM qui tend a réduire les flux
de chaleur et, in fine, I’intensité du cyclone. Deux mécanismes majeurs sont a I’origine de ce phénomeéne
: (i) le prélévement de chaleur par le cyclone (Emanuel, 1986), et (ii) le mélange océanique causé par
les vents cycloniques (Price, 1981). Pianezze et al. (2018) ont récemment modélisé le refroidissement
des couches supérieures de 1’océan au passage du cyclone tropical Bejisa par le biais d’un couplage
entre un modéle océanique (CROCO) et un modéle atmosphérique (Meso-NH), comme on peut
I’observer sur la figure 17.

Dans le cas des cyclones tropicaux, le cisaillement vertical de vent horizontal est défini comme la
différence entre le module et la direction des vents de basses couches (800-900 hPa) et ceux en haute
troposphére (100-300 hPa). Il a généralement un impact négatif (Ramage, 1959 ; Merrill, 1988;
DeMaria, 1996) sur le développement du cyclone car la circulation en altitude se désaxe du cceur chaud
en basses couches. L’effet se fait ressentir en premier lieu sur ’intensité mais certains auteurs ont
également montré que le cisaillement vertical rompt la symétrie de la convection et par conséquent des
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1.1. Les cyclones tropicaux

précipitations (Rodgers et al., 2003 ; Corbosiero et Molinari, 2006 ; Chen et al., 2006). Trois concepts
ont été avancés a ce jour pour expliquer I’impact du cisaillement vertical :

height in km

height in km

1) Ventilation (Frank et Ritchie, 2001) : la contrainte cisaillante éloigne les masses d’air a fort
0. (température potentielle équivalente) de 1I’axe de la convection. Le systéme réagit a cette perte
du cceur chaud en altitude par un ajustement hydrostatique qui se traduit par une augmentation
de la pression de surface. Ce phénoméne d’érosion du coeur chaud au sommet du systéme a été
identifié sur des profils de température issus de mesures satellitaires (Knaff et al., 2004).

2)

3)

=)

o
n

Réchauffement de la moyenne troposphere (DeMaria, 1996) : I’inclinaison du tourbillon
potentiel créé par la contrainte cisaillante est compensée par un réchauffement des masses d’air

en moyenne tropospheére, ce qui inhibe la convection.

Entrée d’air froid (Riemer et al., 2010) : sous I’effet du cisaillement, un flux subsident a faible
0. provenant de la haute troposphere altére la circulation radiale en basses couches (figure 18),
i.e. le flux moteur des ascendances du mur de 1’ceil.

50 100 150 200

distance from center in km

50 100 150 200
distance from center in km

336 339 342 345 348 351 354 357 380 363 366 369 372 375 [K]

Figure 18. Moyenne azimutale de Oe
(couleurs), des vitesses de vent tangentiel
(contours  pleins), et des vitesses
verticales (contours en pointillés) si le
cisaillement vertical est nul (haut) et s’il
est de 20 m.s? (bas). La fleche blanche
représente [’intrusion d’une masse d’air
de faible e au sein de la couche limite du
mur de l'eil. Tiré de Riemer etal. (2010).
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Chapitre 1 : Contexte scientifique

En termes d’ordre de grandeur, on peut considérer qu’un cisaillement vertical de vent inferieur
a5 m.s? n’est pas défavorable a la cyclogénése. Le seuil a partir duquel il entrave le développement du
systéme se situe autour de 10 m.s* (DeMaria et al., 2005). Ce seuil peut varier selon les bassins : 7-8
m.s dans I’ Atlantique Nord et 9-10 m.s* pour le Pacifique Nord-Ouest.

L’homogénéité du flux environnemental et les thalwegs de haute troposphére sont d’autres
processus externes susceptibles de moduler I’intensité des cyclones tropicaux (\Wang et \Wu, 2004). Des
facteurs intrinseques dynamiques tels que les ondes de Rossby de Vortex (\Montgomery et Kallenbach
1997 ; Wang 2002), les meso-vortex de I’ceil (Schubert et al., 1999 ; Kossin et Schubert, 2001 ;
Hendricks et al. 2009), et les tours convectives (Montgomery et al., 2006) sont également susceptibles
de jouer un role dans les fluctuations d’intensité. Le lecteur intéressé peut se référer aux travaux de
Leroux et al. (2013). Les processus microphysiques peuvent aussi impacter 1’intensité du cyclone : ces
interactions sont présentées dans la section suivante.

1.2. La microphysique nuageuse

On regroupe sous le terme de microphysique nuageuse 1’ensemble des interactions entre les
hydrométéores au sein des nuages. Sont distingués les nuages chauds constitués uniquement
d’hydrométéores en phase liquide, et les nuages de phase mixte ou coexistent et interagissent les
hydrométéores liquides et solides.

1.2.1 Nucléation des gouttelettes nuageuses

Lors de la formation d’un nuage chaud (cumulus, stratus) ou mixte, la gouttelette nuageuse est
le premier hydrométéore formé. Son rayon est généralement compris entre 2 et 25 um mais varie selon
le contexte environnemental (continental ou maritime), d’apres \Wallace et Hobbs (2006), et le type de
nuages (Quante, 2004). Il en est de méme pour les concentrations. Les gouttelettes nuageuses ne
précipitent pas car leur vitesse de chute est trop faible. Elles sont en grande majorité localisées sous
I’isotherme 0° C mais, dans le cas de nuages mixtes avec de fortes ascendances, elles peuvent étre
transportées au-dela : on parle alors d’eau surfondue.

La nucléation des gouttelettes nuageuses requiert un substrat que 1’on appelle noyau de
condensation (CCN). Ce mécanisme est détaillé dans la théorie de Kohler (Pruppacher et Klett, 1997)
qui décrit la croissance et I’activation des gouttelettes nuageuses en fonction de I’effet Raoult et de
I’effet Kelvin. En effet, la nucléation homogéne d’une gouttelette nuageuse nécessite une sursaturation
importante que I’on ne retrouve pas dans 1’atmosphére. Les CCN abaissent ce niveau de sursaturation
requis afin d’activer une gouttelette nuageuse. Ceux-ci peuvent tout d’abord grossir par croissance
hygroscopique en fonction de leur solubilité : c’est I’effet Raoult (ou effet de soluté ou effet
hygroscopique). Le point de déliquescence est le seuil d’humidité relative nécessaire a I’activation de la
croissance de la particule aqueuse ; il est généralement compris entre 40 % et 85 % pour les aérosols
inorganiques. Tang et al. (1997) ont estimé un point de déliquescence de 75 % pour les sels marins
(NaCl). L’effet Kelvin (ou effet de courbure) traduit I’'impact de la courbure de la gouttelette sur la
pression de vapeur saturante : plus la gouttelette est petite, plus la pression de vapeur saturante augmente.
Au-dela d’un diamétre critique associ€ a la pression de vapeur saturante, le CCN est activé (figure 19).
L’équation de Kohler est issue de la combinaison de 1’effet Raoult et I’effet Kelvin ; elle régit 1’ équilibre
entre une particule aqueuse ayant une fraction soluble et son environnement :

2Myyo v¢sMWpr3
S = e PRTP Msp(rg-rd) (L.7)
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. . 2My o
Le premier terme de I’exponentielle pR';/p

représente 1’effet Kelvin alors que le deuxieme terme

veMypTy
Msp(rg—r3)
constante des gaz parfaits, T la température, p la densité de la solution aqueuse, v le nombre d’ions du
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Figure 19 Croissance et activation d’une particule selon la courbe de Kohler en fonction du taux de saturation
S et du rayon r de la gouttelette. rary fait référence au rayon de I’aérosol sec. Tiré de Lohmann et Luond (2012).

1.2.2 Processus microphysiques en phase chaude

Une fois le rayon critique atteint, les gouttelettes nuageuses continuent de croitre par diffusion
de vapeur d’eau en surface. La formation de la gouttelette génére un gradient dans le champ de vapeur
d’eau environnant qui tend a étre annulé par la condensation. A partir de 1’équation de la diffusion (ou
loi de Fick), il est possible d’écrire 1’évolution du rayon d’une gouttelette sous la forme :
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5—1 Ly Ly
r(t) = Jr02+2 (Z5)t @5 aveck = (22— 1) 22 (1.8)
_ PIRyT
Fa = DyesT

K = 4.1868.1073(5.69 + 0.017(T — Ty))

Ou r est le rayon de la gouttelette, ro le rayon initial de la gouttelette, S le taux de saturation, Ly
la chaleur latente de vaporisation, Dy le coefficient de diffusion de la vapeur d’eau dans I’air, Ry la
constante spécifique de la vapeur d’eau, T la température, et p la densité de la goutte. T, est égal a
273,16 K.

Pour un taux de saturation S donné, les gouttelettes grossissent plus rapidement pour des
températures plus chaudes. Ce processus est prédominant au premier stade de formation du nuage (figure
19) et rétroagit sur la sursaturation. Dans les premiers métres a la base du nuage, la croissance par
condensation est faible car peu d’aérosols sont activés comme on peut le voir sur la figure 19. La
concentration de gouttelettes augmente au sein du nuage : la croissance par condensation prend alors de
I’importance au détriment de la sursaturation.
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Figure 20 Profil vertical de diverses propriétés a la base d’un nuage pour des vitesses verticales ascendantes égales a 0.5
m.sY(traits pointillés) et 2 m.s(traits pleins) : la sursaturation, la concentration des gouttelettes nuageuses, le rayon moyen,
[’écart-type, et le contenu en eau liquide. Tiré de Rogers et Yau (1989)

Lorsque les gouttelettes nuageuses atteignent une taille suffisante, le processus de collision-
coalescence devient efficace et permet aux gouttes d’atteindre une taille suffisante pour qu’elles
précipitent. C’est le processus prédominant de formation de la pluie dans les nuages chauds tropicaux
et les cumulus des moyennes latitudes. La condensation est un processus lent qui ne peut expliquer a lui
seul les durées de formation de précipitations observées. On estime que le processus de collision-
coalesence fonctionne des lors qu’une gouttelette atteint un rayon égal a 20 um (\Wallace et Hobbs,
2006). Lorsque cette taille limite est atteinte, la vitesse de chute de la gouttelette devient suffisante pour
qu’elle sédimente et ainsi collecte des gouttelettes plus petites pendant sa chute.
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1.2. La microphysique nuageuse

Ce processus, qui tend & remplacer la condensation une fois les nuages formés (figure 21),
nécessite une large distribution en taille des gouttelettes. Plus les vitesses différentielles de chute sont
élevées, plus le nombre de collisions est important. Au contraire, le processus de condensation seul tend
a contracter la distribution en taille des gouttes. La diversité de tailles de CCN dans le réservoir initial
est donc favorable a ce processus de collision-coalescence, notamment dans un contexte maritime ou il
peut y avoir présence de sels marins de différentes tailles. L’efficacité de collision dépend également de
la turbulence, comme 1’ont défini Ayala et al. (2008). D’un point de vue quantitatif, Rogers et Yau
(1989) ont estimé qu’il faut environ 10° collisions pour former une goutte de pluie de 1 mm.

Bien que ces processus suffisent pour générer des précipitations dans certains types de nuages
chauds, la majeure partie des précipitations est issue de processus microphysiques en phase froide ou
mixte dans un cas de convection profonde. La contribution de la phase glace aux précipitations globales
sous les tropiques est estimée a 69 % (Lau et \Wu, 2003).

(a)
~20 um

Droplet radius

~15 um N\
M 7

Time
Figure 21. Représentation schématique de [’évolution temporelle des processus de

condensation (courbe bleue) et de coalescence (courbe rouge) en fonction du rayon des
gouttelettes. Tiré de Wallace et Hobbs (2006)

1.2.3 Processus microphysiques en phases mixte et froide

Dans la partie froide du nuage, les cristaux de glace (ou glace primaire) sont produits par
nucléation homogene ou par nucléation hétérogéne (en présence de noyaux glagcogenes). Ils peuvent
adopter plusieurs formes selon les conditions de température et de sursaturation : en colonne, en
plaquette, en dendrite, en aiguille, ou de forme irréguliére. On considére que leur dimension est comprise
entre 1 pum et 1.5 mm.

Plusieurs mécanismes de formation des cristaux de glace existent. La figure 22 schématise les
divers mécanismes de formation primaire en fonction des conditions en température et sursaturation par
rapport a I’eau liquide et la glace.
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Figure 22. Diagramme schématique (a) des processus de nucléation de la glace en fonction de la température
et de la sursaturation par rapport a la glace Si (la sursaturation par rapport a l’eau liquide est indiquée par

un trait plein). La ligne en pointillés tracée a partir de -35°C représente la nucléation homogéne selon Koop
et al. (2000). Tiré de Lohmann et Liond (2012).

La nucléation homogéne se produit en 1’absence d’IFN (Ice Freezing Nuclei) : c’est la
congélation d’une gouttelette d’eau surfondue ou d’une solution aqueuse qui nécessite une température
trés froide (inférieure a -38 °C selon Pruppacher et Klett, 1997). La température de congélation dépend
de la taille et de la composition de la gouttelette nuageuse : plus celle-ci est grande et/ou contient du
matériel dissous, plus la température requise est froide. La zone de la figure 19 située entre la ligne en
trait plein et la ligne en trait pointillé représente la formation des cirrus ou les températures trés froides
permettent la nucléation homogéne, qui est généralement le mécanisme prédominant (Spichtinger et
Kramer, 2012). La congélation d’une solution aqueuse se produit lors de la formation des cirrus en haute
troposphére alors que la congélation d’une goutte d’eau surfondue se fait préférentiellement dans une
couverture cirriforme formée par de la convection profonde. Toutefois, ces situations ne sont pas
universelles et il existe également des cas de cirrus ou la nucléation hétérogéne prend le pas sur la
nucléation homogéne car il y a présence d’IFN (Cziczo et al., 2013).

La nucléation hétérogéne nécessite I’intervention d’un IFN. Ce mécanisme se produit a des
températures relativement plus chaudes que celles de la nucléation homogene, ce pourquoi elle est
prédominante dans les nuages de phase mixte. La présence d’IFN abaisse le niveau d’énergie nécessaire
a la formation d’un germe de glace. Quatre mécanismes sont décrits dans la littérature (Pruppacher et
Klett, 1997).

1. Dans le cas d’une sursaturation par rapport a la glace et d’une température négative, la vapeur
d’eau peut se condenser a la surface d’un IFN insoluble tel qu’une poussiére désertique (Cziczo
etal., 2013) : ¢’est la nucléation par déposition de vapeur. Il n’y a pas de seuil de sursaturation
et de température clairement définis ; ceux-ci varient selon les études.

42



1.2. La microphysique nuageuse

2. Lanucléation par immersion nécessite que I’IFN soit immergé dans une gouttelette nuageuse
dés la phase chaude puis transporté vers des températures plus froides. Pour ce type de
mécanisme, il faut que I’IFN soit enrobé, i.e. qu’il soit composé d’une fraction insoluble et
d’une fraction soluble. 11 peut ainsi former des gouttelettes nuageuses et/ou initier leur
congélation selon les conditions en température et humidité.

3. La nucléation par condensation agit dans un environnement sursaturé par rapport a 1’eau
liquide (Welti et al., 2009) et se distingue de celle par immersion pour plusieurs raisons : I’'TFN
enrobé s’active a une température négative, son temps de résidence dans la gouttelette est donc
inférieur, et le volume d’eau liquide autour de I’IFN enrobé est plus faible.

4. La nucléation par contact correspond a la congélation d’une gouttelette d’eau surfondue par
collision avec un IFN (Durant et Shaw, 2005).

Il a toutefois été observé que les concentrations en cristaux de glace dans les nuages mixtes
pouvaient étre bien supérieures aux concentrations en IFN. Des mécanismes de production secondaire
de la glace pourraient donc avoir un réle primordial sur la génération de fortes concentrations en cristaux
de glace (Field et al., 2017). Il en existe quatre types (figure 23) :

&3

Rime-splintering Collision fragmentation

0.y oo

Droplet shattering Sublimation fragmentation

Figure 23. Représentation schématique des différents processus de multiplication des
cristaux de glace : a) Hallett-Mossop, b) rupture collisionnelle, c) fragmentation par
congélation, d) fragmentation par sublimation. Tiré de Field et al. (2017).

(i) Multiplication par givrage. Il est communément appelé Hallet-Mossop (H-M ci-aprés) car
il a été découvert lors des travaux de Hallet et Mossop (1974). H-M est un processus de création de
petits cristaux de glace lors du givrage des gouttelettes nuageuses sur les hydrométéores froids. Il agit
dans une gamme de température tres restreinte (entre -3 °C et -8 °C) pour des gouttelettes et du graupel
de taille supérieure a 25 pm et 0.5 mm respectivement (Lamb et Verlinde, 2011), ainsi que pour des
vitesses de collision comprises 0.2 et 5 m.s? (Field et al., 2017). Dans ces conditions, I’efficacité¢ du
processus a été estimée a un cristal de glace formé pour 250 gouttelettes nuageuses (Mossop, 1985). A
I’heure actuelle, il est le seul processus de multiplication de cristaux de glace implémenté dans des
modeles atmosphériques 3D.
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(if) Rupture par collision. La multiplication des cristaux de glace intervient lors de collisions
entre du graupel de petite taille et du graupel (Collisional Ice Break-Up). Ce phénomene a été
conceptualisé par Hobbs et Farber (1972), observé pour la premiére fois par \Vardiman (1978) puis par
Takahashietal. (1995). Toutefois, il reste des incertitudes sur les conditions nécessaires a son activation
et a son efficacité. Selon Yano et Philips (2011, 2016), ce processus requiert un mélange de graupel,
d’eau surfondue et de cristaux de glace. Ils ont établi que les concentrations de graupel de faible diameétre
noté ng et de diamétre important (supérieur & 2 mm selon Takahashi et al., 1995) noté ng, et de
concentrations en cristaux de glace notés n; devaient respecter des rapports minimaux : ng/n; > 2 et ng/
ni > 2/3. Par ailleurs, il est estimé qu’une vitesse différentielle entre le graupel et la neige de 1.25 m.s*
est nécessaire a la fragmentation. Nous reviendrons plus en détails sur ce processus et son
implémentation dans Meso-NH dans le chapitre 4.

(iif) Fragmentation par congélation. Des petits cristaux de glace peuvent se détacher lors de
la congélation d’une goutte de pluie. Leisner et al. (2014) estiment que ce processus agit entre -10 °C et
-15 °C. Il a été clairement mis en évidence par les travaux de Korolev et al. (2004) et Rangno et Hobbs
(2005).

(iv) Fragmentation par évaporation. C’est le processus secondaire le moins documenté : la
fragmentation des particules de glace lors de leur sublimation (ou évaporation). Seuls Bacon et al. (1998)
s’y sont intéressés et ont défini les conditions d’activation : une large gamme de température comprise
entre 0°C et -30°C ainsi qu’un taux de saturation par rapport a la glace compris entre 85 % et 100 %. Ce
processus est dépendant de la forme de la particule.

Les cristaux de glace croissent par déposition de vapeur lorsque 1’air est en sursaturation par
rapport a la glace et que la température est négative. Lorsqu’il y a présence a la fois de cristaux de glace
et de gouttelettes, les gouttelettes nuageuses s’évaporent au profit des cristaux de glace qui grossissent
par déposition de la vapeur d’eau libérée : c’est I’effet Bergeron-Findeisen.

La neige (ou agrégats) résulte de 1’agrégation de cristaux de glace et a une dimension comprise
entre 0.1 mm et 10 cm. L’efficacité de collision entre les particules glacées dépend de la température :
plus les températures sont chaudes, plus le processus est efficace. Les observations semblent montrer
que le processus serait réellement efficace en-dessous de I’isotherme -10°C lorsqu’une fine couche d’eau
liquide se forme a la surface de 1’hydrométéore glacé augmentant 1’efficacité de collection. Les
particules glacées peuvent aussi croitre par accrétion. Ce terme général regroupe les processus au cours
desquels les hydrométéores s’associent lors de collisions. Les hydrométéores glacés (cristaux de glace,
neige, graupel) peuvent croitre par contact avec de 1’eau surfondue (gouttelettes nuageuses et gouttes de
pluie) : c’est le processus de givrage qui génére le graupel, une particule de forme sphéroide, et
éventuellement de la gréle si le diamétre de I’hydrométéore est supérieur a 5 mm. On peut parler de
croissance seche (accrétion de cristaux de glace) ou de croissance humide (accrétion de gouttelettes
nuageuses) pour ce type d’hydrométéores dont la formation requiert de fortes ascendances au sein du
nuage (orage, par exemple). L’efficacité de collision dépend de la vitesse de chute relative qui est elle-
méme conditionnée par leurs propriétés physiques (forme, densité, taille). Lorsque les graupels chutent
en dessous de I’isotherme 0°C, ils fondent et se transforment en gouttes de pluie.

La figure 24 regroupe I’ensemble des processus microphysiques chauds, mixtes et froids en jeu
dans un cas de nuage de convection profonde.
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Figure 24. Représentation schématique des processus microphysiques dans un nuage a phase mixte.
Tiré de Lohmann et Li6nd (2012).

1.2.4 Structure microphysique d’un cyclone tropical

La circulation secondaire (radiale) est le moteur de la structure microphysique d’un cyclone.
Dans la partie ascendante principale de cette circulation, i.e. dans le mur de I’il, les gouttelettes
nuageuses se développent par condensation et croissent par coalescence pour former des gouttes de pluie
qui peuvent précipiter en dessous de 1’isotherme 0°C (figure 25). En altitude, des lors que les conditions
sont réunies (présence d’IFN interstitiels et sursaturation par rapport a la glace), la nucléation hétérogéne
de la glace peut avoir lieu. La neige (ou agrégats) et le graupel se forment respectivement par agrégation
et par givrage des cristaux de glace. Le graupel chute rapidement en raison de sa masse importante.
Lorsqu’ils passent sous 1’isotherme 0°C, ils fondent et se transforment en gouttes de pluie. En revanche,
les cristaux de glace et les agrégats, hydromeétéores moins denses, peuvent étre advectés a de grandes
distances de leur zone de formation par la circulation tangentielle et transportés a 1I’extérieur du mur de
I’ceil par la circulation radiale. Dans la région en phase mixte, il a été observé que le contenu en eau
surfondue est généralement faible (< 0.5 g m=) car la majorité du contenu en eau liquide précipite avant
d’atteindre 1’isotherme 0°C (Houze, 2009). D’aprés Houze (2009), il est possible de distinguer trois
zones distinctes dans le mur de I’ceeil en fonction de leur distance par rapport a 1’ceil. L’eau surfondue
est observée dans le coté intérieur, i.e. le plus proche de I’ceil, car c’est la zone ou 1’ascendance est
maximale et ou I’on retrouve, en conséquence, moins de cristaux de glace proches de I’isotherme 0°C.
En revanche, les hydrométéores froids sont plus nombreux dans la partie du milieu. Le déplacement des
hydrométéores dans le plan horizontal et vertical est schématisé sur la figure 26.
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Figure 25. Représentation schématique de la distribution spatiale
des hydrométéores dans le mur de ['ceil. La température de la base
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Figure 26. (a) Coupe altitude-rayon schématique de I'Ouragan Alicia (1983) montrant la réflectivité radar (contours gris a 5,
30, 35 dBz). Sont également représentés la circulation primaire (traits pointillés fins), la circulation secondaire (fleches grises
tiretées), les subsidences dues a la convection (fleches pleines), et les mouvements verticaux de méso-échelle (fleches blanches).
Les numéros (0,1,1°,2,2°,3,4) correspondent a la trajectoire des hydrométéores visible sur la coupe horizontale de la réflectivité
radar (contours & 20 et 35 dBZ) représentée en (b). Tiré de Houze, (2010).
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1.2. La microphysique nuageuse

1.2.5 Les schémas microphysiques dans les modeles numériques

Les modéles de nuage résolu (CRM pour Cloud Resolving Model) disposent de paramétrisations
dédiées a la modélisation de la microphysique nuageuse. Le développement des schémas
microphysiques a évolué selon deux axes : la paramétrisation “bulk” et la paramétrisation spectrale
“bin”. Il existe une multitude de schémas bin et bulk propres a chaque mod¢le. L importance du choix
du schéma microphysique pour une étude donnée n’est pas a négliger car la distribution spatiale des
hydrométéores est directement dépendante de la paramétrisation utilisée. En modifiant la distribution
verticale de la libération de la chaleur latente, c’est la dynamique et I’évolution du systéme qui est

impactée (Gilmore et al., 2004).
Les schémas bulk reposent sur une loi semi-empirique de représentation de la distribution en
taille des hydrométéores. Plusieurs lois (tableau 2) peuvent étre adaptées pour simuler une distribution

proche de la réalité (Tripoli et al., 1988) :

Tableau 2. Formulation analytique des lois de distribution (Tripoli et al., 1988)
Formulation |

Loi de distribution
Gamma généralisée _ % avpav-1,-(AD)®
D)= ——A%D
g(D) T o) e
Gamma (a.=1) AV
D) = _Dv—l —-AD
g9(D) O e
Marshall-Palmer (e =1etv=1) g(D) = e~
Weibull (v=1) g(D) = aA*D*1g—@AD)*
Rayleigh (a =2 et v=3/2 A3
y g ( ) g(D) - Dze_(/lD)z
Vi
Lognormale _(log(/lD))2
g(D) = e \ V2o
\V2moD

Certains paramétres sont fixes, d’autres ajustés en se basant sur les observations disponibles. Le
choix de la loi de la distribution en taille dépend du type d’hydrométéore considéré. La loi Gamma est
couramment utilisée pour représenter les gouttelettes nuageuses (figure 27). Quant aux gouttes de pluie,

leur distribution en taille est supposée suivre une loi de Marshall-Palmer.
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Figure 27. Exemples de lois de distribution Gamma pour plusieurs valeurs de No, v, u. Extrait de Nopple et al. (2010a) et
annoté par Khain et al. (2015).
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Le premier degré de complexité consiste a prédire uniquement la masse des hydrométéores a
partir du moment a I’ordre 3 de leur distribution en taille. On parle alors de schéma a 1-moment. Ce sont
les schémas qui ont été les plus utilisés et qui sont encore en vigueur dans les modéles opérationnels.
Dans le cas d’une loi Gamma généralisée noté g, le moment M a I’ordre p pour I’hydrométéore h s’écrit :

T(vht )
= @ b = 0 b _2&h_3%nVhpapvp-1 ,—(4 D)ah = —1 — % 1.
M) = [, DPg(D)AD = [;° DP - A" panva=t g=Gh)™ g = = —Ztin (1.9)

Ou D est le diamétre de ’hydrométéore, ' la fonction Gamma, an et vn les paramétres de
dispersion, et An le parametre de pente.

Le degré de complexité suivant consiste a ajouter la concentration en tant que variable
pronostique, a partir du moment a 1’ordre 0 de la distribution en taille. Il a été montré que les schémas a
2-moments permettent de simuler de maniére plus réaliste les phénomeénes de convection profonde (\/an
Weverberg et al., 2012). 1l existe également des schémas a 3-moments (Milbrandt et Yau, 2005)
prédisant le moment a 1’ordre 6 proportionnel a la réflectivité radar.

Les schémas de type “bin” ne nécessitent pas d’hypothése sur la forme des lois de distribution.
Celles-ci sont calculées explicitement une fois découpées en dizaines voire centaines de bins. Un des
avantages de ce type est son universalité : il s’adapte a tout type de phénomene météorologique sans
modification préalable des processus microphysiques. Etant donné le nombre important de variables
pronostiques pouvant atteindre 300 pour les schémas “bin” par rapport a celui des schémas “bulk” dont
le nombre est inférieur a 20, le surplus du colt numérigque associé est le principal inconvénient de ce
type de schéma. Il existe une méthode hybride implémentée dans le modele RAMS (Meyers et al., 1997).
Les processus microphysigues sont calculés hors ligne par la méthode bin dans un modele lagrangien
puis incorporés au modéle RAMS qui effectue la simulation avec un schéma bulk. Ceci permet de pallier
les difficultés liées au colt numérique. Il est également possible d’utiliser une autre méthode hybride :
un schéma bin pour la phase chaude et un schéma bulk pour la phase froide (Onishi et Takahashi, 2012).
Il existe ainsi une multitude de schémas microphysiques ayant des performances plus ou moins bonnes
selon le cas étudié et les contraintes de calcul.

1.2.6 Impact de la microphysique sur I’évolution des cyclones tropicaux

La structure microphysique agit sur la dynamique interne et, in fine sur I’intensité, par le biais
de la libération/absorption de chaleur latente associée aux changements de phase. Les premiers auteurs
ayant démontré le réle des processus microphysiques de phase froide pour la simulation des cyclones
tropicaux sont Willoughby (1984) et Lord (1984). lls avaient notamment observé que la fonte de
particules glacées permet de produire et de maintenir les subsidences associées aux nuages de convection
profonde. Or, ces subsidences freinent I’intensification du cyclone en transportant de 1’air ayant une
faible O de la haute et moyenne troposphere vers les basses couches. Cette masse d’air est ainsi advectée
vers le cceur du systéme par le flux radial entrant et joue également un role de barriere a ce méme flux.
Le résultat de ces mécanismes est la baisse de la convection dans le mur de I’ceil et, par conséquent, de
I’intensité du systéme.

Il est aujourd’hui admis que I’étude des processus microphysiques est essentielle pour
comprendre I’évolution des cyclones. Ceci est rendu possible par I’amélioration de la résolution des
modeles permettant de résoudre de plus en plus finement la microphysique nuageuse. Plusieurs
processus jouant un role majeur dans I’intensification d’un cyclone tropical ont d’ores et déja été mis en
évidence. L’évaporation des gouttelettes nuageuses et des gouttes de pluie a été définie comme un
processus clé par plusieurs auteurs (\Wang, 2002 ; Zhu et Zhang, 2006 ; Li et al., 2013a).
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Wang et al. (2002) ont réalisé des analyses de sensibilité au schéma microphysique a I’aide du
modele TCM3 décrit par Wang (1999, 2001), avec des mod¢les imbriqués permettant d’atteindre une
résolution horizontale maximale de 5 km. Ils ont observé que la structure nuageuse du cyclone simulé
est plus sensible au schéma microphysique que son intensification et son intensité finale. En se basant
sur trois différents schémas microphysiques notés CTRL (mixte), WMRN (chaud), et HAIL (mixte mais
avec des modifications des propriétés du graupel) sur la figure 28, les auteurs stipulent que la structure
dynamique régie par la libération/absorption de chaleur latente varie peu, ce pourquoi 1’effet sur
I’intensité est moindre. En revanche, I’extension du mur de I’ceil, des bandes précipitantes, et de la
couverture cirriforme est bien dépendante du schéma microphysique. L’évaporation des gouttes de pluie
a été identifiée comme un processus clé pour la mise en place des subsidences : sa prise en compte limite
la sur-intensification du systeme. Le deuxiéme processus clé identifié est la fonte du graupel et de la
neige qui régit également le développement des subsidences par absorption de chaleur latente. De
maniére logique, le cyclone le plus intense produit dans cette étude est celui ou 1’évaporation et la fonte
sont désactivées : le systéeme dépasse sa MPI (Maximum Potential Intensity) de 20 hPa. La structure
nuageuse est elle aussi fortement modifiée par ces deux processus clés. Le graupel se concentre dans le
mur de ’ceil dans la simulation NMLT (processus de fonte désactivé) car les ascendances plus intenses
favorisent le givrage et la croissance par déposition de vapeur d’eau des particules glacées.
Parallelement, la croissance et la coalescence des gouttelettes nuageuses deviennent la seule source de
pluie, restreignant sa localisation au mur de 1’ceil. Les fortes réflectivités au sein du mur de 1’ eil visibles
sur la figure sont ainsi dues a la fois au graupel non fondu et aux gouttes de pluie.

(a) Maximum wind speed
T T T T T T T T T T T
Y - -——

Figure 28. Evolution temporelle des
vitesses de vent tangentiel en m.s en
surface (a) et du minimum de pression de
surface en hPa (b) pour différents
schémas microphysiques. La ligne
horizontale représente la MPI calculée a
870 _ _ partir des conditions initiales en se
860 R N o basant sur [’algorithme de Holland
850 L I 1 | 1 1 I | ! 1 L L ! (1997). Tiré de Wang et al. (2002).
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Les travaux de Zhu et Zhang (2006) rejoignent ceux de \Wang et al. (2002) dans le sens ou ils
identifient les mémes processus prédominants, a savoir 1’évaporation de gouttelettes nuageuses et la
fonte des hydrométéores glacés, mais ils hiérarchisent dans leur étude ces processus. Le refroidissement
par fonte serait plus efficace que par évaporation en zone saturée, i.e. dans le mur de I’ceil. Zhu et Zhang
(2006) se sont également intéressés a 1I’impact des schémas microphysiques sur la génération des
précipitations par le biais d’analyses de sensibilité réalisées avec le modéle MMS5 (NCAR) sur I’ouragan
Bonnie (1998). Les tests de sensibilité qu’ils ont effectués montrent que les processus froids sont
nécessaires a la formation des précipitations si 1’on observe la simulation de contréle CTL et celle ou
les processus froids sont désactivés (NICE) (figure 29). Plus un cyclone est intense, plus le champ de
précipitations se densifie. Le rble du graupel a ici été mis en lumiére. En particulier, sa prise en compte
permet (i) de restreindre 1’extension horizontale du mur de I’ceil du fait de sa vitesse de chute importante
(par rapport a la neige) et (ii) de contribuer au développement des ascendances au-dessus de 1’isotherme
0°C par le biais de I’effet Bergeron et de la libération de chaleur latente associée.

Figure 29. Précipitations accumulées (couleurs) le long de la trajectoire du cyclone simulé (courbe noire) pour deux
simulations : CTL (référence) et NICE (absence des hydrométéores froids). Tiré de Zhu et Zhang (2006).

Li et al. (2013) ont simulé le typhon Hagupit (2008) avec le modele WRF dans le but de
caractériser la distribution tridimensionnelle de la chaleur latente libérée ou absorbée lors des processus
microphysiques. Cette étude fournit un profil de chaleur latente typique d’un systéme mature (figure 30)
pour différentes classes de processus. Ils ont ainsi montré que 1’évaporation des gouttelettes nuageuses
et des gouttes de pluie est prédominante pour les 500 premiers métres de la couche limite. La
condensation prend ensuite le relais et augmente avec 1’altitude jusqu’a 1’isotherme 0°C (vers 5 km
d’altitude). La fonte du graupel et de la neige est maximale aux alentours de 5 km d’altitude mais le
bilan net reste positif étant donné la compensation par 1’action de la condensation. Au-dessus de 6 km
d’altitude, la croissance des hydrométéores glacés par déposition de vapeur d’eau est associée a un
maximum de libération de chaleur latente a 10 km d’altitude.

Plus le bilan global de flux de chaleur latente est positif, plus le cyclone est intense. Les auteurs
ont notamment mis en évidence la localisation du réchauffement par condensation dans la partie
intérieure du mur de I’ceil (updrafts) alors que la fonte du graupel et de la neige est plutot située dans sa
partie extérieure (subsidences).
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Figure 30. Profil de flux de chaleur latente (°C.h"%) du typhon Hagupit global (noir) et
par classe de processus (bleu : congélation et fonte ; cyan : déposition et sublimation ;
rouge : condensation et évaporation). Tiré de Li et al. (2013a).

Si la description des processus microphysiques constitue une voie d’amélioration des
simulations de cyclones tropicaux, la définition des propriétés de chaque type d’hydrométéores en est
une autre. McFarquhar et al. (2006) ont observé que I’intensité du phénoméne simulé est sensible a la
vitesse de chute du graupel définie dans le modéle : plus elle est élevée, plus le cyclone est intense. lls
obtiennent une différence de pression minimale de surface égale a 7 hPa uniquement en faisant varier
les propriétés de ce parametre. Une augmentation de la vitesse de chute du graupel tend a générer plus
de précipitations car, du fait de sa densité importante, cet hydrométéore a moins tendance a s’étaler
horizontalement. On voit donc I’intérét de calibrer au mieux les propriétés de ce type d’hydrométéores
pour la simulation des cyclones tropicaux.

Si la majorité des auteurs observent un effet négligeable de la microphysique sur la trajectoire
des systéemes, Fovell et al. (2009, 2010, 2016) montrent, quant & eux, que la trajectoire peut étre
significativement impactée par le choix du schéma microphysique. 1ls montrent notamment que le
schéma microphysique agit sur I’effet Beta, i.e. un des facteurs conditionnant le déplacement des
cyclones tropicaux (section 1.1.2), via la modification de la structure dynamique (figure 31).
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Figure 31. Trajectoires d’un cyclone idéalisé simulé pour une durée de 72 h avec
différents schémas microphysiques : K (Kessler), L (Purdue-Lin), W (WSM3),
Ws (WSM6), S1 (Seifert-Beheng, version 1) et Sz (Seifert-Beheng, version 2). Les
symboles montrent les positions successives a 12 h d’intervalle. Tiré de Fovell
et al. (2016).

Comme 1’ont souligné McFarquhar et Black (2004), les premiers schémas microphysiques
¢taient adaptés aux phénomenes de moyenne latitude. Par conséquent il est nécessaire aujourd’hui de
les développer et de les calibrer dans 1’optique de simuler au mieux les cyclones tropicaux. Etant donné
que les aérosols ont un effet microphysique sur les nuages, ’interaction entre les aérosols et les cyclones
tropicaux est également devenue une problématique majeure, d’ou I’intérét de privilégier les schémas
microphysiques & 2-moments qui intégrent une meilleure représentation de leur activation.

1.3. Les aérosols

Les aérosols sont des particules fines solides ou liquides en suspension dans 1’atmosphere. On
distingue deux types d’aérosols selon leur mécanisme de formation : les aérosols primaires sont
directement émis dans 1’atmosphére (abrasion, érosion, combustion) alors que les aérosols secondaires
se forment a partir de précurseurs gazeux (conversion gaz-particules).
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1.3.1. Effet radiatif & microphysique

IIs peuvent avoir un effet radiatif (direct) et microphysique (indirect) (figure 32). L’effet radiatif
fait référence a 1’absorption et la diffusion du rayonnement solaire par les aérosols. Le for¢age radiatif
des aérosols est défini comme étant la variation du flux radiatif net au niveau de la tropopause. Cet effet
direct interagit a I’échelle planétaire avec les courtes et longues longueurs d’ondes. Il peut étre positif
(réchauffement) ou négatif (refroidissement) selon le contexte environnemental et les propriétés
diffusantes et/ou absorbantes des aérosols : des aérosols faiblement absorbants en milieu océanique
refroidissent 1’atmosphére alors que des particules absorbantes en milieu continental au-dessus de
glaciers provoquent un réchauffement. Le forcage radiatif dépend donc de : la réflectance de la surface,
la position et I’extension verticale des aérosols et des nuages, I’humidité relative et I’ensoleillement. Le
forcage radiatif des aérosols marins et des poussicres désertiques est globalement négatif. Alors qu’au
niveau global, Partanen et al. (2014) estiment le forcage radiatif des aérosols marins a -0.53 W.m2 sur
5 ans (2006-2010), Podgorny et al. (2000) obtiennent un forcage radiatif égal a -1.36 W.m dans I'océan
Indien. En ce qui concerne les poussiéres désertiques, Miller et Tegen (1998) observent des valeurs
égales a -0.06 W.m2,

Les aérosols agissent également sur I’évolution du climat par le biais de I’effet indirect dii a la
nucléation de gouttelettes ou de cristaux de glace, dont on distingue deux composantes : I’effet Twomey
et I’effet sur le cycle de vie des nuages. Si I’on imagine un nuage chaud de type cumulus dans un air
pollué, i.e. en présence de fortes concentrations en CCN, le phénomeéne de premier ordre observé est la
réduction de la taille des gouttelettes, d’une part, et I’augmentation de leur concentration (Twomey,
1959, 1974), d’autre part. L’effet Twomey traduit ainsi 1’augmentation de 1’albedo des nuages en
présence d’air pollué du fait des fortes concentrations en gouttelettes. Le deuxiéme effet indirect fait
référence a 1’accroissement de la durée de vie des nuages (Albrecht, 1989), a la suppression des
précipitations dans un air pollué, et a I’augmentation de 1’épaisseur des nuages (Pincus et Baker, 1994).
Ce dernier phénomene a notamment été observé sur des cas de nuages tropicaux par des mesures
satellitaires et aériennes (Rosenfeld, 1999 ; Rosenfeld et Woodley, 2003 ; Andreae et al., 2004). Enfin,
via I’absorption du rayonnement solaire et le réchauffement associé, les aérosols modifient le profil de
température et, in fine, la distribution spatiale des nuages.

Bien que I’importance relative des effets soit encore discutée, nous nous concentrons pour ce
travail de thése sur I’effet microphysique, i.e. I’activation des aérosols jouant le role de CCN ou d’TFN.

Top of the
\ atmosphere \ \ \ 5‘ \

o -
OOOCO o o o . " C)
[*) [s0e] Q
A i Indirect effect - - . -
on ice clouds -
Surface and contrails .
Scattering & Unperturbed Increased CDNC Drizzle Increased cloud height Increased cloud Heating causes
absorption of cloud (constant LWC) suppression. (Pincus & Baker, 1994) lifetime cloud burn-off
radiation (Twomey, 1974) Increased LWC (Albrecht, 1989) (Ackerman et al., 2000)
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Figure 32. Schéma conceptuel des différents effets (directs, semi-direct, indirects) des aérosols. Extrait du quatrieme rapport
d’évaluation du GIEC et adapté de Haywood et Boucher (2000).
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Chapitre 1 : Contexte scientifique

Pas d’aérosols, pas de nuages. Plusieurs études récentes montrent que les aérosols affectent le
comportement et le cycle de vie des nuages (Andreae et Rosenfeld, 2008 ; Altaratz et al., 2014) via
I’effet indirect précédemment défini, et diminuent notamment la production de précipitations car le
processus de coalescence est moins efficace (Squire, 1958).

Toutefois, le processus semble étre inversé dans un cas de convection profonde en présence de
fortes concentrations en CCN et en IFN : on parle d’effet de dynamisation. En effet, des gouttelettes
nuageuses plus petites sont plus facilement transportées par les ascendances et ont tendance a favoriser
les processus microphysiques mixtes, i.e. la nucléation hétérogene et la croissance de la glace. Du fait
de la libération de chaleur latente associée, il est donc logique d’observer une activité convective plus
intense de ces nuages en air pollué (\Van den Heever et Cotton, 2004 ; Yuan et al., 2011). A cela s’ajoute
la contribution des IFN a la nucléation hétérogene. La conséquence de ce phénomene est I’augmentation
de précipitations issues de la fonte des hydrométéores froids au détriment des processus chauds de
condensation et coalescence. Dans le cas d’updrafts intenses, il peut également y avoir formation de
gréle étant donné que I’eau surfondue participe de maniére plus active au givrage de la neige et du
graupel (Rosenfeld et al., 2014). Indirectement, plus I’hydrométéore froid est gros, plus sa vitesse de
chute est importante, et moins il s’évapore. Ceci est un autre effet favorable a la convection. Les deux
concepts précédemment décrits (nuages chauds et mixtes) sont illustrés sur la figure 33.

1.3.2. Distribution granulométrique

La gamme de diamétres des aérosols s’étend de 10 a 100 um (Heintzenberg, 1994). Pour une
premiére approche, on peut distinguer les particules fines (5.10° < D < 2.5 um) des aérosols grossiers
(D > 2.5 um), avec D le diametre de 1’aérosol. Au sein des particules fines, il existe le mode de
nucléation (5.10° < D < 5.10% um) et le mode d’accumulation (5.102< D < 2 um). Le premier est
secondaire dans ce travail de thése du fait de son incapacité a nucléer des gouttelettes nuageuses. En
revanche, le mode d’accumulation nous concerne directement et est majoritairement formé par les
processus de coagulation des particules fines (figure 34). Dans le groupe des aérosols grossiers, on parle
plus précisément de noyaux de condensation « géants » pour les particules dont le diamétre est compris
entre 10 um et 100 um. Les sels marins et les poussieéres désertiques sont des types d’aérosols
susceptibles d’étre associés a ce groupe. Dans ce cas particulier, leur durée de vie dans I’atmosphére est
tres courte du fait d’une vitesse de sédimentation élevée.
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Figure 33. Illustration de
leffet  indirect  des
aérosols sur différents
stades de nuages dans un
contexte non  pollué
(haut) et pollué (bas).
Tiré de Tao et al. (2012)
et adapté de Rosenfeld et
al. (2008).
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Figure 34. Présentation schématique des processus liés aux aérosols en fonction de leur taille. AP :
Particules d’aérosols ; BC : Carhone suie ; POM : Composés organiques. Tiré de Lohmann et Luénd (2012).

La distribution en taille des aérosols dépend de leur composition chimique, leur type d’émission
et leur &ge. Chacun des modes cités précédemment est généralement représenté par une loi log-normale.
Une population d’aérosols peut étre caractérisée par leur concentration en nombre, leur surface ou leur
volume. En microphysique, la distribution de la concentration en nombre nous intéresse plus
particuliérement. Elle s’écrit :

—(In r—lnriz)
e 2(ngy)?

n
N;
=3
N e~ \/2m2r In o (1.10)

avec N; la concentration totale, r le rayon médian et ai I’écart-type de la population d’aérosols considérée.

1.3.3 Focus sur les aérosols marins

Par définition, le terme « aérosols marins » englobe les aérosols marins de plusieurs types que
1’on retrouve dans la couche limite marine (Andreae et Rosenfeld, 2008) : les sels marins inorganiques
(NaCl), les composés organiques, les sulfates (SO4%), etc. On distingue les aérosols marins primaires,
i.e. émis a la surface des océans, des aérosols marins secondaires issus de réactions chimiques en phase
gazeuse. La littérature fait souvent référence au terme « sea spray aerosols » (ou embruns marins) qui
regroupe a la fois la fraction inorganique (NaCl) et organique des aérosols générés par le déferlement
des vagues et le vent sous forme de gouttelettes. Ils représentent les flux d’émission d’aérosols les plus
importants, avec les poussiéres désertiques (Andreae et al., 2007a). D’apres Seinfeld et Pandis (1998),
les sels marins représentent 90 % de la population dans la couche limite marine, d’ou I’intérét de les
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prendre en compte dans les simulations de cyclones tropicaux. Leur concentration dans la couche limite
est majoritairement fonction de la vitesse des vents de surface, i.e. les vents a 10 m d’altitude. Ces
concentrations sont comprises entre 50 et 150 cm en conditions de vents forts d’aprés O’ Dowd et Smith
(1993) et Kreidenweis et al. (1998). Dans cette thése, nous nous focalisons sur la fraction inorganique
gue nous appelons par la suite « sels marins ».

Les plus petites particules ont un diamétre de I’ordre du nanomeétre alors que les gouttelettes
atteignent plusieurs millimétres de diametre. Entre ces extrema, les aérosols ont un temps de résidence
significatif dans I’atmosphére et peuvent ainsi jouer le réle de CCN.

Deux mécanismes distincts d’émission de sels marins existent et sont illustrés sur la figure 35 :

o L’éclatement de bulles. Le déferlement des vagues génere des bulles dont une fraction atteint
la surface de I’eau (Thorpe, 1992). Celles-ci peuvent éclater directement en des dizaines de
petites gouttelettes (« film droplets »). D’aprés De Leeuw et al. (2011), La majorité de ces
gouttelettes ont un rayon inférieur a 1 pm. Lorsque la cavité créée par une bulle s’effondre, elle
éjecte une gouttelette (« jet drops ») qui éclatera par la suite (figure 35) (Maclntyre, 1972).
O’Dowd et al., (2007) estiment le seuil de vent minimal a 4 m.s** pour ce mécanisme. Pour ce
type, les rayons des gouttelettes sont compris entre 2 et 100 um, bien que la grande majorité de
ces gouttelettes approchent un rayon de 10 um.

e L’arrachement par le vent. Dans des conditions de vents forts, une gouttelette peut étre
arrachée par écrétage (« spume drops »). D’aprés Andreas (2002), une vitesse approximant les
7-11 m.st serait nécessaire pour enclencher ce mécanisme. Ce type de gouttelettes est le plus
gros : sa gamme de rayon est comprise entre 10 et 500 pum.

Film and Jet drops
produced by
bursting bubbles

Jet

Figure 35. Représentation schématique des mécanismes de production de gouttelettes : [’éclatement de bulles en surface et
I’arrachement par le vent. Tiré de \eron et al. (2015) et adapté de Andreas et al. (1995).
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Figure 36. Fonctions d’émissions d’embruns marins pour une vitesse de vent a 10 m de 15 m.s™.
Tiré de Veron et al. (2015).

1021

Il existe une multitude de fonctions d’émission destinées a modéliser les flux entrants de sels
marins dans I’atmosphére (figure 36). Elles sont généralement représentées par des lois en puissance :
les flux augmentent avec la vitesse des vents. Martenson et al. (2003) ont été les premiers & intégrer la
TSM dans une fonction d’émission, soutenant I’hypothése que la taille des gouttelettes émises en surface
est dépendante de ce paramétre. De maniére globale, les résultats des fonctions convergent et on accorde
un degré de confiance significatif aux flux dont les diamétres sont compris entre 0.01 et 10 um (Clarke
et al., 2003). Nous verrons par la suite (section 2.1.2) que des fonctions plus récentes ont augmenté le
nombre de parametres de forgage et la gamme de diamétres.

1.3.4. Impact des aérosols sur les cyclones tropicaux

Historique

L’idée selon laquelle les aérosols, en modifiant la structure microphysique des nuages,
pourraient impacter le comportement des cyclones tropicaux n’est pas récente. Elle date des années 50
avec le projet « Cirrus » piloté entre autres par les militaires américains. La méthodologie consistait a
répandre des noyaux glacogénes (cristaux d’iodure d’argent) dans le mur de I’ceil, dans I’hypothése que
cela perturberait son activité convective et in fine, I’intensité du systéme. La contribution de I’injection
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de cristaux d’iodure d’argent dans 1’évolution (intensité et trajectoire) des ouragans fut difficile a
appréhender et les résultats furent mitigés. Toutefois, le projet « Stormfury » (1962-1983) fut ensuite
créé dans la continuité de Cirrus. L’objectif était « d’ensemencer » les nuages a 1’extérieur du mur de
I’ceil afin de favoriser la convection dans ces zones (figure 37). Le concept théorique de ce phénoméne
s’est précisé au cours du projet : I’activation de la congélation de I’eau surfondue (et la libération de
chaleur latente associée) dans les bandes extérieures s’effectuerait au détriment de la convection au sein
du mur de I’eeil, ce qui aboutirait a son remplacement et a I’agrandissement du rayon de 1’ceil
(Willoughby et al., 1985).

La méthodologie adoptée lors de ce projet est I’ensemencement dynamique (ou « dynamic
seeding »), i.e. ’action qui consiste a augmenter la flottabilit¢ de I’air et donc a accélérer les
mouvements verticaux, par opposition a I’ensemencement statique ou le but est uniquement d’abaisser
le taux d’humidité du nuage considéré. Un travail préliminaire a été nécessaire afin d’identifier un cas
d’étude intéressant qui arborerait a la fois un ceil bien défini et une décroissance rapide des vents
tangentiels en fonction de leur distance par rapport a celui-ci. Entre autres tests, I’ouragan Debbie
réunissait les conditions requises. Plusieurs avions ont relaché de maniere répétée des aérosols en visant
les premiéres bandes précipitantes autour du mur de I’ceil (Willoughby et al., 1985). Bien que des effets
sur la vitesse des vents cohérents avec I’hypothese de départ aient été observés, il s’est avéré, avec du
recul, que la contribution humaine n’a pas pu étre clairement définie lors de cette étude ; et ce pour
plusieurs raisons : (i) le remplacement du mur de 1’ceil s’est avéré étre un phénomeéne naturel, et (ii)
I’eau surfondue n’est pas en quantité suffisante pour voir un effet de congélation, d’autant plus que ce
processus intervient naturellement au-dessus de 1’isotherme 0°C. La majorité des gouttes de pluie
produisent des précipitations chaudes sans congeler, notamment via le processus de coalescence
(Andreae et al. 2004).

STORMFURY Hypothesis
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Ces travaux ne furent pas vains dans le sens ou les vols d’ensemencement ont été¢ accompagnés
de vols d’études pendant lesquelles de nombreuses données sur la structure dynamique des cyclones
tropicaux ont été collectées.

Poussieres désertiques

Le phénomeéne le plus connu concernant I’impact des aérosols sur les cyclones est la Couche
d’Air Saharienne (SAL pour Saharian Air Layer). La SAL est une masse d’air séche (50 % de I’humidité
d’une atmosphére typique) et chargée en poussiéres désertiques se formant au-dessus du Sahara. Cette
masse d’air a une extension verticale considérable : elle est comprise entre 1500 et 5500 m d’altitude
(Diaz et al. 1976). Elle est généralement associée & un courant-jet d’Est. Elle a été définie pour la
premiére fois par Carlson et Prospero (1972) comme étant la rencontre entre une masse d’air séche se
formant au-dessus de I’ Afrique du Nord et une masse d’air plus froide océanique confinée dans les
basses couches. Du fait de son déplacement important (les poussiéres désertiques peuvent atteindre
I’ Amérique Centrale, les Caraibes, ou encore le Golfe du Mexique), elle peut interagir avec les ouragans
de I’ Atlantique Nord.

L’effet inhibiteur de la SAL sur le développement de la convection profonde serait li¢ a la stabilité
de cette masse d’air chaude et séche. Ce phénomeéne a été observé par Dunion et Velden (2004). Pour
cela, ils se sont basés sur un algorithme qui, par combinaison des canaux infrarouge 10.7 pm et 12 um
du radiometre du satellite GOES-8, est sensible aux propriétés de cette masse d’air : faible taux
d’humidité, fortes concentrations en poussiéres désertiques et localisation en basse troposphére. Leurs
travaux ont montré que la SAL freine le développement des ouragans, voire les affaiblit
significativement (figure 38). Trois facteurs liés a la dynamique des masses d’air ont été définis comme
des inhibiteurs du développement du cyclone. L’air sec intensifie les subsidences en favorisant
I’évaporation (Emanuel, 1989), réduit la CAPE et stabilise ainsi la masse d’air. Le courant-jet africain
d’Est de moyenne troposphére (vers 700 hPa) au niveau de la bordure sud de la SAL induit une
augmentation du cisaillement vertical de vent. Le réchauffement de la masse d’air d0 a I’effet radiatif
des poussicres désertiques renforce 1’inversion des alizés et inhibe la convection (Carlson et Prospero,
1972).
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Figure 38. Evolution de l'intensité de ['ouragan Erin (2001) en termes de vent maximum (kt ; courbe noire) dans
le bassin Atlantique Nord sous 'influence (rouge) ou non (vert) de la SAL. Tiré de Dunion et Velden (2004).

L’effet microphysique des poussiéres désertiques sahariennes a été étudié par Zhang et al. (2007,
2009). Ces auteurs ont considéré ce type d’aérosols comme étant des CCN, mais les poussiéres
désertiques sont également des IFN, selon leur vieillissement. Le cas d’étude d’un cyclone idéalisé
impacté par la SAL est reproduit avec le modéle RAMS qui integre un schéma microphysique a 2-
moments (Saleeby et Cotton, 2004). 11 est montré que 1’advection de CCN peut impacter a la fois le mur
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de I’eil et les bandes précipitantes. Deux situations sont distinguées : (i) les CCN initialisés au sein du
domaine favorisent la convection du mur de I’ceil et (ii) ceux advectés aux limites du domaine activent
la convection des bandes précipitantes. Or le développement de la convection dans les bandes
précipitantes se ferait au détriment de celle du mur de I’eeil. Cela rejoint le concept imaginé lors des
projets Cirrus et Stormfury. Par ailleurs, ce schéma semble cohérent avec les observations de Barnes et
al. (1983) et Powell (1990). Le schéma conceptuel proposé est le suivant : la formation de cold pool au
niveau des bandes précipitantes bloquerait le flux radial chaud et humide censé alimenter le cceur du
cyclone. L’effet microphysique de premier ordre observé par Zhang et al. (2009) est ’augmentation de
la concentration des gouttelettes nuageuses et la diminution de leur taille. Toutefois, 1’hypothése
microphysique permettant d’expliquer le développement de ’activité convective n’est pas clairement
définie étant donné la multitude de processus microphysiques et de facteurs environnementaux en jeu.
11 est uniquement établi que I’apport de CCN induit une libération de chaleur latente plus importante, ce
qui favorise la convection. In fine, 1’effet microphysique potentiel des CCN sur I’intensité, qui reste
I’enjeu scientifique majeur, reste flou.

Aérosols anthropiques

Dans un contexte de changement climatique et de pollution de I’environnement, la
problématique de I’effet des aérosols anthropiques sur 1’activité cyclonique a pris de 1’ampleur. Il
s’avere que, pour une configuration similaire (advection d’un panache d’aérosols dans un systéme
dépressionnaire tropical), I’effet de ce type d’aérosols est le méme que celui de la SAL : I’affaiblissement
du systeme. Ainsi Wang et al. (2014) observent, dans un contexte pollué, une augmentation des
précipitations dans les bandes précipitantes, associée a cet affaiblissement. En parallele, la convection
du mur de I’ceil s’affaiblit. Dans la situation présentée dans cette étude, 1’apport des CCN de 1’extérieur
du systeme favorise les processus de phase mixte dans les bandes précipitantes. En effet, comme I’avait
souligné Zhang et al. (2009), I’augmentation des CCN permet la formation de gouttelettes nuageuses en
plus grand nombre mais plus petites. Ainsi, le processus de coalescence, et par conséquent la formation
de précipitations chaudes, est atténué. Les gouttelettes nuageuses prises dans les ascendances participent
alors aux processus de phase mixte (notamment le givrage) et générent une libération plus importante
de chaleur latente en présence de CCN. Le schéma conceptuel proposé par \Wang et al. (2014) est le
suivant (figure 39) : la convection dans la bande précipitante génere de fortes ascendances mais aussi de
fortes subsidences formant des « cold pool » en surface, ce qui a pour effet d’altérer voire de remplacer
le flux radial (initialement chaud et humide) censé alimenter le cceur du systéme. Cette hypothése
explique pourquoi le mur de 1’ceil est moins actif et in fine, pourquoi le cyclone est moins intense.

60



1.3. Les aérosols

Eyewall Rainbands

— <

Figure 39. Représentation schématique de 1’effet d'un panache d’aérosols sur ['intensité de la convection dans le mur de
l'eeil. Les fléeches horizontales et verticales représentent le flux radial de basses couches et les ascendances, respectivement.
Leur couleur indique le contexte en termes d’aérosols et les effets pris en compte. Rouge : contexte maritime. Jaune : contexte
pollué avec Ieffet microphysique. Orange : contexte pollué avec leffet microphysique et [’effet radiatif. Le flux radial entrant
et la convection dans le mur de [’eil sont les plus importants en contexte maritime (fléches rouges). En contexte pollué, I’effet
microphysique des aérosols réduit les précipitations issues de processus microphysiques de phase chaude, mais favorise les
processus microphysiques de phase mixte, ce qui entraine |’augmentation de la convection dans les bandes précipitantes au
détriment du flux radial entrant et de la convection dans le mur de I'wil (fléches jaunes). L effet radiatif des aérosols induit
le réchauffement des masses d’air en basses couches et favorise également le développement des bandes précipitantes. Le
couplage entre I’effet microphysique et l’effet radiatif renforce par conséquent l’effet précédemment cité (fleches oranges).
Tiré de Wang et al. (2014).

Sels marins

L’analyse de I’effet des aérosols marins s’est orientée vers différentes thématiques. Une
premiére approche concerne I’étude du transfert de chaleur latente et sensible liée au transport des
embruns marins dans la couche limite marine. Andreas et Emmanuel (2001) montrent que les
gouttelettes émises a la surface de la mer modifient I’intensité du cyclone via les flux de chaleur latente
et sensible a I’interface air-mer. On consideére alors I’impact des gouttelettes émises a la surface, et non
pas de la nucléation des sels marins secs. Du point de vue de la microphysique nuageuse, ces gouttelettes,
lorsqu’elles atteignent la base des nuages, favorisent la formation de la pluie dans le mur de ’ceil par
des processus de croissance par condensation et de coalescence (Shpund et al., 2011). Une deuxieme
approche consiste a se focaliser sur les CCN marins géants, i.e. les sels marins dont le diameétre est
supérieur & 2 pum, qui ont une forte aptitude a activer des gouttelettes nuageuses. Pour ces deux
approches, ’émission des embruns marins favorise les processus chauds de condensation, de
coalescence, et d’accrétion.

Si I’on ne considére que ces deux approches, 1’effet de 1’émission des embruns marins est
opposé a celui des aérosols anthropiques pour un nuage donné, a savoir I’inhibition des processus chauds
et ’extension verticale de la convection (Rosenfeld et al., 2007) (figure 39). Toutefois, il n’existe pas
d’études se focalisant sur I’émission d’une gamme de sels marins comprise entre 0.01 pm et 3 um et
leur effet microphysique sur la convection profonde du mur de 1’ceil et des bandes précipitantes, d’ou
I’intérét de ce travail de thése.
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Cette section présente la méthodologie choisie pour le développement et I’évaluation du schéma
microphysique LIMA au sein du modele Meso-NH. La modélisation numérique avec le modeéle Meso-
NH nécessite des données supplémentaires comme des analyses issues de modéles globaux et des
produits satellitaires & plusieurs niveaux pour : (i) I’initialisation du modé¢le, (ii) le forcage aux limites,
et (iii) la validation des simulations. Dans un premier temps, nous nous attachons a décrire les paramétres
physiques et microphysiques du modéle Meso-NH en nous focalisant sur les deux schémas
microphysiques étudiés dans le cadre de cette these : ICE3 (Pinty et Jabouille, 1998) et LIMA (Vié et
al., 2016). Le module d’aérosols ORILAM (Tulet et al., 2005) et sa fonction d’émission de sels marins
(Ovadnevaite et al., 2014) a été choisi pour contribuer a 1’évolution de LIMA et fait I’objet de la section
suivante. Enfin, nous présentons les modéles globaux et les produits satellitaires ainsi que leurs
applications dans le cadre de cette thése.

2.1. Le modéle Meso-NH

Meso-NH est un modéle atmosphérique de recherche (http://mesonh.aero.obs-mip.fr/)
initialement développé par le Laboratoire d’Aérologie et le Centre National de Recherches
Météorologiques de Météo-France. Il est non-hydrostatique et basé sur un systéme d’équations
ané¢lastique. Le champ d’applications du modé¢le est aujourd’hui tres large (Lac et al., 2018). Pour les
aerosols, une large part des travaux s’est orientée vers I’émission et le transport de poussiéres désertiques
(Grini et al., 2006 ; Tulet et al., 2010 ; Begue et al., 2012), des sels marins (Claeys et al., 2017), ainsi
que la chimie des aérosols (Leriche et al., 2013 ; Durand et al., 2014). La gamme d’applications s’étend
également au domaine océanique via divers couplages océan-atmosphére (Pianezze et al., 2018) et a
I’hydrologie (Vincendon et al., 2009). Meso-NH peut s’adapter aux problématiques liées aux surfaces
terrestres telles que les feux de forét (Filippi et al., 2011), I’'impact atmosphérique des zones urbaines
(Sarratetal., 2006 ; Lemonsu et al., 2006a, b ; Pigeon et al., 2007 ; Hidalgo et al., 2008, 2010), ou encore
les flux de CO; en lien avec les écosystemes (Sarrat et al., 2007b). Le modéle gére également le transport
de la neige (Vionnet et al., 2014). L’étude des flux turbulents est également rendue possible (Cuxart et
Jiménez, 2007). Dans le cadre de cette thése, nous nous intéressons plus particulierement (i) a la
microphysique nuageuse, (ii) aux aérosols, et (iii) aux cyclones tropicaux.

Meso-NH dispose de différents schémas d’advection. Celui que nous utilisons dans le cadre de
cette these est le schéma centré de 4éme ordre (CEN4TH). En ce qui concerne le schéma de convection
(profonde et peu profonde), nous avons fait le choix de nous baser sur la formulation de Bechtold et al.
(2001). Meso-NH inclut un code issu du CEPMMT (Centre Européen pour les Prévisions
Météorologiques a Moyen Terme) afin de calculer les flux radiatifs prenant en compte 1’absorption-
émission des grandes longueurs d’onde et la réflexion, 1’absorption et la diffusion du rayonnement
solaire par I’atmosphére et par la surface terrestre. Le schéma de turbulence suit Cuxart et al. (2000a).

Meso-NH est couplé au module de surface SURFEX (SURFace Externalisée). Il permet de
calculer les flux en surface dans différents contextes (lacs, océan, continent, zones urbaines). Les
couvertures de chaque type de surface sont définies dans la base de données ECOCLIMAP (Masson et
al., 2003 ; Faroux et al., 2013). En contexte maritime, il est possible de définir une TSM constante ou
variable en activant la couche de mélange océanique 1D (CMO1D). SURFEX est destiné & accueillir la
fonction d’émissions de sels marins que nous décrirons par la suite (section 2.2.2).
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2.1. Le modele Meso-NH

Nous nous attachons dans cette section a décrire les paramétrisations physiques implémentées
dans le modele permettant de mener a bien les études sur la microphysique nuageuse (impact des
processus microphysiques) et les aérosols (émission, transport et activation).

2.1.1. La microphysique nuageuse dans Meso-NH

Meso-NH inclut plusieurs paramétrisations microphysiques. Toutefois ne sont présentées dans
cette section que les paramétrisations utilisées dans le cadre de cette thése : le schéma « bulk » & un
moment ICE3 (Pinty et Jabouille, 1998) et le schéma « bulk » a deux moments LIMA (Vi€ et al., 2016).

Caractéristiques des hydrométéores

Le schéma microphysique ICE3, initialement développé dans Meso-NH, est maintenant utilisé
dans le modéle opérationnel AROME (Seity etal., 2011). Le schéma microphysique & 2 moments LIMA
est une extension de ICE3. lls partagent ainsi la méme configuration de base concernant la modélisation
des hydrométéores. Les six espéces prises en compte sont : la vapeur d’eau, les gouttelettes nuageuses,
les gouttes de pluie, la neige, le graupel, et les cristaux de glace. ICE3 pronostique le rapport de mélange
noté r (kg.kg?) de ces especes et LIMA pronostique a la fois le rapport de mélange de ces six expéces
et la concentration notée n (kg?) de trois espéces : les gouttelettes nuageuses, les gouttes de pluie, et les
cristaux de glace.

Etant donné la diversité des formes des hydrométéores, un moyen de modéliser leur masse notée
m et leur vitesse de chute notée v est d’appliquer une loi de puissance en fonction de leur diamétre D :

m(D) = aDP 2.1)

v(D) = D (%)04 2.2)

Ou a, b, c et d sont des coefficients représentant les caractéristiques propres a chaque hydrométéore

P
Pdref
Foote et Du Toit (1969) tenant compte de la densité de I’air. Bien que les vitesses de chute différent de
maniére significative entre les cristaux de glace, la neige et le graupel, chaque hydrométéore sédimente.
Cela permet d’assurer la dissipation des cirrus par sédimentation puis par évaporation/fonte des
particules glacées dans des couches sous-saturées.

Tableau 3. Définition des parametres pour chacune des catégories d'hydrométéores. Tiré de Pinty et Jabouille (1998).

0.4
(tableau 3). Dans le cas de la vitesse de chute v(D), le terme ( ) est le facteur de correction de

Parametres

plaquettes colonnes rosettes

Liuet Pruppacher
Références Starr et Cox (1985) Locatelli et Hobbs (1984) Orville et Klett
(1969) (1997)
3 1 1 1 3
3 1 1 2 1
0.82 214103 44 0.02 19.6 524 524
25 1.7 3 1.9 2.8 3 3
747 1.96 10° 410° 5.1 124 842 3.210°
1 1.585 1.663 0.27 0.66 0.8 2
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Chapitre 2 : Méthodologie

Tous les hydrométéores dans ICE3 et LIMA suivent une loi de distribution en taille de type
Gamma généralisée (tableau 2, section 1.2.5). A partir de la distribution en taille des particules et de la
relation masse-diamétre, il est possible d’obtenir le rapport de mélange r tel que :

r = aNM(b) (2.3)

Ou a et b sont des coefficients dépendant de 1’hydrométéore considéré (tableau 3), N la concentration
en nombre, et M le moment.

ICE3, un schéma microphysique a 1-moment

La phase chaude de ce schéma suit la paramétrisation de Kessler (1969), qui est le schéma
pionnier en microphysique nuageuse, et prédit 1’évolution du rapport de mélange des gouttelettes
nuageuses (rc), et des gouttes de pluie (rr). Selon cette approche, le point de départ est la formation et
la croissance des gouttelettes nuageuses par condensation (CND) de vapeur d’eau. Vient ensuite
I’autoconversion (AUT) des gouttelettes nuageuses en gouttes de pluie qui augmente de manicre linéaire
avec le contenu en gouttelettes nuageuses et s’ active a partir d’une valeur seuil de 0.5 g.m™ d’un facteur
de conversion de 1031, Les gouttes de pluie peuvent ensuite grossir par accrétion (ACC) de gouttelettes
nuageuses, sédimenter (SED), et s’évaporer (EVA) selon la paramétrisation définie par Pruppacher et
Klett (1978). Ces quatre processus sont calculés explicitement.

La phase froide d’ICE3 comporte trois hydrométéores, a savoir le graupel, la neige, et les
cristaux de glace, dont les rapports de mélange sont notés respectivement rg, rs, et ri. La glace peut se
former par nucléation homogéne (au-dela de -35 °C) ou hétérogéne selon I’approche de Meyers et al.
(1992). Cette derniére paramétrisation prend uniquement en compte la température et la sursaturation
par rapport a la glace afin d’estimer la masse de cristaux de glace formée. La glace primaire peut ensuite
croitre par déposition (DEP) ou par effet Bergeron-Findeisen (BER), former de la neige par
autoconversion (AUT), et également sédimenter. La neige peut crofitre par déposition, par agrégation de
cristaux de glace (AGG), et par givrage (RIM). Le graupel se forme par givrage intense de la neige. Ces
trois hydrométéores n’ont toutefois pas le méme processus de fonte (MLT) : (i) la glace primaire fond
immédiatement en-dessous de 1I’isotherme 0°C pour produire des gouttelettes nuageuses, (ii) la neige est
convertie en graupel par fonte partielle, et (iii) le graupel fond progressivement en-dessous de
I’isotherme 0°C pour produire des gouttes de pluie. La figure 40 schématise I’ensemble des interactions
entre les hydrométéores dans le schéma ICES3.

La condensation et 1’évaporation des gouttelettes nuageuses subissent un traitement particulier
du fait de leur action rapide : ils sont déduits de maniére implicite par ajustement a saturation. Le
principe consiste a rééquilibrer les rapports de mélange de la vapeur d’eau et des gouttelettes nuageuses
une fois les sources explicites calculées afin d’atteindre un état saturé.

Le schéma microphysique LIMA est articulé autour des mémes processus microphysiques. Il
dispose toutefois de nouvelles formulations concernant 1’activation des gouttelettes nuageuses (Cohard
et Pinty, 1998), la nucléation des cristaux de glace (Philips et al., 2008, 2013), et la conversion des
cristaux de glace en neige (Harrington et al., 1995). Ce schéma comporte 2 moments (rapport de mélange
et concentration) qui sont essentiels a 1’é¢tude des interactions aérosols-nuages, notamment pour
appréhender I’impact de 1’activation sur la taille et la concentration en nombre des hydrométéores.
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Figure 40. Diagramme illustrant les processus microphysiques dans le
schéma microphysique ICE3. Tiré de Pinty et Jabouille (1998).

Le schéma microphysique a 2 moments LIMA

Le schéma microphysique en phase mixte LIMA (Liquid Ice Multiple Aerosol) (Vié et al., 2016)
a été congu a partir d’ICE3. 1l s’étend de 1 a 2 moments : en complément des rapports de mélange, la
concentration des gouttelettes nuageuses, des gouttes de pluie, et des cristaux de glace sont aussi des
variables pronostiques. Il dispose donc de modules complémentaires pour gérer 1’activation des
gouttelettes nuageuses (Cohard et Pinty, 1998) et la nucléation des cristaux de glace (Phillips et al.,
2008, 2013). La conversion des cristaux de glace en neige a également été revue (Harrington et al.,
1995). Les processus de phase chaude mis a jour par rapport a ICE3 sont I’autoconversion des
gouttelettes nuageuses en gouttes de pluie et ’accrétion/coalescence (Cohard et Pinty, 2000a).

Le schéma microphysique LIMA gére plusieurs types et modes d’aérosols (tableau 4). Pour
chaque mode de CCN (IFN), deux variables pronostiques permettent de suivre les concentrations des
aérosols (kg™) interstitiels N et activés N*t (N™c). Les IFN enrobés nécessitent toutefois trois
variables pronostiques afin de suivre a la fois leur activation en gouttelettes nuageuses et leur nucléation
des cristaux de glace : Neree, Nact, €t Nnuct. En ce qui concerne leur distribution en taille, LIMA adopte
une approche log-normale (tableau 2, section 1.2.5).

Tableau 4. Classification et propriétés des aérosols (o : écart-type ;rm : rayon médian) dans le schéma microphysique LIMA.

Sels marins 1.9 0.4

Sulfates 1.6 0.25

Composés organiques & carbone suie hydrophiles 1.6 0.1
Composés organiques & carbone suie hydrophobes 1.6 0.1
Poussiéres désertiques 1.9 0.4

Bien que LIMA ait la majorité de ces processus en communs avec ICE3, ce schéma a deux
moments permet une représentation plus complexe de la microphysique chaude et froide. La phase
chaude est celle du schéma C2R2 également implanté dans Meso-NH. L’activation des CCN est basée
sur la théorie de Kohler (1936) (section 1.2.1) : un aérosol s’active en gouttelette nuageuse a partir d’un
seuil de sursaturation critique en fonction de son diamétre et de sa composition chimique.
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Cohard et Pinty (1998) ont complexifié la loi de Twomey (1959) Ngey = Csk,, avec Neew la
concentration en CCN activés, C et k des coefficients empiriques dépendants des propriétés des CCN,
et svw la sursaturation. Leur but est de pallier une adaptation non réaliste pour les fortes sursaturations.
La formulation implémentée dans Meso-NH une fonction hypergéométrique de la forme :

k k
Neen = CstiwF (5,5 +1,—ps2,) (2.4)

Ou p et B sont également des coefficients dépendants des propriétés des CCN. La figure 41
montre I’apport de la fonction hypergéométrique avec des coefficients ajustés en contexte continental et
maritime. Si on la compare aux données expérimentales de la campagne ASTEX (Stratocumulus
Transition Experiment) (Hudson et Li, 1995), elle semble étre mieux adaptée pour les fortes
sursaturations (> 0.4).

'Iﬁfij(a) .

s (%)

Figure 41. Spectre d'activation des CCN (a) en contexte pollué ou (b) en contexte non pollué défini par Hudson
et Li (1995). Les croix représentent les données expérimentales, les lignes pointillées la loi de Twomey et les
lignes pleines la loi de Twomey ajustée. Tiré de Cohard et Pinty (1998).

Pour une sursaturation donnée, le nombre d’aérosols activable noté Ncen(Smax) €st calculé a
chaque pas de temps. Il est alors comparé au nombre d’aérosols activés (N*") au pas de temps précédent.
Si Nccon(Smax) est inférieur a Nt alors on considére que les aérosols dont le diamétre critique
d’activation est atteint (a cette sursaturation) sont déja activés et aucune activation supplémentaire n’est
possible. Si Ncen(Smax) > N2 alors la différence de concentration obtenue est égale au nombre d’aérosols
supplémentaires activés. A un temps t, les variables ANcy, N/7¢ (nombre d’aérosols interstiels), et
Nacti g*écrivent :

ANgen = Max (0, Neey (Smax) — NOEi(t — AD)) (2.5)
N/Tee(t) = Nfree(t — At) — ANgcy (2.6)
NAeti(t) = Nt (t — At) + ANgey (2.7)
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En ce qui concerne la nucléation hétérogene de la glace, LIMA, comme ICE3, peut suivre les
formulations empiriques de Meyers et al. (1992). Elles décrivent le nombre d’IFN activés Niy (L) en
fonction de la sursaturation par rapport a la glace S; et de la température T :

Ny = e(12:965i=0.639) nucléation par déposition de vapeur d’eau (2.8)

N,y = e28-0.262(T=273.15)  nycléation par contact (2.9)

Toutefois, cette formulation comporte un biais majeur dans le sens ou elle ne tient pas compte
explicitement de la disponibilité des aérosols. Or, I’activation d’un IFN est dépendante de ses propriétés
surfaciques ainsi que de son diameétre. La densité de sites d’activation d’un aérosol est déterminée par
son type. C’est pourquoi la paramétrisation empirique de Philips et al. (2008, 2013) a été implémentée
dans le schéma. Celle-ci estime une concentration d’IFN nucléés pour quatre types d’aérosols : les
poussiéres désertiques, les particules métalliques, le carbone suie inorganique, et la matiére organique
insoluble. Pour un type d’IFN noté X, la concentration d’IFN activés ni pour une sursaturation par
rapport a la glace S; et une température T s’écrit :

dny

_(*® - Dx,S;,T
v x = fiogioaumitl — € hx (Dx,SiT)Y, Zogny AlogDx (2.10)

Ou Dx est le diamétre de 1’aérosol et i est le nombre moyen de sites activés par aérosol qui
s’écrit :

iy = Hy (S, THE(T) (FEmwtr) 25 (2.12)

Qx,l,* ' an

Ou Ny est la surface totale des aérosols de diamétre supérieur a 0.1 um par unité de masse d’air,
et £2x 1 . sa composante pour les aérosols dont le diametre est compris entre 0.1 um et 1 pm. §(T) varie
entre 0 (si T>-2°C)etl(siT>-5°C). Le paramétre Hx (figure 42) également compris entre 0 et 1
traduit la sensibilité de la nucléation hétérogeéne aux conditions en sursaturation par rapport a 1’eau
liquide (é9.11, Philips et al., 2008). A un état saturé, Hx est égal a 1, ce qui signifie que la nucléation
hétérogéne est plus efficace comme on peut le voir sur la figure 22 (section 1.2.3).
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Figure 42. Représentation du parametre Hx en fonction de la température et de la sursaturation par rapport a la
glace. Tiré de Philips et al. (2008).

La méthode d’activation des IFN par nucléation hétérogéne est la méme que celle de I’activation
des CCN. Ici, le nombre d’aérosols activés est noté N#““!.Si I’on considére un nombre d’aérosols
activables N; y a partir de I’équation 2.10, on peut écrire :
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ANjpwx = Max (0, Ny (£) — Nf“el(e — At) ) (2.12)
NI (t) = N (t — At) — ANppy x (2.13)
Np¥el(t) = NF¥l(t — At) + ANjpy x (2.14)

Le schéma prévoit également la gestion de la nucléation homogéne pour les particules atteignant
les températures de — 35°C. Alors que les gouttes de pluie sont converties spontanément en graupel, le
taux de congélation des gouttelettes nuageuses suit la formulation d’Eadie (1971). Les CCN qui
parviennent a cette altitude congélent spontanément selon la méthode de Karcher et Lohmann (2002).
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Figure 43. Diagramme des processus microphysiques du schéma LIMA entre les différents hydrométéores représentés
par leur rapport de mélange r et leur concentration N. (a) Totalité des processus excepté les processus de collection. (b)
Processus de collection uniquement. Les fleches bleues représentent les processus présents dans ICE3 et modifiés dans
LIMA, les fleches rouges font référence aux nouveaux processus propres a LIMA, et les fleches noires sont les processus
identiques dans ICE3 et LIMA. Les processus liés a la gréle sont representées en couleurs plus claires. Tiré de Lac et al.
(2018).
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2.1. Le modele Meso-NH

Au-dela de la complexité et de la diversité des processus microphysiques en jeu, LIMA innove
par D’intégration des aérosols en tant que variables pronostiques et leur activation explicite en
gouttelettes nuageuses. Toutefois, il existe d’autres modules spécifiques au traitement des aérosols.

2.1.2. Le schéma d’aérosols ORILAM

Approche lognormale

ORILAM (Organic Inorganic Lognormal Aerosol Model) (Tulet et al., 2005) est le schéma
d’aérosols implémenté dans Meso-NH. 1l a été validé par plusieurs campagnes de mesures :
ESCOMPTE (Tulet et al., 2005), CAPITOUL (Aouizerats, 2011), AMMA (Crumeyrolle et al., 2008,
Tulet et al., 2010), et EUCAARI (Bégue et al., 2012, 2015). En lien avec les campagnes AMMA et
EUCAARI, les études se sont focalisées sur (i) I’émission de poussiéres désertiques en Afrique de
I’Ouest lors d’épisodes convectifs, et (ii) le transport de poussiéres désertiques d’origine saharienne au-
dessus de I’Europe de 1’Ouest. Plus récemment, Claeys et al. (2017) s’est concentrée sur 1’émission et
le transport des sels marins en Méditerranée.

Ce module d’aérosols repose sur une distribution en taille lognormale (tableau 2, section 1.2.5)
des aérosols qui permet de gérer un nombre réduit de variables pronostiques. Trois moments (Mo, M,
Ms) de cette loi de distribution peuvent étre utilisés afin de faire évoluer la concentration en nombre N,
le rayon médian R, et le paramétre de dispersion o :

N =M, (2.15)
4 2
M. 6

l 1 MoMg
o= ez (2.17)

ORILAM inclut la gestion de plusieurs processus associés aux aérosols : la coagulation, la
conversion gaz-particules, la croissance humide, I’évolution de la composition chimique ainsi que le
dépot (sec et humide). Dans le cadre de cette theése, nous excluons les processus chimiques de ce schéma
d’aérosols habituellement associés a leur vieillissement. Dans un souci de gestion du colt numérique,
nous n’utilisons la paramétrisation qu’avec un moment, i.e. la concentration en nombre. Nous nous
focalisons sur les deux types d’aérosols que 1’on retrouve principalement dans le bassin SOOI : les sels
marins et les poussiéres désertiques.

Emission des aérosols marins

ORILAM inclut une émission explicite des aérosols marins implémentée dans le module de
surface SURFEX. L’opérateur a aujourd’hui le choix entre la formulation de Vignati et al. (2001) et
Schulz et al. (2004), ou celle d’Ovadnevaite et al. (2014) notée OVA ci-apres.

Comme dit précédemment (section 1.3.3), les sels marins peuvent étre émis soit par écrétage
direct par le vent a la surface de 1’eau (Monahan et al., 1986), soit par éclatement de bulles suite au
déferlement des vagues (Blanchard, 1963). Dans un premier temps, la vitesse du vent a 10 m (notée U1
ci-apres) a donc été considérée comme le meilleur proxy de la génération des aérosols marins. \Wu (1979)
a proposé une relation entre le déferlement des vagues (et la couverture moutonneuse associée) et la
vitesse de friction u*. Or, comme on peut le voir sur la figure 36 (section 1.3.3), des fonctions d’émission
tenant compte de ce seul paramétre (e.g. Monahan et al., 1986 ; Norris et al., 2012) semblent diverger
pour une valeur de Ujo donnée, et n’ont pas la méme réponse aux variations des vitesses de vent.
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Ces divergences illustrent 1’intérét d’intégrer des paramétres océaniques tels que la TSM et la
hauteur significative des vagues (Hs). Ce dernier parameétre n’est pas dii uniquement au vent a un instant
t mais plut6t aux forgages antérieurs, ce pourquoi Ovadnevaite et al. (2014) proposent de I’intégrer dans
la fonction d’émission en tant que forgage indépendant du vent, via le nombre de Reynolds noté Reww.
Il traduit la rugosité de la surface de la mer et est déduit de U0, Hs, du coefficient de trainée Cq, et de la
viscosité de 1’eau de mer notée vy :

1
ReHW = C;Ulof_:] (218)

Vw est dépendant de la salinité et de la température de la mer. La fonction source permet de
prédire la distribution en taille log-normale de cing modes (figure 44) ayant une évolution propre en
fonction des contraintes, dont les propriétés sont décrites dans le tableau 5. Le flux d’émission des
aerosols marins en fonction de leur taille et de leur mode i s’écrit :

o ln(%l_)i)
dF  _ vn Fi(Regw) : fnoi
v e (2.19)

dlogD i=1 \2mino;

Ou CMD; est le diamétre médian et oi 1’écart type de la distribution en taille du mode considéré.

Tableau 5. Paramétres lognormaux de la fonction d'émission par mode i : I’écart type i, le diamétre médian CMD; et le flux
total Fi fonction du nombre de Reynolds REnw. Tiré de Ovadnevaite et al. (2014)

1 1.37 0018  104.5(Rey, —1.105)"°
1.08
2 15 0.041 0.0442(Rey,, — 1.10°)
3 1.42 0.09 149.6(Rey,, — 1.105)""°
0.79
4 153 0.23 2.96(Rey,, — 1.10°)
5\0.87
5 1.85 0.83 0.51(Rey,, — 2.10°)

Cette fonction source permet d'introduire des flux de sels marins, i.e. des CCN, a chaque pas de
temps sur la surface océanique du domaine de simulation. Si ’on utilise LIMA seul, les champs
d’aérosols sont initialisés puis rafraichis aux limites a chaque échéance de couplage de Meso-NH avec
le modéle forceur. Les sources d’aérosols sont uniquement aux limites du domaine alors que la perte
d’aérosols par lessivage, par sédimentation, et par activation a lieu sur la totalit¢ du domaine de
simulation. Pour pallier un éventuel déséquilibre entre les sources et les puits, il est donc nécessaire
d’intégrer cette fonction source de maniére interactive dans le schéma microphysique. L’intérét de
pouvoir régénérer les sels marins dans le cas des simulations de cyclones tropicaux sera discuté dans le
chapitre 3.
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2.2. Données pour linitialisation et la validation des simulations

Dans I’optique d’évaluer et de valider ces paramétrisations de la microphysigque nuageuse et des
aérosols, nous avons extrait et analysé un ensemble d’observations qui sont majoritairement issues de
satellites.
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Figure 44. Flux d'émission d’aérosols marins pour un nombre de Reynolds Reww égal a 3.1x106,
Les marqueurs gris représentent les données mesurées. La courbe noire (épaisse) est la fonction
d’émission OVA complete, et les courbes colorées (fines) correspondent a chacun des modes
lognormaux. Tiré de Ovadnevaite et al. (2014).

2.2. Données pour I’initialisation et la validation des simulations

2.2.1. Best-Track

Dans le bassin SOOI et depuis les années 2000, les Best-Track (BT) proviennent d’une
combinaison entre la technique de Dvorak (1975, 1984) ou la technique de Dvorak avancée (ADT)
(Olander et Velden, 2007) et plusieurs produits satellitaires : les radiometres micro-ondes (AMSU,
Advanced Microwave Sounding Unit), le produit de consensus SATCON élaboré par le CIMSS
(Cooperative Institute for Meteorological Satellite Studies Space Science and Engineering Center)
(Herndon et al., 2010), et les diffusiometres (ASCAT, Advanced SCATterometer). L’estimation de
I’intensité et de la trajectoire peut étre affinée en fonction des observations in-situ disponibles (bouées,
stations météorologiques, radars). Dans ce travail de thése, nous comparons la MSLP et les vents
maximum moyennés sur 10 mn des BT avec les données issues de Meso-NH.
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Chapitre 2 : Méthodologie

2.2.2. Analyses ECMWF et MACC

IFS (Integrated Forecast System) est le modele numérique global du Centre Européen pour les
Prévisions Météorologiques & Moyen Terme (CEPMMT ou ECMWEF). Les analyses issues de ce modele
servent a initialiser et a forcer aux limites latérales le modéle Meso-NH. Il regroupe plusieurs
composantes : un modéle atmosphérique, un modele de vagues (WAve Model), et un modéle océanique
(NEMO). Ce modéle bénéficie d’un systéme d’assimilation 4DVAR utilisant des mesures in-situ
(bateaux, bouées, radiosondes) et satellitaires.

Le projet MACC (Monitoring Atmospheric Composition and Climate ; http://www.gmes-
atmosphere.eu/ ) fournit des prévisions et des analyses dans un but de soutien a des domaines annexes
a la météorologie “classique” : la composition atmosphérique, la qualit¢ de l’air, le rayonnement
solaire... Il utilise pour cela une version modifiée de I’IFS qui intégre des composants supplémentaires
associés a la composition chimique de I’atmosphere. Nous présentons ici la partie du modéle réservée
au traitement des aérosols.

Le schéma d’aérosols implémenté dans IFS est basé sur celui du modéle LOA/LMD-Z (Boucher
etal., 2002 ; Reddy et al., 2005). 11 prédit I’évolution de plusieurs types d’aérosols troposphériques : les
sels marins, les sulfates, le carbone suie hydrophile et hydrophobe, la matiere organique hydrophile et
hydrophobe, et les poussiéres désertiques.

Les aérosols marins et les poussiéres désertiques bénéficient d’un traitement particulier et sont
partagés en trois gammes, dont les limites respectives des rayons sont 0.03/0.5/5/20 et 0.03/0.55/0.9/20
um. Les processus pris en compte par le modele sont 1’émission, la sédimentation, le dépot sec et
humide, ainsi que le transfert de masse entre la phase séche et la phase aqueuse (gouttelettes et gouttes
nuageuses).

En ce qui concerne les sources d’aérosols, seuls les aérosols naturels (aérosols marins et
poussiéres désertiques) ont une fonction intégrée dépendant des variables de surface du modéle IFS. Le
choix concernant I’émission des aérosols marins s’est porté sur une combinaison de plusieurs fonctions
sources (Monahan et al., 1986 ; Smith et Harrison, 1998 ; Guelle et al., 2001 ; Schulz et al., 2004). Cette
approche est préférable lorsque 1’on s’intéresse a une large gamme de diamétres (Morcrette et al., 2009).
Le flux de poussiéres désertiques émis en surface est celui de Ginoux et al. (2001).

2.2.3. Produits satellitaires

Meteosat/

Meteosat7 a été le premier satellite géostationnaire & couvrir I’océan Indien a partir de décembre
2006, et ce jusqu’en février 2017. Il embarque le radiométre passif MVIRI incluant 3 canaux :
I’infrarouge (10.5-12.5 um), la vapeur d’eau (5.7-7.1 um), et le visible (0.5-0.9 um). 1l fournit ainsi des
mesures quotidiennes de plusieurs paramétres avec une période de récurrence de 30 mn : la couverture
nuageuse, le déplacement des nuages, la hauteur des nuages, I’humidité atmosphérique, etc. Sa
résolution est de 2.5 km dans le visible et de 5 km dans I’infrarouge et le canal vapeur d’eau. Cet outil
est primordial pour suivre I’évolution des cyclones tropicaux dans 1’océan Indien. Le canal infrarouge
donne une information sur la température des sommets des nuages, i.e. sur leur altitude, et permet ainsi
d’appréhender 1’organisation des zones convectives et le type de nuages associés, tout ayant une
estimation de I’intensité de la convection.
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2.2. Données pour linitialisation et la validation des simulations

CALIPSO

Le satellite CALIPSO (Cloud-Aerosol Lidar and Infrared Pathfinder Satellite Observations) fait
partie de I’A-TRAIN, une chaine de satellites dédiée a 1’observation de 1’atmosphére. Issu d’une
collaboration entre le CNES (Centre National d’Etudes Spatiales) et la NASA (National Aeronautics
and Space Administration), il est destiné a 1’étude des aérosols et des nuages. Par synergie avec d’autres
satellites, il vise a améliorer la prévision du changement climatique et a comprendre les variabilités
climatiques saisonniéres et interannuelles. Son objectif est triple : (i) mesurer 1’effet radiatif direct des
aerosols (en synergie avec la mission EOS — Earth Observing System) et I’effet indirect des aérosols (en
synergie avec CERES — Capacité d’Ecoute et de Renseignement Electromagnétique Spatiale), (ii)
améliorer la précision de la mesure des flux radiatifs ondes-longues par satellite, et (iii) comprendre
I’effet des nuages sur le climat.

Il embarque & son bord le lidar a rétrodiffusion CALIOP (Cloud Aerosol Lidar with Orthogonal
Polarization), le radiométre IR mesurant dans I’infrarouge, et la caméra visible WFC. Nous présentons
le lidar qui nous concerne plus particuliérement dans le cadre de ce travail. C’est un lidar a double
longueur d’onde 532 et 1054 nm (polarimétrique a 532 nm) qui permet de fournir des profils verticaux
a haute résolution. Quatre niveaux de produits (1B, 1.5, 2, 3) fournissent des informations sur le type
d’aérosols ou de nuages, I’AOD associg, etc.

Les produits utilisés dans notre étude sont de niveau standard 1B ou de niveau 2. Le produit
CAL_LID_L1-Standard-V4-10 (niveau 1B) intégre les coefficients de rétrodiffusion atténuée a 532 et
1064 nm, ainsi que le rapport de dépolarisation a 532 nm. Nous nous sommes intéressés aux coefficients
de rétrodiffusion, bien que le rapport de dépolarisation soit également utile pour discriminer les
particules sphériques des particules non-sphériques (\Winker, et al. 2007). L utilisation conjointe des
deux longueurs d’ondes dans 1’étude de Dumile a un double intérét : (i) discriminer les nuages et les
aerosols sous et autour du cyclone, et (ii) estimer la taille des particules, étant donné que les petites
particules sont plus rétro diffusantes a 532 nm qu’a 1064 nm (\Winker et al., 2010).

Le produit VFM (Vertical Feature Mask) de niveau 2 fournit une classification des types de
nuages et d’aérosol. Il est primordial dans ce travail de these car il permet de dissocier d’une part les
nuages convectifs de la couverture cirriforme, et d’autre part les sels marins des poussicres désertiques.
Les étapes de classification sont les suivantes : (i) la détection des couches contenant des particules, (ii)
la discrimination aérosols-nuages (algorithme CAD) a partir du rapport de dépolarisation volumique et
du coefficient d’atténuation, et (iii) I’identification du type d’aérosols et de nuages selon Hu et al. 2009.
La distinction des types d’aérosols repose sur plusieurs paramétres : la force du signal rétrodiffusé,
I’estimation du coefficient d’atténuation a 532 et 1064 nm, la transmittance, le rapport de dépolarisation
volumique, les facteurs environnementaux, etc. Cette méthodologie a été évaluée par Mielonen et al.
(2010) qui conclut que 70 % des données CALIOP sont en accord avec les observations du réseau
AERONET (Aerosol Robotic Network). Les sept classes d’aérosols proposées sont basées sur les
observations AERONET (Omar et al., 2005).

Un troisiéme produit utilis¢é dans ce travail fournit les propriétés des couches d’aérosols
(« Aerosol Layer Product »), dont le coefficient d’extinction. La discrimination du type d’aérosols est
importante pour la détermination du rapport rétrodiffusion/extinction noté S.. Ce paramétre ne dépend
pas de la concentration d’un aérosol mais des propriétés physico-chimiques et morphologiques qui lui
sont propres. Ces propriétés acquises a la source sont susceptibles d’évoluer selon des processus de
transport, de vieillissement, et de croissance hygroscopique pour les aérosols comme les sels marins. Sa
est ensuite combiné au facteur de diffusion multiple 0, pour en déduire le coefficient d’extinction
disponible dans les produits de niveau 2 que nous utilisons également.
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TRMM

Le satellite TRMM (Tropical Rainfall Measuring Mission) est le fruit d’une mission conjointe
entre la NASA (National Aeronautics and Space Administration) et la Japan Aerospace Exploration
Agency. Il a enregistré des données de 1997 a 2015 avant d’étre remplacé par une version améliorée :
le satellite GPM. Dédié a 1’étude des précipitations, TRMM couvre les bandes tropicales et subtropicales
(entre 35°N et 35°S). Il a permis de nets progres dans différents domaines tels que la prévision
numérique du temps, 1’étude climatologique des précipitations, et la prévision des cyclones tropicaux.
L’intérét que nous lui portons vient du fait qu’il permet d’analyser a la fois les précipitations convectives
ou stratiformes et la distribution spatiale des hydrométéores. Ce satellite embarque a son bord plusieurs
instruments : un radar de précipitations (PR), un imageur micro-ondes (TMI), un scanneur dans
I’infrarouge et le visible (VIRS), un capteur de radiation terrestre (CERES), ainsi qu’un détecteur
d’éclairs (LIS).

Nous ne présentons ici que le radar et I’imageur micro-onde dont nous utilisons les mesures.
TMI est un capteur passif de micro-ondes permettant de quantifier la vapeur d’eau, 1’eau nuageuse, et
les précipitations. Ses neuf canaux (au total) permettent d’estimer la température de surface de la mer,
la vitesse des vents, la colonne intégrée de vapeur d’eau, et le taux de précipitations. Le produit dérivé
qui nous intéresse plus particulierement est le produit 2A12. Cet algorithme (Goddard Profiling
algorithm GPROF2010) fournit des données de précipitations de surface et de distribution spatiale 3D
des hydrométéores a partir des mesures de températures de brillance. GPROF2010 se base sur une
approche Bayésienne afin d’associer les observations de température de brillance a des profils
d’hydrométéores, de températures de brillance dans les canaux micro-ondes, et des taux de précipitations
en surface. Ces profils sont issus de données du radar PR pour la derniére version de ce produit dérive.

Le radar PR est destiné a fournir une vue 3D des phénoménes météorologiques. Le produit 2A25
fournit entre autres des mesures de réflectivité et de précipitations que nous utilisons pour valider les
précipitations simulées par Meso-NH en complément du produit 2A12. Si I’on est amené a analyser les
mesures radar uniquement, il serait toutefois préférable, selon la disponibilité et les passages des
satellites, d’utiliser le radar CPR de Cloudsat dont les performances sont meilleures.

Windsat

Windsat est un radiométre micro-ondes embarqué sur le satellite Coriolis. 1l est initialement
dédié a la mesure des vents a la surface des océans et de la température de surface de la mer, c’est
pourquoi il couvre des fréquences plus basses que TRMM/TMI. Basé sur la méme technologie que les
satellites SSM/I (Special Sensor Microwave/Imager), il produit également une estimation de la direction
des vents en combinant la polarisation horizontale et verticale (\Wentz, 1992 ; Germain et al., 2002).

Dans le cadre de ce travail, nous nous intéressons plus particuliérement a 1’estimation du taux
de précipitations basé sur la mesure des canaux 18.7, 23.8 et 37.0 GHz. Ce produit est issu d’un
algorithme basé sur une comparaison entre les températures de brillance mesurées par Windsat et celles
issues d’un modele de transfert radiatif (\Wentz et Meissner, 1999). Il permet de déterminer certains
parameétres de surface tels que les TSM et la vitesse des vents de surface, ou des profils atmosphériques
(contenu intégré en vapeur d’eau et eau précipitable) dont sont issus les taux de précipitations que nous
comparons aux données simulées dans ce projet de thése.
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DARDAR

L’algorithme développé par Delanoé et Hogan (2010) est un outil essentiel pour la validation de
nos simulations du cyclone tropical Dumile. Il consiste a combiner les mesures du lidar CALIOP et du
radar CPR respectivement embarqués sur CALIPSO et CloudSat afin de pallier leurs limites
intrinséques. Le satellite CloudSat a été mis en orbite dans le méme but que la mission CALIPSO :
étudier le role des nuages et des aérosols dans I’évolution du temps sensible et du climat. Il fait également
partie de I’A-TRAIN et a la méme trajectoire orbitale qu’AURA, AQUA et PARASOL. Il embarque le
radar CPR qui mesure a une fréquence de 94 GHz et qui posséde par rapport a ses prédécesseurs une
sensibilité (+ 1,5 dB de précision) et une résolution verticale (500 m) améliorée. Toutefois, la fréquence
du radar ne lui permet pas de mesurer les plus petites particules telles que les cristaux de glace, ce qui
n’est pas le cas du lidar. Néanmoins, ce dernier subit une plus forte atténuation du signal et a des
difficultés a observer les nuages des basses couches de 1’atmosphére. L’outil DARDAR inclut également
le rayonnement infrarouge mesuré par le radiométre de MODIS afin de contraindre les propriétés des
sommets des nuages froids.

L’algorithme est organisé de la maniére suivante :

1. Relocalisation des données du lidar, du radar et du radiométre sur la méme grille de données
spatialement et temporellement ;

2. ldentification de la localisation des nuages et de leur phase sur la base des produits suivants :
un masque radar de CloudSat 2B-GEOPROF, le produit VFM de CALIOP, la méthode de
Hogan et O’Connor (2004) pour discriminer la phase des hydrométéores, ainsi que le signal de
rétrodiffusion brut du lidar ;

3. Estimation des observations selon le modele défini dans Delanoé et Hogan (2008) ;

4. Le contenu en glace (IWC pour Ice Water Content) est issu de 1’intégration de la loi de
distribution en taille définie dans Delanoé et al. (2005), et permet le calcul du rayon effectif re :

=3 (2.20)

r, =
€ 2 ayp;

Ou pi est la masse volumique de la glace, et a, correspond au coefficient d’extinction.
Les qualités de ce produit en termes de sensibilit¢ et d’atténuation du signal permettent

d’investiguer a la fois les nuages fortement convectifs dans le mur de I’eil ou dans les bandes
précipitantes (apport du radar) et la couverture cirriforme (apport du lidar).
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Chapitre 3 : Effet microphysique des sels marins sur le
cyclone tropical Dumile

Le chapitre 3 est focalisé sur la mise en application du couplage aérosols-microphysique sur un
cas réel de cyclone tropical. Au préalable, nous nous attachons a décrire 1’évolution du systéme atypique
qu’est le cyclone Dumile de sa cyclogénése a son impact sur 1’ile de La Réunion le 03 Février 2013. Les
résultats de la simulation du cyclone avec le modeéle couplé ont fait I’objet d’une publication qui est
présentée dans la section 3.2. Ce chapitre fournit également des éléments complémentaires aux
informations disponibles dans 1’article quant aux modalités du couplage aérosols-microphysique.

3.1. Contexte synoptique

Cette section est dédiée a la description du contexte environnemental dans lequel s’est formé et
a évolué le cyclone tropical Dumile. Certaines particularités font de ce systéme un cas d’étude
intéressant pour 1’étude de I’interaction aérosols-nuages.

3.1.1. Cyclogénese & évolution

Dans le bassin SOOI, le flux de mousson d’été est un forcage essentiel de la cyclogénése. Ce
flux chaud se charge en humidité au-dessus de la mer d’Arabie et descend vers 1’équateur en longeant
les cotes africaines pendant 1’été austral (figure 45). Il est piloté par un contraste en température entre le
continent asiatique plus froid que la partie sud de ’océan Indien. La situation synoptique lors de la
cyclogénése de Dumile est atypique. Le flux de mousson est faible et plutdt sec le long des cotes
africaines. Ce flux de mousson impacte la cyclogénése par le biais de la faible humidité qu’il apporte,
mais aussi lors de I’intensification du systéme du fait de I’advection d’aérosols. Ce dernier point sera
détaillé dans la suite du manuscrit.
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Figure 45. Les vents de surface dans [’'océan Indien issues de réanalyses sont représentés par des
vecteurs et des isotaques (tous les 2 m s2). La rencontre entre le flux de mousson et les alizés est
symbolisée par les fleches rouges. Extrait de Hastenrath et Lamb, 2004 et annoté par S. Langlade
(CMRS Réunion).
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3.1. Contexte synoptique

L’origine de la cyclogénése de Dumile est une pulsation de la MJO (voir section 1.1.1) a la fin
du mois de décembre 2012. La conséquence directe de cette pulsation a été I’augmentation de I’activité
convective et la formation d’un minimum dépressionnaire au sud des Chagos. Ce dernier s’est déplacé
vers 1’ouest-sud-ouest le 27 décembre 2012 mais un cisaillement de vent important a empéché tout
développement (Caroff et al., 2014).

Malgré une contrainte cisaillante toujours présente, 1’activité convective s’intensifie nettement
le 30 et 31 décembre. Ceci aboutit a la formation d’une structure allongée s’étendant sur une grande
distance (2000 km) qui s’apparente a une dépression de mousson (figure 46) dans le sens ou les vents
sont faibles et leur maximum (30 nceuds) est rejeté loin du coeur du minimum dépressionnaire. La
condition sine qua non pour I’intensification de ce systéme est la mise en place d’une activité convective
pérenne au centre de la dépression, celle-ci étant pour le moment rejetée a 1’ouest du minimum.

12/31/12 0600Z 965 INVEST [
12/31/12 09002 METEO-7 VIS |

Haval Research Lab http://www.nrimry.navy.mil/sat_products.html
<-= Visible ( Sun elevation at center is 71 degrees) -=>

Figure 46. Image visible du satellite Meteosat 7 le 31/12/12 & 09 UTC. Le systéme a une structure
trés large et une convection éloignée du centre dépressionnaire.

Le déplacement du systeme vers le sud va lui permettre de s’affranchir de la contrainte
cisaillante a partir du ler janvier 2013. A 03 UTC, le systéme se trouve dans un environnement cisaillé
défavorable a I’intensification (cisaillement supérieur a 12.5 m s) comme le montre la figure 47. Son
déplacement zonal le fait se rapprocher d’une dorsale d’altitude représentée par la ligne bleue en
pointillés (figure 47), i.e. une zone ou la vitesse des vents de haute troposphére est plus faible. Une fois
sous le seuil de cisaillement de vent de 12.5 m.s (section 1.1.1), ce facteur ne joue plus son role
d’inhibiteur de I’intensification.
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N ' S

1 A N L -1 v
Shear Tendency (KTS) Quer Past 24 Hours: Increasing Decreasing

1 METEOSAT-7 24 HOUR WIND SHEAR TENDENCY FRODUCT FOR JTC OLIANLE L= MeIOARS

Figure 47. Cisaillement vertical (kts) en contours colorés le 01/12/13 4 09 UTC. Les lignes
blanches (bleues) pleines (pointillées) font référence a une tendance positive (négative)
pendant les précédentes 24 heures. La dorsale d’altitude est représentée par un trait en
pointillés bleu, le systéme par un rond rouge, et son déplacement est symbolisé par une
fleche noire (adapté du produit du CIMMS : http://tropic.ssec.wisc.edu/)

Les mesures in-situ attestent de 1’intensification du systéme : une bouée du réseau RAMA
enregistre des vents de 12 nceuds a plus de 200 km du centre, et jusqu’a 38 nceuds le 1° janvier a 23
UTC. Le suivi de ces mesures de bouée a permis en temps réel de comprendre que la zone de vents
faibles s’était réduite et que le changement de structure s’amorgait, ce qui était cohérent avec les
observations ASCAT. La combinaison de ce développement de la circulation tangentielle et d’une
convection intense dans 1’apres-midi du 2 janvier 2013 permet finalement la promotion du systeme en
forte tempéte tropicale.

3.1.2. Atterrissage sur La Réunion

Dumile atteint sa maturité le 3 janvier 2013 alors que le temps sur La Réunion commence a se
dégrader. Les rafales atteignent alors 100 km h* sur les cotes et 120 km h! dans les Hauts de I’ile. L’ceil
est maintenant visible en imagerie micro-onde, ce qui est un signe de I’intensification du systéme. Il
passe a 105 km de 1’1le dans I’aprés-midi du 3 janvier. L’impact du phénoméne n’a pas été maximal car
I’1le a échappé au mur de 1’ceil. Par ailleurs, la durée d’impact a également été courte car le systéme se
déplacait a une vitesse relativement rapide (30 km h1) lors de cette journée.
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3.1. Contexte synoptique

L’influence du cyclone a été trés hétérogene : seules les régions de 1’Ouest, du centre (Le
Tampon) et le flanc est du volcan ont subi des conditions cycloniques réelles. Les valeurs maximales de
rafales enregistrées sont de 137 km/h sur la cote et 162 km/h dans les hauts de 1’ile (Figure 48b). En
termes de précipitations, les maxima sont logiquement enregistrés au niveau des sommets de 1’ile (plus
de 500 mm de cumuls sur 2 jours) ou le forcage orographique a été le plus efficace. Les zones cétiéres
ont été globalement épargnées (moins de 100 mm sur 2 jours), hormis le littoral sud (Figure 48a). Ce
scénario n’est pas habituel car la c6te au vent n’a pas connu ici les plus fortes précipitations. Pour
I’expliquer, Caroff et al. (2014) évoquent le fait que le cyclone n’advecte pas de bandes pluvieuses lors
de son passage au plus proche de I’ile : les précipitations sont donc essentiellement orographiques. Les
cumuls de certains points de I’ile ont une durée de retour décennale. La valeur la plus remarquable est
le cumul de 1187 mm en 48 h mesuré sur le piton de La Fournaise (2000 m d’altitude).
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Figure 48. (a) Cumul de
précipitations (en mm) sur 2
jours (2,3 et 4 Janvier 2013) et
(b) rafales de vent maximales (en
km h?) enregistrés lors du
passage du cyclone Dumile a
proximité de I'fle de La Réunion.
(Source : Météo-France)

Le systéme commence a se déstructurer le 4 janvier sous 1’influence d’une baisse du contenu
énergétique océanique et est déclaré systeme extratropical dans la matinée du 5 janvier.
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3.1.3. Classification des aérosols dans le bassin SOOI lors de I’épisode Dumile

Dans I’optique de déterminer les types d’aérosols présents dans le bassin SOOI, plusieurs
passages du satellite CALIPSO ont été exploités. Nous présentons ici deux profils du produit VFM
(section 2.2.3) correspondant a deux contextes distincts : une zone en océan ouvert (figure 49a-b) et une
zone sous influence continentale (figure 49c-d).

Sur océan ouvert, pendant la phase de cyclogénése, une couche d’aérosols est observée entre -
14°S et -20°S (figure 49a). L’absence de données sur une large part du segment est due a la couverture
nuageuse liée a la dépression tropicale, futur Dumile, localisée a un peu plus de 1000 km au nord des
Mascareignes. Les sels marins (en bleu sur la figure 49b) sont prédominants dans la couche de surface
dont I’épaisseur varie entre 1 et 2 km. Il semble que cette couche d’aérosols soit épaisse lorsqu’elle est
sous I’influence directe des alizés, entre -15°S et -30°S, par opposition a la ZCIT, entre -5 °S et
1I’équateur.

Le deuxiéme profil (figure 49c-d) concerne plutét la partie ouest du bassin SOOI. CALIOP
mesure ainsi les couches au-dessus de Madagascar alors que Dumile est au stade de forte tempéte
tropicale. Ce dernier aspect explique le manque de données entre -25 °S et -17°S. Ce profil affiche une
opposition nette entre la partie nord et la partie sud séparées par la couverture nuageuse du cyclone.
Alors que la partie sud exhibe une couche de surface maritime dominée par les sels marins, la couche
au nord (entre -10 °S et -5°S) est constituée d’un mélange entre les sels marins, les poussieres désertiques
et des aérosols de pollution (en bleu, orange et cyan sur la figure 49d). L’algorithme du produit VFM
distingue les poussieres désertiques naturelles des aérosols qui ont des propriétés similaires tels que les
aérosols de pollution urbaine.

Dans I’optique de mieux investiguer cette couche mixte, nous analysons 1’épaisseur optique de
chaque type d’aérosols estimée par CALIOP (Winker et al., 2003) sur ce profil du 2 janvier 2013.
L’histogramme en figure 50 montre que les aérosols marins représentent plus de 45 % de la base de
données. Comme il a été dit précédemment, la couverture cirriforme empéche la mesure des aérosols ;
il est donc envisageable que la fraction réelle des aérosols marins soit supérieure a 45 %. Sur ce profil,
les poussiéres désertiques contribuent a hauteur de 25 % au nombre total de points. La majorité des
points mesurés se situe dans la gamme d’épaisseur optique de 0.1 et égale la fraction des sels marins.
Ceci est représentatif de la couche mixte observée entre -5°S et -10°S (figure 49c). A une échelle plus
locale, 1’épaisseur optique due aux poussiéres désertiques atteint 0.4. Ceci confirme que les
concentrations de poussiéres désertiques au coeur de la masse d’air advectées dans la circulation du
cyclone Dumile (vers 2 km d’altitude) ne sont pas négligeables. Les plus fortes valeurs d’épaisseur
optique sont associées aux autres types d’aérosols émis au-dessus de Madagascar. Ceux-ci representent
uniquement 8 % de la base de données.
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Figure 49. (a-c) Trajectoires du satellite CALIPSO représentant le type d’objets observés a une altitude de 1000 m, et (b-
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Chapitre 3 : Effet microphysique des sels marins sur le cyclone tropical Dumile

3.2 Impact de I’émission et de I’activation des sels marins sur le
développement du cyclone Dumile

3.2.1. Synthése de I’article

Il est établi que la microphysique nuageuse joue un rdle important dans 1’évolution de la
dynamique et de la structure d’un cyclone tropical. Des processus clés ont été définis tels que
1’évaporation des gouttelettes nuageuses et des gouttes (\Wang, 2002 ; Zhu & Zhang, 2006 ; Li et al.,
2013a), la condensation/sublimation de la glace et la neige, ainsi que la fonte du graupel (Li et al.,
2013b). Etant donné leur réle primordial dans la microphysique nuageuse, les aérosols peuvent impacter
le comportement des cyclones tropicaux. Cette hypothése a été élaborée pour la premiére fois par
Willoughby et al. (1985) puis confirmée par plusieurs études portant sur 1’impact de la SAL (Dunion et
Velden, 2004 ; Zhang et al., 2007) ou d’aérosols anthropiques (Hazra et al., 2013 ; Wang et al., 2014)
sur la structure et I’intensité des cyclones tropicaux. La majorité des travaux converge vers le méme
résultat : ’intégration d’aérosols affaiblit le ceeur du systéme et favorise les précipitations dans les
bandes précipitantes.

Quid de la production d’aérosols sous le cyclone ? Ce qui revient a écrire, quid de I’émission
des aérosols marins et de leur impact en tant que CCN sur la structure dynamique du cyclone ? En effet,
les sels marins constituent la principale source de CCN en milieu maritime et sont produits en quantité
considérable dans des conditions de vents forts et de mer agitée (Monahan, 1986). Néanmoins, leur
émission associée a leur interaction avec les nuages n’est pas prise en compte dans la majorité des
mode¢les. Quel est leur role dans 1’évolution de la structure du cyclone ? Leur prise en compte dans les
modeles est-elle nécessaire pour la prévision d’intensité et de trajectoire ? Ce sont les principales
questions adressées dans cet article publié dans le « Journal of Geophysical Research : Atmospheres »
(https://doi.org/10.1029/2017JD028125).

Pour pouvoir répondre a ces questions, il est nécessaire de disposer d’un mode¢le atmosphérique
haute résolution (Meso-NH) intégrant une fonction d’émission d’aérosols marins (Ovadnevaite et al.,
2014) et un schéma microphysique permettant une représentation explicite de I’activation des CCN
(LIMA ; Vieetal., 2016). Le schéma microphysique LIMA permet de gérer ’initialisation, le transport,
le lessivage et I’activation de plusieurs types de CCN et d’IFN. Dans le cas d’une simulation de cyclones
tropicaux, il manque toutefois I’émission d’aérosols sur I’ensemble du domaine, d’ou I’intérét de le
coupler & un schéma d’aérosols (ORILAM ; Tulet et al., 2005) gérant 1’émission des sels marins. Le
couplage ORILAM-LIMA ne concerne que les aérosols marins et les poussiéres désertiques. Ainsi, en
mode couplé, ORILAM gére I’émission, le transport et le lessivage des aérosols. Il est initialisé par les
analyses MACC qui fournissent des rapports de mélange de plusieurs types d’aérosols (Viorcrette et al.,
2009). Les aérosols sont ensuite transférés a ORILAM en tant que CCN et IFN interstitiels. Le choix a
été fait de ne considérer que les modes 3,4 et 5 de la fonction d’émission d’Ovadnevaite et al. (2014) en
tant que particules activables. La méthodologie du couplage sera plus amplement détaillée dans la
section 3.3 de ce chapitre.

Le cas d’étude, a savoir le cyclone tropical Dumile, est décrit dans la deuxiéme section de
I’article. Les sections suivantes 3 et 4 sont consacrées a la présentation de la méthodologie et de la
configuration du modele. Une simulation de référence avec couplage ORILAM-LIMA (2MA) est
évaluée puis comparée avec deux simulations additionnelles (une avec le schéma microphysique LIMA
(2M) seul et une autre avec le schéma microphysique a 1 moment ICE3 (1M)) dans 1’optique de mieux
appréhender la nécessité du couplage. Les résultats sont présentés dans les sections 5 et 6.
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Le modéle Meso-NH tend a surestimer I’intensité du cyclone tropical Dumile, quelle que soit la
simulation analysée. Toutefois, seule la simulation 2MA (avec couplage) reproduit le méme taux
d’intensification (20 hPa en 60 heures) que celui de la best-track. L’outil DARDAR (Delanoé et Hogan,
2008) a été choisi pour valider la structure microphysique froide : la simulation 2MA produit un contenu
en glace nuageuse réaliste dans les bandes précipitantes mais le sous-estime dans la couverture
cirriforme. Quant a la distribution des précipitations, elle est similaire aux données WINDSAT a la fois
dans le ceeur du systéeme et dans les bandes précipitantes.

En termes de trajectoire, cette étude montre une divergence entre les schémas LIMA et ICES.
La simulation 1M tend a faire dévier le systéme vers I’ouest a partir de 24 heures de simulation. En nous
basant sur les travaux de Fovell et al. (2016), nous montrons gque cette déviation est due a la structure
microphysique et dynamique plus symétrique et plus intense du modele 1M qui le rend ainsi plus
sensible a I’effet Beta (Fovell et Su, 2007).

Les résultats mettent en exergue une forte sensibilité du cyclone simulé a I’émission des sels
marins. La consommation des sels marins dans le mur de I’ceil est efficace et aboutit par conséquent a
une déstructuration de la phase chaude dés 12 heures de simulation pour la simulation 2M. A I’inverse,
la simulation 2MA génére des concentrations de CCN interstitiels autour de 100 cm™ dans le mur de
I’ceil et les bandes internes vers 2 km d’altitude, i.e. au niveau d’activation maximal. Les processus
d’activation et de croissance par condensation des gouttelettes nuageuses contribuent alors de maniére
efficace a la convection du mur de I’ceil et a I’intensification du cyclone.

Ce premier test du couplage aérosols-microphysique sur un cas de cyclone tropical est
encourageant. La représentation de la structure microphysique et dynamique semble correcte, au vu de
I’analyse comparative avec les produits satellitaires. 1l est toutefois nécessaire de décrire de maniére
plus précise les concentrations initiales converties a partir des données des analyses MACC. Dans la
continuité de la thématique de I’impact des sels marins sur le cyclone, il serait intéressant d’étendre ce
travail au couplage océan-atmosphére afin de tenir compte du refroidissement océanique sur I’émission
des sels marins.

83



Chapitre 3 : Effet microphysigue des sels marins sur le cyclone tropical Dumile

3.2.2. Impact of the Generation and Activation of Sea Salt Aerosols on the
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resolving model Meso-NH

e importance of explicitly taking account of sea salt aerosol emissions associated with high winds
and waves in tropical cyclones
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Abstract

An original coupling between an aerosol scheme and a 2-moment microphysics scheme has
been developed in the cloud-resolving model Meso-NH to fully represent the aerosol-microphysics-
dynamics interactions in tropical cyclones. A first evaluation of this coupling is performed through the
simulation of tropical cyclone Dumile (2013) in the South-West Indian Ocean. MACC (Monitoring
Atmospheric Composition and Climate project) analysis and CALIPSO (Cloud-Aerosol Lidar and
Infrared Pathfinder Satellite Observations) data agree about the predominance of sea salt aerosols. The
aerosol-microphysics coupled system reproduces the track and intensity of Dumile well, with a transition
from a monsoon depression to a tropical cyclone and produces ice water contents that compare well with
the DARDAR (raDAR/IiDAR) product. Using a 1-moment microphysics scheme produces a more
intense and symmetric system tracking too far to the west. In the aerosol-microphysics coupled
simulation, sea salt aerosols, the main source of Cloud Condensation Nuclei (CCN), are preferentially
produced in regions with high winds and waves, which reinforce convective asymmetries compared to
the simulation with the 1-moment scheme. Using a 2-moment microphysics scheme without explicit sea
salt emission led to a dramatic weakening of Dumile after 24 hours of simulation due to the consumption
and scavenging of all interstitial CCN in the inner core. The importance of explicitly taking account of
sea salt aerosol emissions associated with high winds and waves in tropical cyclones is a critical point
for simulating long-lasting systems that need to generate their own CCN.

1 Introduction

The main issue for tropical cyclone forecasters is to predict the track, the intensity and the
hazards associated with the passage of storms close to inhabited regions. Track forecasting has been
improved recently thanks to model developments, higher grid resolutions, and data assimilation to better
represent large scale flows. However, forecasting the intensity and the hazards (wind, precipitation, and
marine surge) associated with tropical storms remains a major issue for the scientific community. The
lack of observations over the oceans, the models’ limitations in terms of physical parameterizations and
resolution, and the lack of knowledge of some physical processes involved in tropical cyclone
intensification remain a scientific challenge.

The evolution of tropical cyclone intensity is determined by multi-scale factors such as the
synoptic environment, inner-core dynamics and ocean surface conditions. Among these factors, the key
role of microphysics has been highlighted. Willoughby et al. (1984) and Lord et al. (1984) first showed
the importance of ice microphysics in the development and structure of a modeled hurricane vortex. The
cooling effect associated with the melting of ice particles was shown to modify the mesoscale vertical
velocity structures of the storm. Thereafter, numerous studies investigated the impact of microphysics
on the intensity, structure and development of tropical cyclones in detail.

Microphysical processes have been shown to greatly impact the structure and intensity of a
simulated storm. In particular, evaporation of cloud droplets and raindrops has been pointed out as key
processes for the system intensification and structure (Wang, 2002; Zhu & Zhang, 2006; Li et al., 2013a)
through the formation of downdrafts and rainbands. Through the computation of budgets in typhoon
Hagupit (2008), Li et al. (2013b) concluded that the typhoon intensity could be enhanced through latent
heat release associated with condensation and deposition growth of cloud ice and snow while the latent
heat absorption associated with sublimation of snow, melting of graupel and evaporation of rain tended
to weaken the intensity. The choice of the dimensional parameters of the hydrometeors is also of great
importance for tropical cyclone modelling. In particular, the graupel fall speed has a direct effect on
modeled low level winds and central pressure (McFarquhar & Black, 2004; McFarquhar et al., 2006),
precipitation structures (Franklin et al., 2005) and lightning activity (Barthe et al., 2016).
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As a result, using different microphysics schemes can impact the tropical cyclone structure and
intensity (Li & Pu, 2008). Recently, several studies have attempted to evaluate the impact of using a
multi-moment microphysics scheme. Using WRF-ARW, Islam et al. (2014) investigated the best set of
physical parameterizations to reproduce the track and intensity of super-typhoon Haiyan (2013). While
the track of the system was fairly well reproduced by all the combinations of physical parameterizations,
the intensity was systematically underestimated. This may have been due to a strong underestimation of
the intensity (~ 55 hPa for the minimum sea level pressure) in the initial state. The use of the Milbrandt
and Yau’s (2005) double moment microphysics scheme did not change the results in terms of intensity.
Jin et al. (2014) compared the impact of single and double moment microphysics schemes on the
prediction of a tropical cyclone environment in the COAMPS-TC model. The single moment
microphysics scheme based on Rutledge and Hobbs’ work (1983) produced an excess of upper-level
cloud ice. The hybrid 2-moment scheme of Thompson et al. (2008), which treats rain and cloud ice with
two moments and cloud water, snow and graupel with one moment, led to a reduction of two orders of
magnitude in the upper-level cloud ice produced by the single moment scheme. This reduction of upper-
level cloud ice was attributed to differences of ice nucleation parameterization. The Fletcher (1962)
formulation used in the 1-moment scheme tended to produce much higher ice concentrations at cold
temperatures than the Cooper (1986) formulation did in the 2-moment scheme. This excess of cloud ice
in the upper levels resulted in an upper-level warm bias associated with the longwave radiative heating
at the base of the ice layer. The extension of the 500 hPa subtropical high that controls the tropical
cyclone tracks was also affected. Consequently, the 2-moment scheme helps to reduce the track errors
and the occurrence of over intensification of storms. However, in these studies, the differences in tropical
cyclone behavior could not be attributed to the number of moments of the microphysics schemes but
rather to differences in the representation of some microphysical processes.

More sophisticated microphysical schemes are being developed in cloud resolving models.
Recent schemes treat the effects of aerosol particles in a more realistic and exhaustive manner. Using a
multi-moment or a bin microphysical scheme generally requires cloud condensation nuclei (CCN) and
ice freezing nuclei (IFN) concentrations to predict the cloud water and cloud ice number concentrations,
and studies about the effect of aerosols on clouds in tropical cyclones are thus now possible. In particular,
it has been shown that increasing the CCN number concentration at the periphery of the tropical cyclone
tends to decrease its intensity (Zhang et al., 2007; Khain et al., 2008, 2010 ; Carrio & Cotton, 2011,
Hazra et al., 2013; Wang et al., 2014). As hypothesized by Rosenfeld et al. (2012), dust or pollution
aerosols in the vicinity of the outer rainbands act as CCN and increase the number of cloud droplets
while decreasing their size, thus delaying the formation of rain (Twomey, 1977; Albrecht, 1989) and
increasing the formation of ice particles aloft (Van den Heever et al., 2006; Van den Heever & Cotton,
2007; Carrio & Cotton, 2011). The convection invigoration of the rainbands associated with this
additional latent heat release during liquid water freezing would reduce the low-level convergence of
moist air toward the inner core of the system, lowering the maximum wind speed. This effect would be
amplified by the cooling of the converging low level air due to the melting and evaporation of the
enhanced ice content. However, using RAMS with 2-moment bin-emulating bulk microphysics (Saleeby
& Cotton, 2008), Herbener et al. (2014) showed that the tropical cyclone had a reduced size and was
more intense when a source of aerosol particles was located at the periphery of the storm. The
penetration of aerosol particles into the inner core of the system and the invigoration of convection in
the eyewall can explain the contradictory results. Lynn et al. (2016) performed several simulations of
Hurricane Irene (2011) with the WRF model including a spectral bin microphysics scheme (Khain et
al., 2010) and variable aerosol spatial distributions. Using a uniform spatial aerosol distribution typical
of a maritime environment did not allow the evolution of Irene’s intensity to be reproduced. When
continental aerosols were specified over land in addition to a 3-km-deep Saharan dust band and maritime
aerosols over the sea, an eyewall replacement cycle was reproduced along with the observed 40-h delay
between the minimum pressure and the maximum wind speed. The concentration of cloud droplets
increased in the presence of continental aerosols and invigorated the convection in the outer rainbands
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to form a secondary eyewall. Khain et al. (2016) also tested a large set of microphysical schemes within
WREF to investigate the impact of aerosols from the continental US and the Saharan Air Layer on the
development of Irene (2011). In agreement with previous studies, they showed a strong impact of the
choice of the microphysics scheme on the microphysical structure of clouds, the latent heat release
profile, and the storm intensity.

However, the impact of the microphysics on the cyclone track is less recognized (Fovell &
Corbosiero, 2010; Fovell et al., 2016). Fovell and Su (2007) concluded that the microphysics may impact
the tropical cyclone track through the modification of such characteristics as its size and depth, and the
radial structure or azimuthal asymmetry, which are known to control the vortex track. As described by
Fovell et al. (2009), the assumptions in microphysics tend to modulate the temperature gradients. They
largely influence the pressure gradients that indirectly control the track of the system.

Although several studies highlighted the important role of aerosols on the intensity, evolution,
structure or trajectory of tropical cyclones, most of them did not consider all the processes linked to
aerosol lifecycle, such as emission, scavenging or aerosol-radiation interactions. Furthermore, most of
the schemes assumed a constant and spatially homogeneous concentration of a single-mode aerosol
population as stated by Vié et al. (2016). In particular, tropical cyclones generate their own CCN via sea
salt emission under high wind conditions and strong breaking waves. In this context, the objective of
this article is to show the importance of an explicit treatment of aerosols when studying tropical cyclones
using high resolution simulations performed with the non-hydrostatic model Meso-NH. The case of
tropical cyclone Dumile, which evolved in the South-West Indian Ocean in 2013, is presented in Section
2. The coupling between an aerosol scheme (ORILAM; Tulet et al., 2005) and a 2-moment
microphysical scheme (LIMA; Vié et al., 2016) in the Meso-NH model is described in Section 3. The
numerical setup is presented in Section 4. Sections 5 and 6 present the results.

2 The case study: Tropical cyclone Dumile (2013)
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The best-track of tropical cyclone Dumile is shown in Figure la. The classification used
hereafter is that of the Regional Specialized Meteorological Center (RSMC) - Tropical Cyclone at La
Réunion. It is based on an estimation of the 10-min averaged maximum surface wind speed.

Dumile started developing from a pulse of the Madden-Julian Oscillation in the South-West
Indian Ocean at the end of December 2012. On 27-28 December, the synoptic conditions were not
favorable as strong wind shear prevented the disturbance from developing while moving west-
southwestward. On 29 December, the low-level environment improved, with a strengthening of the
monsoon flow resulting in a better convergence with the trade winds. However, a strong vertical wind
shear was still present over the region. On 30 and 31 December, the center of the system was located
near Agalega Island. The circulation was far more extended and disorganized than for a typical cyclonic
circulation even though the convective activity was intense. This particular structure looked like a
monsoon depression with a large extension of weak winds, the strongest winds being pushed away from
the clockwise circulation (Baray et al., 2010; Figure 1b). On 1 January 2013, the track turned toward the
south as the steering flow changed due to the development of a mid-tropospheric ridge located on the
eastern side of the system. As the system came closer to the axis of the altitude ridge, the vertical wind
shear decreased and Dumile finally adopted a typical tropical storm structure. On 2 January, the inner
core of the system contracted and the convective activity developed around the center. The intensity of
Dumile continued to increase, reaching the stage of strong tropical storm. During the afternoon of 2
January an eye became visible (Figure 1c¢). On 3 January, Dumile reached the stage of tropical cyclone
as its center passed 105 km west of La Réunion (Figure 1d). On 4 January, a north-west wind shear
appeared and the oceanic energy content decreased, leading to a rapid weakening of Dumile while south
of the island.

Because it was compact and had a relatively high displacement speed, the eyewall of Dumile
only brushed past the island, so severe material damage and human casualties were avoided. Winds
affected the island unequally: while the maximum wind gusts peaked at 180 km h™* on mountainous
areas, inhabited coasts were impacted by wind gusts of about 100 km ht or less. Significant wave height
of 6.3 m was measured to the north-west of the island. Precipitation during Dumile was mainly
associated with orographic effects. The maximum cumulated rainfall on the Piton de la Fournaise
volcano reached 1189 mm (762 mm in 12 h) while less than 100 mm was reported over coastal areas.

The rest of this study will focus on the period from 1 to 3 January when the cyclone was
intensifying and moving southward.

3 Aerosol-microphysics coupling in Meso-NH

The French non-hydrostatic mesoscale atmospheric model Meso-NH (http://mesonh.aero.obs-
mip.fr) was used in this study. The coupling between the ORILAM lognormal aerosols scheme and the
LIMA 2-moment bulk microphysics scheme is detailed below.

3.1 The LIMA microphysics scheme

The 2-moment microphysics scheme LIMA (Liquid Ice Multiple Aerosols; Vié et al., 2016) is
based on the 1-moment microphysics scheme ICE3 (Pinty & Jabouille, 1998). The schemes treat the
evolution of the mixing ratio for six water species (water vapor, cloud droplets, raindrops, cloud ice,
snow/aggregates and graupel). Additionally, LIMA predicts the concentration of cloud droplets,
raindrops and cloud ice.

In addition, LIMA handles the competition between several types of aerosols. These modes are
characterized by their chemical composition and their hygroscopic capability to act as CCN, IFN or
coated IFN. Two modes of aerosols acting as CCN (sea salt and sulfates), a single mode of aerosols
acting as coated IFN (hydrophilic black carbon and organic matter) and two modes of aerosols acting as
pure IFN (dust and hydrophobic organic matter and black carbon) are considered. Two prognostic
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variables are associated with each type of aerosol particle: the number concentration of interstitial
aerosols and the number concentration of activated/nucleated aerosols. Their size distribution follows a
lognormal size distribution with fixed modal diameter and width.

The CCN activation is parameterized following Cohard et al. (1998) but was extended to handle
the competition between several modes of CCN (Vié et al., 2016). The number of activated CCN is
computed from an extension of the law given by Twomey (1959). The maximum supersaturation is
computed from the convective updraft, the growth of droplets by water vapor condensation and a cooling
rate. The IFN heterogeneous nucleation is parameterized according to Phillips et al. (2008, 2013). In
this empirical parameterization, the number of nucleated IFN depends on the nucleating efficiency and
on the total surface area, larger particles having more nucleation sites and so a higher nucleation
probability. The specific coated IFN mode serves first as CCN to generated tagged cloud droplets that
are subject to ice nucleation by immersion at colder temperature. Homogeneous freezing of cloud
droplets is also taken into account and follows Pruppacher (1995), while homogeneous freezing of
interstitial CCN follows Karcher and Lohmann (2002). Secondary ice production by the Hallett-Mossop
process (Hallett & Mossop, 1974) is included. In-cloud and below-cloud scavenging of aerosol particles
follows Berthet et al. (2010).

3.2 The ORILAM aerosol scheme

ORILAM (Organic Inorganic Log-normal Aerosol Model) is a three-moment lognormal aerosol
scheme (Tulet et al., 2005). Each mode of the size distribution is described by up to three moments (Oth,
3rd and 6th moment). ORILAM handles the sources, emission, transport, dry and wet deposition, and
chemistry of aerosols. Since the South-West Indian Ocean has a clean aerosol environment outside the
biomass burning season (Duflot et al., 2011), only aerosols of natural origin were considered in the
aerosol scheme of this study.

Production of both sea salt and dust aerosols depends on the wind speed. Dust aerosols are
simulated using the Dust Entrainment And Deposition (DEAD) model (Zender et al., 2003) developed
by Mohktari et al. (2012), in which they are distributed following three lognormal modes (Grini et al.,
2006; Tulet et al., 2008). The sea salt aerosols source function from Ovadnevaite et al. (2014) has been
recently implemented in Meso-NH (Claeys, 2016). Only the inorganic fraction is considered in this
study. Their emission depends not only on the 10-m wind speed but also on the wave height, wind
history, friction velocity, and viscosity. Sea salt aerosols are distributed following five lognormal modes.
For each mode i, the number median radius (ri, in um) and the geometric standard deviation (oi) are (r
= 0.009, o1 = 1.37), (rz = 0.021, O2 = 1.5), (I’3 = 0.045, o3 = 1.42), (I'4 =0.1 15, O4 = 153) and (I’5 = 0.415,
os = 1.85). This parameterization covers a large range of diameters from submicron (15 nm) to super-
micron particles (6 um), but does not consider spume drops for which large uncertainties in the
generation function remain (Veron, 2015). Once emitted, aerosols are transported by advection and
turbulence and can be lost by sedimentation, and dry or wet deposition. In-cloud and below-cloud
scavenging of aerosols is parameterized following Tulet et al. (2010). The optical properties of aerosols
are computed online as described in Aouizerats et al. (2010): they are deduced from the aerosol chemical
composition and the size parameters corresponding to the particles.

3.3 ORILAM-LIMA coupling

Although LIMA can deal with interstitial and nucleated CCN and IFN (Vié et al., 2016), it was
necessary to couple it with an aerosol scheme to handle aerosol emission, transport and deposition in a
coherent way. A coupling between LIMA and the ORILAM aerosol scheme was thus developed: the
emission, transport and wet and dry deposition of sea salt and dust aerosols are treated in the aerosol
scheme ORILAM, which are then are transferred into LIMA to be used as interstitial CCN and IFN
(Figure 2), at each time step. Note that, when the coupling between ORILAM and LIMA is activated,
sea salt and dust aerosol scavenging is performed only in ORILAM.
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The three largest modes of sea salt aerosols in ORILAM are considered as interstitial CCN.
These three modes are gathered together in the interstitial CCN variable associated with sea salt aerosols
in LIMA. In ORILAM, three modes of dust are available with properties based on those defined in the
AMMA (African Monsoon Multidisciplinary Analyses) campaign (Crumeyrolle et al., 2008) in West
Africa. The three dust modes in ORILAM are all included in the interstitial IFN mode associated with
dust in LIMA.

MACC ORILAM LIMA
Aerosol initialization Aerosol emission, transport, Free CCN/IFN transport,
dry and wet deposition dry and wet deposition
mass mixing ratio moments concentration
sulfates (1 bin) s e
sulfate

CCN (1 mode)
sea salt

hydrophilic OM (1 bin)
coated CCN (1 mode)
hydrophilic OM/BC
hydrophilic BC (1 bin)
hydrophobic OM (1 bin)
IFN (1 mode)
hydrophobic OM/BC
hydrophobic BC (1 bin)

IFN (1 mode)
dust

sea salt (3 bins) — sea salt (5 modes) jp—

dust (3 bins) —_— dust (3 modes) —

Figure 2: schematic diagram of the aerosol-microphysics coupling system. OM and BC stand for Organic Matter and Black
Carbon, respectively. The first three lines correspond to the name of the scheme (in bold), the purpose of each module and
the variables (in italics) used in this module.

3.4 ORILAM-LIMA initialization

As described in Vié and Pinty (2014), the initial and lateral boundary conditions for the aerosols
in LIMA can be obtained from the European Center for Medium-Range Weather Forecast (ECMWF)
Monitoring Atmospheric Composition and Climate project (MACC; http://www.gmes-
atmosphere.eu/). Aerosol modeling is part of the ECMWF Integrated Forecasting System (IFS), and 6-
hour analyses of aerosol mass mixing ratio are available. The mass mixing ratio of three bins of sea salt
aerosols and dust, and one bin of sulfate, hydrophilic and hydrophobic black carbon and organic matter
are predicted (Morcrette et al., 2009). When the aerosol scheme is not activated, the aerosol population
of the LIMA microphysics scheme is directly initialized from the MACC analysis. A single bin is
considered in MACC for sulfate, hydrophobic organic matter, hydrophobic black carbon, hydrophilic
organic matter and hydrophilic black carbon. Thus the mass mixing ratio is converted to number
concentration to be used in LIMA. Sulfate, hydrophilic black carbon and organic matter, and
hydrophobic black carbon and organic matter are transferred into the interstitial CCN, coated CCN and
IFN variables, respectively. For sea salt and dust aerosols, three bins are available in MACC analysis.
The three bins of sea salt aerosols are summed, converted to number concentration and transferred into
the LIMA interstitial CCN variable associated with sea-salt chemical and mean dimensional properties.
The same procedure is used for dust aerosols to be transferred into the LIMA interstitial CCN variable
associated with the chemical and mean dimensional properties of dust.
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If the aerosol-microphysics coupling is activated for aerosols of natural origin, the aerosol
initialization must be adapted (Figure 3). In this study, sulfate, hydrophilic organic matter and black
carbon, and hydrophobic organic matter and black carbon are not handled by the aerosol scheme.
Therefore, they are initialized as described previously, i.e. their number concentration in LIMA is
directly computed from their mass mixing ratio in MACC analysis. Concerning dust particles, the mean
radius of the three bins in MACC and of the three modes in ORILAM match quite well. Then the mass
of the three individual bins is transferred directly into the three individual modes and converted in terms
of moments. For sea salt aerosols, three bins are available in MACC analysis while five modes are used
in ORILAM. The sea salt aerosols emission function of Ovadnevaite et al. (2014) covers a larger range
of sea salt aerosols radii than the MACC analysis. The smaller sea salt aerosols mode in ORILAM is
supposed to be non-efficient for CCN activation and this range of size is not present in the MACC
analysis: this mode is not initialized from the MACC analysis. The remaining four larger modes in
ORILAM are fed by the three bins of MACC. A given fraction of each bin mass is used to calculate the
0th moment (total aerosol number of the lognormal distribution) of each ORILAM mode. The interstitial
CCN and IFN variables associated with sea salt and dust aerosols in LIMA are then initialized through
ORILAM as described in Section 3.3.

4 Numerical setup

The model was set up with double two-way nested domains having horizontal grid spacings of
8 (D1) and 2 (D2) km with grid sizes of 450 x 450 and 400 x 584 points, respectively (Figure 1a). In
the vertical, 70 levels were used, with highest resolution near the surface.

The simulations started on 1 January 2013 at 00 UTC and ended on 3 January 2013 at 03 UTC.
The 6-hour ECMWF operational analyses were used to initialize Meso-NH and to provide the lateral
boundary inflow conditions. A first segment of the simulation with the larger domain D1 was run for 24
hours. After this time, the higher resolution domain D2 was introduced, encompassing the tropical
cyclone inner core and rainbands for the next 27 hours. In the inner domain, deep convection is explicitly
resolved whereas it is parameterized in the outer domain (Bechtold et al., 2001). A shallow convection
parameterization (Bechtold et al., 2001) was used in both the inner and outer domains. In the two
domains, the turbulence parameterization was based on a 1.5-order closure (Cuxart et al., 2000) with
purely vertical turbulent flux computations using the mixing length of Bougeault and Lacarrére (1989).
The radiative scheme was the one used at ECMWEF (Gregory et al., 2000) including the Rapid Radiative
Transfer Model (RRTM) parameterization (Mlawer et al., 1997).

The 2-moment microphysics scheme was used and was coupled with the aerosol scheme for sea
salt and dust aerosols as described in Section 3. ORILAM was used as a 1-moment mode (fixed radius
and standard deviation). Aerosols were initialized by the 6-hour MACC analysis from ECMWF which
also monitored the lateral boundary conditions of the aerosol fields. In this study, the Meso-NH
atmospheric model was not coupled to a wave model. Thus, the significant height of the wave that is
part of the sea salt aerosols emission function was extracted from the 6-hour ECMWF analysis and
interpolated at each time step.

The surface-atmosphere interactions were driven by the surface modelling platform SurFex
(Masson et al., 2013). The iterative method of Fairall et al. (1996), revised by Lebeaupin et al. (2006),
was used to parameterize the sea fluxes.

In order to highlight the importance of aerosol-microphysics coupling in tropical cyclone
modeling, two additional simulations were performed as a complement to the reference simulation
(hereafter referred to as 2MA). First, the 1-moment microphysics scheme ICE3 (Pinty & Jabouille,
1998) was used (hereafter referred to as 1M). This scheme, derived from Lin et al. (1983), predicts the
mixing ratio of five hydrometeor species: cloud droplets, rain, cloud ice, snow and graupel. Then, the
LIMA microphysics scheme was used without ORILAM (hereafter referred to as 2M). In the latter
simulation, the interstitial CCN/IFN in LIMA were initialized and refreshed at the lateral boundaries
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with the MACC analysis as described in Vié and Pinty (2014), but no aerosol replenishment from the
surface was considered in the domain during the simulation. An additional simulation has been
performed with the 2-moment microphysics scheme with a fixed CCN source. A sea salt aerosol source
was homogeneous over the whole domain. The concentration was 100 cm™ between the surface and
1000 m altitude, then decreased with height, to mimic a clean maritime environment. The track, intensity
and structure of the simulated tropical cyclone were very similar to the ones simulated with the 1-
moment microphysics scheme. Indeed, LIMA was built upon ICE3, thus the two schemes share the
same parameterizations of the microphysical processes. Then using LIMA with a constant and
homogeneous CCN source (therefore with no limitation of the CCN number) roughly comes back to
using the ICE3 scheme. Consequently, the results of this simulation are not shown here.

5 Results from the reference simulation

The model performance in the configuration “aerosol-microphysics coupled system” (2MA) is
analyzed in this section. The aerosol distribution of the environment is first examined. Then, the ability
of the model to simulate the tropical cyclone evolution and structure is analyzed.

5.1 Aerosol distribution

Figure 3 shows the sea salt and dust aerosol mass concentrations at 1400 m altitude from MACC
analysis on 1 January 2013 at 00 UTC, i.e. at the beginning of the simulation, and on 2 January 2013 at
12 UTC during a CALIPSO (Cloud-Aerosol Lidar and Infrared Pathfinder Satellite Observations;
Winker et al., 2003) satellite overpass. The altitude of 1400 m was chosen because it corresponds to the
core of a dusty air mass that is visible in both MACC analysis and CALIPSO data.

The signature of the high surface winds in the eyewall of Dumile is visible north-east of
Madagascar in Figure 3a. At the beginning of the simulation, the highest mass concentration of sea salt
aerosols (~ 50 ug m?) is found in a band centered around 22°S, south-east of the Mascareignes
archipelago. This is due to a rough sea driven by strong trade winds from 27 to 31 December, as
suggested by the ECMWF wave model analysis (not shown). Thirty-six hours later (Figure 3b), the mass
concentration of the sea salt aerosols, emission of which is associated with the strong winds of tropical
cyclone Dumile, has significantly increased due to the intensification of the system. The sea salt aerosol
mass concentration is more than twice as high as on 1 January at 00 UTC, and exceeds 100 ug m= in
some parts of the eyewall. The mass of sea salt aerosols generated by the swell south of the domain has
moved westward. It is located south of Dumile but now the mass concentration of sea salt aerosols
generated by the storm is higher. The CALIOP (Cloud-Aerosol Lidar with Orthogonal Polarization)
vertical feature mask (VFM) product confirms that sea salt aerosols are the main type of aerosols at 1400
m altitude in the south of the domain, in agreement with the sea salt aerosols generated by the high trade
winds in IFS. Due to the presence of clouds, no data was available between 10°S and 23°S (grey color
along the satellite track). Consequently, the sea salt aerosols emitted by the strong cyclonic winds were
probably not sampled because of the cirrus cloud coverage.
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Figure 3: Dust (orange to red colors) and sea salt (blue colors) aerosol mass concentration (g m-) at 1400 m altitude on a)
1 January 2013 at 00 UTC and b) 2 January 2013 at 12 UTC, from the MACC analysis. In b) the track of the CALIPSO satellite
is overlaid and indicates the aerosol classification (yellow for dust aerosols, blue for sea salt, red for polluted continental
aerosols, brown for polluted dust and black for smoke) retrieved from the CALIOP vertical feature mask algorithm at 1400 m
altitude. The grey color corresponds to areas without measurements due to cloud cover.

On 1 January at 00 UTC, a dust plume was located 1000 km north-east of Madagascar (Figure
3a). Thirty-six hours later, the outflow of dust was transported southward by the monsoon flow and
reached the northern part of Madagascar (Figure 3b). The MACC data at larger scale indicated that the
sources of this dusty air mass were mainly located in East Africa with a secondary contribution from the
Middle East (not shown). The presence of dust aerosol in the environment of Dumile was confirmed by
the CALIOP VFM product, showing that this type of aerosol prevailed in the northwestern part of the
domain, between the equator and 10°S, north of Dumile.

On 2 January 2013 at 12 UTC, polluted continental aerosols were observed along the CALIPSO
track (Figure 3b) and were probably emitted in Madagascar. However, because of the large
predominance of natural aerosols (sea salts and dust), it was assumed that Dumile evolved in a clean
maritime environment. This is supported by the conclusions of Duflot et al. (2011) who found a clean
maritime environment in this region out of the biomass burning season (July-October).

5.2 Storm track and intensity

Figure 4a shows the trajectory of Dumile from the reference simulation (red line) and the best-
track from RSMC La Réunion (black line). Meso-NH with the ORILAM-LIMA coupling reproduces
the trajectory of Dumile well. During the first 24 hours, the simulated track is 30 km to the west of the
best-track. After this 24-h spin-up period, the across-track error becomes very low. The simulation is 1
to 2 hours in advance compared to the best-track, but this lag was already present at the beginning of
the simulation.
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Figure 4: a) Trajectory and b) evolution of the minimum sea level pressure (hPa) of Tropical Cyclone Dumile from the Best-
Track (BT) and simulated with Meso-NH.

Meso-NH tended to overestimate the intensity of Dumile throughout the studied period (Figure
4b). The minimum sea level pressure (MSLP) was 2 to 10 hPa lower in the 2MA simulation than in the
best-track. However, a 4.5 hPa bias in the intensity was already present at the initial state. The rate of
intensification was well reproduced by the model (20 hPa in 60 hours for the best-track vs. 19 hPa in 60
hours in 2MA).

5.3 Storm structure

The evolution of the storm structure was analyzed through the surface horizontal wind and
graupel mixing ratio (Figure 5) at three times that were representative of the different stages of the
system. On 2 January at 06 UTC (Figure 5a), the surface winds of the tropical storm showed strong
asymmetry. Surface winds approached 28 m s™ in some eastern parts of the system, but stayed lower
than 19 m s? in its western part. The deep convection, represented by the presence of graupel at 6 km
altitude, was 150 km from the center, and was mainly seen to the north of the system (Figure 5d). A
precipitating band was already reaching La Réunion on 1 January as confirmed by satellite images and
meteorological stations (Caroff et al., 2014).
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Figure 5: Horizontal surface wind (m s ; a-c), and graupel mixing ratio at 6000 m altitude (g kg™ ; d-f) on 2 January at 06
UTC (left), 2 January at 21 UTC (middle) and 3 January at 09 UTC (right).

Fifteen hours later, horizontal surface winds faster than 22 m s encircled the eye of the system,
with values exceeding 28 m s in the western and southern parts of the inner core (Figure 5b). Figure
5e clearly shows that deep convection moved closer to the storm center and was mainly found in the
southern and southwestern parts of the system. Graupel mixing ratios of up to 4 g kg were found locally
to the south of the system center. Meso-NH was able to capture the observed transition from a monsoon
depression to a more typical tropical storm structure.

On 3 January at 09 UTC, Dumile was grazing La Réunion. Deep convection was mainly active
in the front and left quadrants of the system (Figure 5f). The strongest winds, exceeding 31 m s were
located in the eastern part of the cyclone (Figure 5c¢). This is in agreement with the wind gusts of over
100 km h'* recorded on the western and northern coastal regions of La Réunion (137 km h* in Le Port
and 108 km h in Saint Gilles).
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5.4 Ice water content

The ice distribution inside the storm was investigated using the DARDAR product (Delanoé &
Hogan, 2010). This product takes advantage of the combination of radar and lidar signals, i.e. the high
sensitivity to low ice water content of the lidar and the fairly weak attenuation of the radar in ice clouds
(even for optical depths larger than 3). The Varcloud algorithm (Delanoé & Hogan, 2008) uses a
variational approach combining CALIOP/CALIPSO (Winker et al., 2010) lidar, CloudSat Cloud
Profiling Radar (Stephens et al., 2002) and the radiometer data onboard MODIS. This product allows
ice cloud properties to be retrieved in the whole tropospheric column.

On 1 January at 09 UTC, the A-Train satellites passed over the cirrus clouds east of the inner
core of Dumile and a primary outer rainband south of the system (Figure 6d). The ice water content
(IWC) was retrieved from the DARDAR-CLOUD product (Figure 6¢) and was extracted from Meso-
NH (Figure 6a) along the same section (Figure 6b). Two distinct structures can be distinguished in the
IWC profiles of DARDAR and Meso-NH. Between 23°S and 14°S, in the outer rainband, high IWC
values are found both in the model and in the observations. DARDAR IWC exceeds 0.1 g m= between
4.5 and 11 km altitude, in the convective cores. Note that convective cores are strongly affected by
multiple scattering and the radar measurements must be used cautiously. Multiple scattering could
artificially enhance the reflectivity, leading to an overestimation of the IWC. Meso-NH simulates similar
values but between 4.5 and 9 km altitude. Values up to 5x102 g m= are found between 9 and 12 km
both in the DARDAR retrieval and in the Meso-NH simulation. The cirrus clouds between 15°S and
3°S are 2-4 km thick according to IWC values retrieved with DARDAR between 1x102 and 5x102 g
m? (Figure 6¢). In comparison with DARDAR, Meso-NH generally tends to underestimate the
extension of high IWC values in the cirrus clouds. IWC values in Meso-NH are spread over a larger
range of values (1x10* - 5x102 g m™3).

The version 2.1 of DARDAR-CLOUD was used in this study. It has been found that the
extinction-to-backscatter a priori information was incorrect for very cold temperatures. This a-priori
issue leads to an overestimation of the extinction when only lidar is used. This can explain a slight
overestimation of IWC for cirrus clouds which was reported by Deng et al. (2013) when comparing
DARDAR-CLOUD IWC against in-situ data and other retrievals. Note that this overestimation occurs
only if there is no molecular signal beyond the cloud and therefore this signal cannot be used as an extra-
constraint (Delanoé & Hogan, 2010). Combined to uncertainties on the particle size distribution and
mass-diameter relationship both in the Meso-NH simulation and in the satellite retrieval, this could
explain the divergences between the IWC from the model and that retrieved from satellite observations.
Overall, Meso-NH provides good reproduction of the ice water content distribution and amount in the
convective core of a rainband and the cirrus clouds next to the inner core of Dumile.
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Figure 6: Vertical profiles of the ice water content (g m-) a) simulated by Meso-NH with the 2MA configuration and c) retrieved
from DARDAR on 1 January 2013 at 09 UTC. (b) Water vapor thickness from Meso-NH (mm) and (d) IR brightness
temperature (K) from Meteosat 7. The vertical cross section is taken along the red segment shown in b) and d) for Meso-NH
and DARDAR, respectively.

6 Sensitivity to aerosol-microphysics coupling

In order to highlight the importance of aerosol-microphysics coupling in tropical cyclone
modeling, the two additional simulations are compared to the reference simulation in this section. First,
the impact of using a coupled aerosol-microphysics scheme instead of a simple 1-moment microphysics
scheme, as usually implemented in numerical weather prediction models, is investigated through the
comparison between 1M and 2MA. Then the impact of using an aerosol scheme along with a 2-moment
microphysics scheme is analyzed by comparing 2M and 2MA.
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6.1 1- vs. 2-moment microphysical schemes

Figure 4 shows significant differences in the track and intensity of Dumile in 1M and 2MA. The
across-track error in 1M is a few tens of kilometers to the west while the track of 2MA is very close to
the best-track (Figure 4a). In terms of intensity, the tropical cyclone intensifies during the 60 hours of
both simulations (Figure 4b). However, the two simulations start to diverge after 30 hours: 1M becomes
4-9 hPa more intense than 2MA. Thus, 1M and 2MA differ both in track and intensity. The possible
origins of such discrepancies are now analyzed.

a) Windsat b) Meso-NH: 2MA c) Meso-NH: 1M
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Figure 7: Instantaneous precipitation (mm ht) on 2 January at 03 UTC, a) retrieved from Windsat, and from Meso-NH in the
b) 2MA and c¢) 1M configurations.

Figure 7 represents the instantaneous precipitation rate given by the simulations and estimated
from the polarimetric microwave radiometer Windsat onboard Coriolis on 2 January at 09 UTC. The
retrieval relies on several channels from 10 to 37 GHz (Li et al., 2008). The higher precipitation rates
retrieved from Windsat are concentrated in the northern quadrant of the eyewall (8-16 mm h?) and in a
rainband located northeast of La Réunion (4-8 mm h) (Figure 7a). The 2MA simulation (Figure 7b)
reproduces the strong precipitation pattern north of the eye well, with maximum rates around 20 mm h-
!, The southwestern rainband is simulated by 2MA but is located northeast of its observed position. 2MA
generates a narrow rainband at 17°S that was not observed, but the observed low precipitation rates (<
4 mm h?) are well simulated. The precipitation rates generated by 1M (Figure 7c) diverge more
noticeably from the observations. Even though the higher precipitation rates in the eyewall are found in
the northern quadrant as observed, precipitation is produced all around the eye. 1M generates almost
exclusively high rain rates (> 20 mm h*) concentrated over narrow regions, and underestimates the low
precipitation rates (< 4 mm h). So, compared to 1M, the 2MA precipitation field exhibits a more
asymmetric pattern and manages to produce realistic rainbands and low rain rates, as observed.

This difference in the tropical cyclone symmetry between 2MA and 1M is also evident in the
horizontal wind structure. Figure 8a shows the evolution of the 47 knots wind speed extent in each
guadrant of the system. In 1M, up to 30 hours, the 47 knots wind speed extent varies between 0 and 200
km depending on the quadrant. After 30 hours, the four curves converge and the 47 knots wind speed
extent per quadrant lies between 130 and 190 km. The tropical cyclone in 1M develops a more
symmetric structure after 36 hours. In 2MA, the strong asymmetry in the 47 kt wind speed structure
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remains until the end of the simulation. The mean 47 knots wind speed extent increases throughout the
simulation, and is 20 to 90 km higher in 1M (blue dots) than in 2MA. Concerning the evolution of the
33 kt wind speed extent (Figure 8b), the mean radius is larger in 1M than in 2MA (except at 42 h) but
the gap is not as large as for the 47 kt wind speed radius. Between 42 and 60 hours, the mean 33 kt wind
speed extent in 2MA decreases from 350 to 170 km. This decrease is lower in 1M (from 340 to 270 km).
In 2M, there is a significant difference in the 33 kt wind speed extents among the four quadrants
throughout the simulation, while these curves converge after 36 hours of simulations in 1M. Therefore
the 33 kt wind speed structure of the tropical cyclone in 1M tends to become more symmetric and larger
than in 2MA after 36-42 hours. This difference in the 1M and 2MA wind structure occurs at the same
time as an increase in the direct position error (DPE) in 1M (Figure 8c). While the DPE stays below 80
km between 0 and 36 hours of simulation, it starts to increase after 42 hours and reaches 160 km at 60
hours. In contrast to 1M, the DPE in 2MA remains smaller than 60 km throughout the simulation and
decreases to 30 km at the end of the simulation.
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Figure 8: Evolution of a) the 47 knots wind speed extent (km), b) the 33 knots wind speed extent (km) and c) the Direct Positional
Error (DPE, in km) for 1M (blue) and 2MA (red). In @) and b), the lines represent the evolution of the 47 knots radius and of
the 33 knots radius in the four quadrants, while the dots show the average values.

Using a 1-moment microphysics scheme for the simulation of tropical cyclone Dumile leads to
a larger and more symmetric system than using a 2-moment microphysics scheme coupled with an
aerosol scheme. Tropical storms with more intense winds over a large radial distance tend to have a
larger inertial stability and to be more resilient with respect to environmental influences. Thus the motion
of these systems would be more sensitive to the beta drift (Fovell and Su, 2007; Fovell et al., 2016),
which could partly explain the westward motion of the storm in 1M. The main difference between 1M
and 2MA comes from the way cloud droplets and ice crystals are formed. In the 1-moment microphysics
scheme used in 1M, the formation of cloud droplets is not limited by CCN availability but by
thermodynamical conditions (water vapor saturation). However, the main source of CCN for the tropical
cyclone in a clean maritime environment comes from sea salt emission by strong cyclonic winds.
Therefore the CCN availability is determined by the location and strength of the horizontal surface
winds. This effect can enhance convective asymmetries in the inner core of the system, which could also
impact the tropical cyclone motion (Fovell et al., 2016). Several studies have shown that using different
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microphysics schemes could impact the simulated tropical cyclone intensity through latent heat release
associated with microphysical conversions (Wang, 2002; Zhu & Zhang, 2006; Li et al., 2013a, 2013b;
Khain et al., 2016). It is likely that the CCN availability in the LIMA microphysics scheme is also a key
point for the horizontal distribution of latent heating profiles.

6.2 Impact of aerosol-microphysics coupling

The importance of careful aerosol processing is illustrated through the comparison between
2MA and 2M. Figure 4a shows that the track of Dumile is very similar in both simulations and
reproduces the analyzed track well. However, there are large differences in the evolution of the intensity
(Figure 4b). The minimum sea level pressure evolves in the same way in 2M and 2MA during the first
24 hours. Then, the two curves diverge. Throughout the simulation, 2MA continues to intensify at a rate
similar to the analyzed one. However, 2M starts to weaken dramatically after 24 hours due to the lack
of sea salt aerosol emission to feed the microphysics scheme.

Figure 9 shows the number concentration of sea salt aerosols acting as CCN, and the cloud
droplets and rain mixing ratio at 2000 m altitude on 1 January at 12 UTC. In 2MA, the number
concentration of interstitial CCN associated with sea salt aerosols peaks in the inner core of the system,
with values exceeding 100 cm™ in some regions (Figure 9a). These sea salt aerosols are generated by
the strong horizontal winds of the tropical cyclone primary circulation. CCN activation is very efficient
in the eyewall and the inner rainband, where the number concentration of the interstitial CCN falls to
less than 10 cm while the number concentration of activated CCN exceeds 50 cm™. In the region with
active nucleation, the cloud droplet mixing ratio is between 0.5 and 1 g kg* (Figure 9c). Aerosols are
also efficiently removed by wet deposition in this region where raindrops are abundant (not shown).
Since the scavenging is less efficient for aerosol particles with diameter between 0.2 and 2 um (Slinn,
1983), interstitial aerosol particles in this range of values are still available for activation into cloud
droplets.
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Figure 9. First line: Number concentration (cm) of interstitial (colors) and activated (black isolines at 50 cm) CCN
associated with sea salt particles. Second line: Cloud droplets (colors) and rain (black isolines at 0.5 and 1 g kg™*) mixing ratio
(g kgt). The horizontal cross sections are taken at 2000 m altitude on 1 January at 12 UTC for the 2MA (right) and the 2M
(left) simulations.

After only 12 hours of simulation, the number concentration of interstitial CCN in 2M is almost
zero in the inner core of the system (Figure 9b); all interstitial CCN initially present in the domain being
activated or scavenged. In the absence of sea salt emission in 2M, there is no longer a CCN source for
cloud droplets to form in the inner core except those transported from the cyclone environment.
Relatively low cloud droplet mixing ratios (< 0.5 g kg) are found in 2M (Figure 9d). Since there are no
longer any interstitial CCN in the inner core region, the cloud droplet concentration is low, which is
conducive to particles with larger diameters, and thus more prone to coalescence and conversion to
raindrops (e.g. Twomey, 1977; Albrecht, 1989; Rosenfeld et al., 2012). In 2M, the raindrop mixing ratio
exceeds 1 g kg at 2000 m altitude in the northern part of the eyewall while it is around 0.5 g kg in
2MA. Even if there are no more CCN to be activated into cloud droplets, the mass of cloud droplets can
also be produced through ice melting and raindrop evaporation. Out of the inner core, the number
concentration of interstitial CCN at 2000 m altitude is between 10 and 30 cm™ in both simulations.
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Up to now, kilometer-scale numerical studies dealing with the impact of aerosols on tropical
cyclones (Khain et al., 2008, 2010, 2016; Rosenfeld et al., 2012; Hazra et al., 2013; Herbener et al.,
2014; Wang et al., 2014; Lynn et al., 2016) have used more or less homogeneous aerosol fields with
concentrations that decrease with height in the domain and at the initial state. Most of the time, arbitrarily
fixed aerosol concentrations representative of clean maritime, clean continental or polluted continental
values are supplied at the lateral boundaries and advected under favorable wind conditions. However,
the local production of sea salt aerosols, which are considered as the most efficient CCN (e.g. O’Dowd
etal., 1999; Andreae & Rosenfeld, 2008) is not considered in these studies, except in Wang et al. (2014).
Sea salt aerosols are produced at the sea surface by bubble bursting during wave breaking (Blanchard,
1963) and by the tearing of wave crests at high wind speeds (Monahan et al., 1986). Thus they should
be preferentially produced in the inner core of the cyclone where the strongest surface winds and waves
are encountered. Therefore, even if aerosols are transported towards the storm by the flow, they can be
activated into cloud droplets in the outer and inner rainbands before reaching the eyewall (Rosenfeld et
al., 2012; Khain et al., 2016; Lynn et al., 2016). Under clean maritime conditions, this hypothesis of a
continuous aerosol source supplied by advection from the lateral boundaries cannot be sustained.
Moreover, most of the previous studies did not consider aerosol scavenging while it could prevent
aerosol particles from the environment to be ingested in the inner core. This result shows that it is
important to explicitly take account of the local production of sea salt aerosols associated with the high
winds and waves in tropical cyclones to reproduce the aerosol-microphysics-dynamics interactions. It
is important especially when performing simulations of long-lasting systems that need to generate their
own condensation nuclei in clean atmosphere conditions.

7 Conclusions

In this paper, the coupling between the lognormal aerosol scheme ORILAM (Tulet et al., 2005)
and the 2-moment microphysics scheme LIMA (Vié et al., 2016) implemented in the Meso-NH model
is presented. A realistic aerosol field is initialized with the MACC analysis, which is also used for the
lateral boundary conditions. A parameterization of the sea salt aerosol emission by high winds and waves
(Ovadnevaite et al., 2014) is also considered. These new features are illustrated through the simulation
of the tropical cyclone Dumile that evolved in the South-West Indian Ocean in 2013. The reference
simulation using the aerosol-microphysics coupled system (2MA) represents the analyzed track and
intensity well. The simulated structure of Dumile (rainband position, ice water content in convective
and cirrus clouds, convection and wind asymmetries) also shows fairly good agreement with satellite
observations (Meteosat, Windsat, CALIPSO and Cloudsat).

Several simulations were performed to analyze the advantages of such a coupled scheme. Using
a 1-moment microphysics scheme tends to produce a more intense and more symmetrical tropical
cyclone. It also displays higher winds over a large radial distance, which make it more resilient with
respect to external forcing. It is assumed that, because of the beta drift, its track deviates to the west of
the analyzed trajectory. Moreover, the production of sea salt aerosols (acting as the main source of CCN
here) in regions with high winds and waves may induce or amplify convective asymmetries, which could
also impact the storm track. On the contrary, in the 1-moment scheme, aerosols are supposed to be
inexhaustible and available homogeneously over the domain.

In contrast, using a 2-moment microphysics scheme alone without sea salt aerosol regeneration
at each time step leads to a dramatic weakening of the tropical storm after 24 hours of simulation. This
is due to the rapid consumption of almost all interstitial CCN in the inner core of the system. Cloud
droplet production drops off in the inner core. The production of cloud droplets in the outer rainbands
and the supply of interstitial CCN through the lateral boundaries are not sufficient to maintain the
cyclone structure and the intensity thus collapses rapidly. A 2-moment microphysics scheme where
interstitial CCN are supplied by an aerosol scheme represents the interaction between the tropical
cyclone and its source of cloud particles better in terms of numbers and location. Hence, it is necessary
to take the aerosol-microphysics interactions into account to improve the tropical cyclone track, intensity
and structure in numerical simulations at kilometer-scale resolution.
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However, several limitations of this study must be pointed out and should be solved in future
studies. First, a bulk scheme was used in this study. As reviewed by Khain et al. (2015) and Fan et al.
(2016), bulk schemes are less adapted than bin schemes for aerosol-cloud interactions study. The main
criticisms about bulk schemes are that most of them do not include a CCN budget, assume the saturation
adjustment and use average fall velocities. Bin schemes allow to describe the microphysical processes
with more accuracy, and no a priori information about the particle size distribution is needed. However,
their extremely high computational cost prevents them from being used over large domains during long
periods of time, and in operational models. Despite their accuracy, these schemes are limited by the lack
of theoretical understanding of cloud microphysics (Fan et al., 2016). In this context, it was decided to
use a new 2-moment bulk scheme coupled with an aerosol budget. Secondly, as stated by Vié and Pinty
(2014), some uncertainties lie in the conversion between the aerosol mass from MACC and the number
concentration in ORILAM or LIMA. This step should be better evaluated and calibrated. Nevertheless,
despite some uncertainties in the aerosol number concentration, the 3D MACC analysis provides
realistic aerosol distributions to serve as initial state and boundary conditions over this basin. Thirdly,
the coupling between the atmospheric model Meso-NH, an oceanic model and a wave model is not
considered. The coupling with an oceanic model is important since the ocean-atmosphere heat and
humidity fluxes are considered as the fuel of the tropical cyclone and, in turn, the tropical cyclone
modifies the ocean temperature and currents (Black et al., 2007; D’Asaro et al., 2014; and references
therein). In addition, the sea salt emission parameterizations depend not only on the wind speed, but also
on the sea surface temperature and the significant wave height (e.g. Grythe et al., 2014). In the case of
Dumile, the ECMWF analysis was in a very good agreement with the best-track data. Consequently, the
wave field extracted from ECMWF analysis was in rather good agreement with the Meso-NH surface
wind field (not shown), despite a probable underestimation due to the lower resolution of IFS. Moreover,
Dumile moved rather fast (at ~20-25 km ht), which limited the negative feedback of the ocean surface
cooling (Mei et al., 2012).

In this study, the effect of sea spray on the momentum, heat and moisture flux was not
considered. However Andreas (2004) showed that sea spray reduce the air-sea momentum flux at high
winds. Through the latent heat absorption and water vapour release during evaporation, sea sprays also
modify the enthalpy flux (Wang et al., 2001). In a series of papers, Shpund et al. (2011, 2012, 2014)
performed Large Eddy Simulations (LES) of the marine boundary layer under strong wind, using a
spectral bin microphysics including the effects of sea spray. They highlighted the role of large eddies of
the hurricane mixed layer in transporting part of the large sea spray aerosols upward, toward the cloud
base, which could influence the microphysical structure of the cloud.

An ocean-wave-atmosphere coupled system (Voldoire et al., 2017; Pianezze et al., 2018) will
be deployed in future studies of tropical cyclones in addition to the aerosol-microphysics coupling
presented in this paper. The structure and variation of intensity of some intense tropical cyclones that
have propagated in the South-West Indian Ocean recently (for example, Fantala in April 2016 or Enawo
in March 2017) will be examined next, using a fully coupled system.
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3.3. Méthodologie du couplage LIMA-ORILAM

Le schéma microphysique LIMA seul ne propose pas de régénération en surface des CCN ou
des IFN (section 2.1.1). C’est pourquoi nous avons développé au cours de cette thése un couplage
interactif avec ORILAM. Le principe général du couplage a été présenté dans ’article (Section 3.2). Ici,
nous présentons plus en détails le passage des champs d’aérosols entre MACC et ORILAM pour
I’initialisation, et entre ORILAM et LIMA pour ’activation.

3.3.1. Initialisation des champs d’aérosols par MACC

Lorsque le couplage entre ORILAM et LIMA est activé, les gammes d’aérosols MACC sont
transférées, non pas directement a LIMA, mais a ORILAM. Ici, la difficulté réside dans le passage d’une
répartition des aérosols par gamme de tailles (MACC) a une répartition des aérosols dans des modes
lognormaux (ORILAM). L’objectif est d’obtenir un ordre de grandeur réaliste propre a chaque mode
d’aérosol en se basant sur la littérature : de 1’ordre de 1000 particules par cm® pour le mode d’Aitken,
(ii) 100 cm® pour le mode d’accumulation, et (iii) 10 cm®pour le mode grossier.

Sels marins

En ce qui concerne les sels marins, la difficulté est de garder la cohérence entre les champs
d’aérosols initiaux qui sont également générés aux limites du domaine, et les aérosols émis via la
paramétrisation d’Ovadnevaite et al. (2014). La méthode par défaut consiste a sommer les masses des
trois gammes MACC pour initialiser le mode CCN de LIMA correspondant aux sels marins.

Dans le cas du couplage ORILAM-LIMA, un fractionnement des masses MACC est nécessaire
pour initialiser les modes lognormaux ORILAM. La figure 51 montre que les concentrations en masses
de la fonction OVA couvrent en grande majorité les gammes MACC, exceptée la gamme comprise entre
20 um et 40 um. Nous choisissons de calculer le rapport de mélange total ruacc et de la répartir dans les
trois modes ORILAM r; :

TMACC = Ta + rb + TC (31)

r = Tmacc (3.2

Ou ry, Iy, €t re sont les masses propres a chaque gamme MACC. L’avantage de cette méthode
est d’obtenir des concentrations réalistes de ’ordre de 100 cm™ lors du passage d’ORILAM a LIMA.
On convertit ensuite les rapports de mélange ri en concentration en nombre Nee, €n tenant compte du
diametre médian d;, de I’écart-type a;, et de la densité des sels marins p;:

Nfree = = (3.3)

2
pi%d? e(—4.5(log(ai) )
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Figure 51. Distribution en taille de la masse des modes 3,4 et 5 des sels marins selon la paramétrisation OVA, superposés aux
gammes de diametres MACC. Les concentrations totales notées N sont ici ajustées afin d’obtenir la méme échelle de valeurs
en ordonnée. Les propriétés des modes OVA sont décrites par Ovadnevaite et al., 2014 (tableau 3).

Nous faisons le choix de gérer différemment I’initialisation du mode ultrafin et du mode
d’Aitken de sels marins car nous ne les considérons pas comme activables en tant que CCN : ils sont
initialisés respectivement a partir d’une concentration faible de 1.10 particules par cm™ et d’un rapport
de mélange ri.

Poussiéres désertiques

Deux méthodes sont possibles concernant I’initialisation des poussieres désertiques. La méthode
par défaut consiste a récupérer uniquement la gamme b (1-10 um) de MACC pour initialiser le mode
d’TFN interstitiel de LIMA. Cette méthode est applicable si I’on considere que la gamme a (0.06-1 pum)
correspond a des aérosols de diametre trop faible et que la gamme c contient la majeure fraction de la
masse mais une faible concentration en nombre, ce qui la rend négligeable pour I’activation.

Etant donné les incertitudes sur la distribution en taille des poussiéres désertiques dans notre cas
d’étude et la proximité d’une partie des sources potentielles (Afrique de 1’Est), nous choisissons de tenir
compte des 3 gammes MACC. Etant donné la cohérence entre les gammes MACC et les modes
lognormaux ayant les propriétés issues de la campagne AMMA (figure 52), nous transférons simplement
chaque masse issue des analyses MACC dans le mode ORILAM. L’avantage de cette méthode est
d’obtenir des ordres de grandeur cohérents, propres a chaque mode, et de tenir compte d’une large
gamme de diameétres. Toutefois, le biais de cette méthode est I’intégration d’une fraction de masse
d’aérosols due aux particules dont le diametre est compris entre 0,06 um et 0,1 um, alors que ces
particules ne sont pas considérées comme activables selon Phillips et al. (2008).
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Figure 52. Distribution en taille des modes de poussiéres désertiques selon les propriétés AMMA superposés aux gammes de
diameétre MACC. Les propriétés des trois modes AMMA sont décrites dans Crumeyrolles et al., (2008)

3.3.2. Transfert des aérosols dans le schéma microphysique et activation

Le couplage entre ORILAM et LIMA consiste a transférer les aérosols émis par SURFEX, puis
transportés par ORILAM, dans LIMA en tant que CCN interstitiel. A chaque pas de temps, le champ de
CCN interstitiels est réinitialisé a partir des concentrations en nombre ORILAM.

Nous considérons pour I’activation des sels marins les modes 3,4 et 5 de la fonction OVA, i.e.
les modes les plus aptes a s’activer en gouttelettes nuageuses. Toutefois, la distribution en taille du mode
unique de LIMA n’englobe pas complétement les gammes de diametre des trois modes OVA réunis
(figure 53a). Pour cette premiére version du couplage, nous faisons le choix de garder les propriétés du
mode LIMA tout en additionnant les trois modes OVA.

Nous procédons de méme pour les poussieres désertiques. Bien que le mode 2 joue le rdle le
plus important dans 1’activation des cristaux de glace du fait de sa taille et de sa concentration en nombre,
nous incluons également les modes 1 et 3 pour cette premiére approche (figure 53b).

Nous ne considérons pas de puits par activation dans ORILAM. En revanche, nous tenons
compte de 1’activation au pas de temps précédent, tel que, pour un mode d’aérosol LIMA interstitiel,
noté CCNrree (OU IFNfree), un mode d’aérosol activé noté CCNaci (0U IFNner) et un mode d’aérosol
ORILAM noté CCNss (ou IFNg) :

CCNfree(l) (t) = Z?=3 CCNSS(i) (t) - CCNacti(l) (t - dt) (3-4)

IFNfree(l)(t) = Z?:lIFNd(i)(t) - IFNnucl(l)(t —dt) (3-5)
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Figure 53. (a) Distribution en taille des modes OVA et du mode LIMA correspondant aux sels marins ;(b) Distribution en taille
des modes AMMA définis selon Crumeyrolle et al. (2008) et du mode LIMA correspondant aux poussiéres désertiques. La
valeur de la concentration totale notée N (équation 1.10) est 1,5 cm™,

L’unique puits d’aérosols dans ORILAM est le lessivage des aérosols par les gouttelettes
nuageuses et les gouttes de pluie (Tulet et al., 2010), qui s’écrit sous la forme :

(DM, = 2220 (3.6)

Tc

3E
(2)cM, = o B (3.7)
OU Iwc est le contenu en eau liquide (g cm™), Dy, est la diffusivité de la particule (m? s?), r. est le rayon
de la gouttelette nuage (m), E est le coefficient d’efficacité de collection (Tost et al., 2006), r, est le
rayon des gouttes de pluie, et F, représente le flux de précipitations (kg m2s?).
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La figure 54 schématise les interactions entre les différents modules lorsque le couplage est
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Figure 54. Représentation schématique du couplage interactif LIMA-ORILAM comprenant les étapes propres a ORILAM et
LIMA. Les sels marins sont initialisés a to dans ORILAM, émis puis transférés a chaque instant t a LIMA. Les rapports de
mélange issus de LIMA rc et rr sont utilisés pour le calcul du lessivage dans ORILAM.
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Chapitre 4 : Impact de la production secondaire des
cristaux de glace sur la convection profonde

La mesure et la modélisation de la formation primaire des cristaux de glace ont évolué au cours
des derniéres années (e.g., Philips et al., 2008, 2013 ; Demott et al., 2011). Bien qu’il y ait encore des
incertitudes sur les processus (section 1.2.3), ils ont été modélisés et évalués via des mesures aériennes
(Fridlind et al., 2004, 2007 ; Phillips et al., 2007, 2009). Toutefois, en dépit d’observations in-Situ, de
mesures en laboratoire et de modélisations numériques, il n’existe pas de consensus sur la définition des
mécanismes de formation secondaire en fonction des conditions thermodynamiques (Field et al., 2017).

Un seul processus de formation secondaire de la glace est aujourd’hui communément accepté :
H-M. Or, on sait que la formation primaire et le processus H-M ne peuvent expliquer des concentrations
en cristaux de glace largement supérieures (d’un facteur 10%) aux concentrations en IFN (Hobbs, 1969 ;
Auer et al., 1969 ; Hobbs et al., 1980) observées dans certains nuages ou les conditions requises pour
ces processus (température, humidité, contenu en eau surfondue) ne sont pas réunies (Hobbs et Rangno,
1985, 1990). D’autres processus de multiplication ont été proposés lors des dernieres décennies (section
1.2.3), dont la production de cristaux de glace lors de collisions entre des particules glacées qui a été
suggérée par Hobbs et Farber (1972) puis observée entre autres par Cannon et al. (1974) et VVardiman
(1978).

Bien que Takahashi (1995) ait démontré 1’existence de 1’éjection de cristaux de glace lors de
collisions entre des graupels par des expériences en laboratoire, ce mécanisme a été délaissé jusqu’a
récemment. Une tentative de formulation de ce processus a été réalisée par Yano et Philips (2011, 2016)
sur la base des travaux de Takahashi (1995). Ceux-ci proposent un processus de fragmentation de la
neige par collision avec du graupel appelé CIBU (Collisonal Ice Break Up). Nous reprenons ces travaux
dans le but de décrire une formulation du processus CIBU dans le schéma microphysique LIMA. Ce
projet a été mené selon deux approches : une étude sur cas idéalisé d’orage (STERAO ; Skamarock et
al., 2000) et une étude sur le cyclone tropical Dumile (2013). La premiére étude a fait 1’objet d’une
publication qui est présentée dans la section suivante.
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Chapitre 4 : Impact de la production secondaire des cristaux de glace sur la convection profonde

4.1. Synthése de I’article

Nos travaux sont dans la continuité de 1’étude de Yano et Philips (2011, 2016) dont I’objectif
est de montrer ’efficacité de ce second type de formation secondaire dans des nuages de phase mixte
ou le processus H-M est peu efficace. Le premier test sur un cas idéalisé et simplifié montre que, bien
que H-M soit actif plus tét dans la formation du nuage, CIBU joue un role de plus en plus prédominant
dans la formation des cristaux de glace au fur et a mesure que la concentration en graupel augmente.
L’ordre de grandeur de multiplication des cristaux de glace de 10* cm™ est ainsi atteint a partir d’une
durée minimale dépendante du contenu en eau surfondue.

L’objectif de cet article soumis & la revue « Geoscientific Model Development » en Novembre
2017 est de proposer une formulation du processus CIBU assimilable au schéma microphysique a 2-
moments LIMA et de réaliser un test avec le modéle atmosphérique Meso-NH. Le choix du cas d’étude
s’est porté sur le cas idéalisé d’orage continental STERAOQ. Cette étude se focalise tout d’abord sur la
sensibilité de ce processus au nombre de cristaux de glace créés par collision a partir de plusieurs
expériences de sensibilité. Dans un deuxiéme temps, I’impact du nombre initial d’IFN sur I’efficacité
du processus CIBU est analysé.

La condition majeure requise pour activer le processus est une vitesse minimale d’impact de
1,25 mst. Nous faisons le choix de remplacer le graupel de petite taille utilisé par Yano et Philips (2011)
par les agrégats car nous considérons le graupel comme une particule trop dense pour se fragmenter. Ce
seuil de vitesse contraint la distribution en taille des agrégats et du graupel susceptibles de rentrer en
collision. Il est alors possible d’intégrer la formulation initiale du nombre de cristaux de glace créés par
les collisions sur la distribution en taille Gamma généralisée qui est utilisée dans Meso-NH.

L’effet direct simulé de CIBU est cohérent : plus Nsg augmente, plus la concentration et le
rapport de mélange des cristaux de glace augmentent au détriment du rapport de mélange de la neige.
Les bilans microphysiques montrent que le gain de masse s’effectue vers 11 km d’altitude. On observe
¢galement une décroissance de 1’altitude préférentielle de formation de la glace avec CIBU. A plus long
terme, le processus a toutefois une rétroaction négative sur les précipitations via la perte d’agrégats,
notamment pour un Nsg de 10. Le graupel se formant uniquement par conversion de la neige, cette perte
freine la formation des gouttes de pluie par fonte du graupel. En termes de processus microphysiques,
la déposition de vapeur d’eau est le processus prédominant lorsque CIBU est activé car la masse de
glace primaire est plus importante. Ce processus est compens¢ par I’agrégation de cristaux de glace par
les agrégats. Les concentrations en cristaux de glace modélisées sont faiblement impactées par les
concentrations initiales en IFN. Les tests montrent que 0.001 particules par dm suffisent a activer
CIBU, ce qui tend a montrer I’importance significative de ce processus de multiplication par rapport a
la nucléation hétérogéne.

Alors que Nsc apparait dans cette étude comme le paramétre clé a contraindre pour améliorer
les performances du processus, ce dernier semble toutefois étre faiblement sensible a la concentration
initiale d’IFN dans le modéle. Lorsque Nsc a une valeur suffisante, CIBU favorise la production de la
glace primaire mais est compensé par la formation de neige par agrégation de cristaux de glace. L’effet
indirect de CIBU semble étre la réduction des cumuls de précipitations. Le paramétre libre qu’il est
nécessaire de contraindre est Nsg, car il influence grandement les concentrations en cristaux de glace
produites.
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Abstract. The paper describes a switchable parameterization of CIBU (Collisional Ice Break-Up), an
ice multiplication process that fits in with the two-moment microphysical scheme LIMA (Liquid Ice
Multiple Aerosols). The LIMA scheme with three ice types (pristine cloud ice crystals, snowaggregates
and graupel-hail) was developed in the cloud-resolving mesoscale model Meso-NH.

Here the CIBU process assumes that collisional break-up is mostly efficient for small
snowaggregate class of particles with a fragile structure when hit by large and dense graupel particles.
The increase of cloud ice number concentration depends on a prescribed number of fragments being
produced per collision. This point is discussed and analytical expressions of the newly contributing
CIBU terms in LIMA are given.

The scheme is run in Meso-NH for the case of a three-dimension deep convective cloud with a
heavy production of graupel. The consequence of dramatically changing the number of fragments
produced per collision is explored in particular to estimate an upper bound of the CIBU effect. The case
of a random number of fragments is also proposed to illustrate the consequence of the uncertainty of
this parameter. Finally, it is concluded that the assessment of CIBU certainly needs accurate laboratory
experiments to check the conditions and to tune the efficiency of the process of ice crystal fragmentation.
However, the proposed parameterization which can be easily implemented in many two-moment
microphysics schemes, could be used in this form to simulate the case of real deep tropical clouds where
anomalously high concentrations of small ice crystals are suspected to occur.

1 Introduction

In a series of paper, Yano and Phillips (2011, 2016) and Yano et al. (2016) brought the Collisional
Ice Break-Up (hereafter CIBU) process to the fore again as a possible secondary ice production
mechanism in clouds. Using an analytical model, they showed that the CIBU could lead to an explosive
growth of small ice crystal concentrations. Afterwards Sullivan et al. (2017) tried to include CIBU in a
parcel model of six species, assumed to be monodispersed here, in an attempt to make this finding
specific. However intriguingly and in contrast to the Hallett-Mossop (hereafter H-M) ice multiplication
mechanism? (Hallett and Mossop, 1974), the CIBU process was not perceived as a particulary important
feature in cloud physics and is ignored in the vast majority of the currently used microphysics schemes.
Yest, even without absolutely incontestable clues, still missing even in recently published cloud data
records?, the CIBU process is very likely to be active when cloud conditions are deemed favourable

1 H-M is based on the explosive riming of "big" droplets on graupel particles in a narrow range of temperature
2 An inventory of the secondary ice production mechanisms is given in Table 1 of Field et al. (2017)
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(Hobbs and Rangno, 1985; Rangno and Hobbs, 2001). For instance, collisions between large dense
graupel growing by riming, and plane vapour-grown dendrites or irregular weakly rimed assemblages
are the most conceivable scenario for generating multiple ice debris as envisioned by Hobbs and Farber
(1972) and by Griggs and Choularton (1986). So, a legitimate quest for a mixed-phase microphysics
model such as LIMA (an acronym for Liquid, Ice, Multiple Aerosols, see Vié et al. (2016)) is to find
ways to include an ice-ice break-up effect and to characterize its importance, relatively to other ice
generating processes like ice heterogeneous nucleation, in the context of a two-moment scheme where
number concentrations and mixing ratios of the ice crystals are predicted.

As recalled by Yano and Phillips (2011), the first few laboratory experiments dedicated to the study
of ice collisions were conducted in the 1970s following investigations concerning the promising H-M
process. The pioneering work of Vardiman (1978) was a rare experimental reference showing evidence
for the mechanical fracturing of natural ice crystals. An interesting issue of the study was to show that
the number of fragments was dependent on the shape of the initial colliding crystal and on the
momentum change following the collision. According to a concluding remark of Vardiman (1978), this
’secondary’ production of ice could lead to concentrations as high as 100 to 1000 times the expected
natural concentrations of ice crystals in clouds from heterogeneous nucleation on ice freezing nuclei.
Another laboratory study by Takahashi et al. (1995) also revealed a huge production of splinters after
collisions between rimed and deposition-grown graupels. However, the experimental set-up used there
was more appropriate to very big, artificially grown crystals and to large impact velocities because as
many as 400 fragments could be obtained.

For clarity, this study does not focus on cloud conditions leading to an explosive ice multiplication
by mechanical break-up in ice-ice collisions (Yano and Phillips, 2011). Neither does it attempt to
reformulate this process on the basis of collisional kinetic energy with many empirical parameters ss as
proposed by Phillips et al. (2017), or earlier by Hobbs and Farber (1972) with the breaking energy,
mostly for application to "bin" microphysics schemes. Here, the goal is rather to describe an empirical
but realistic parameterization of CIBU to operate with several processes in microphysics (heterogeneous
ice nucleation, cloud droplet freezing, H-M process, crystal aggregation) that shape the concentration of
the small ice crystals in the well-suited LIMA scheme (Vié et al., 2016). Our idealization of CIBU is the
formation of cloud ice crystals as the result of asymmetric collisions between big graupel particles and
small aggregates followed by the erosion of the latter by the former. The parameterization of CIBU
relies on the laboratory observations of Vardiman (1978) to set limits on the number of fragments per
collision. However, the large uncertainties attached to this parameter encourage us to run exploratory
experiments with several fixed values and also to model the number of fragments by means of a random
process spanning two decades.

The LIMA scheme is inserted in Meso-NH (Lafore et al., 1998) for several sensitivity experiments
to evaluate the importance of the CIBU process and the impact of the tuning i.e., the number of fragments
produced per collision. The efficiency of CIBU to dramatically increase the concentration of small ice
crystals can be scaled by the nucleation process yield. The case of a three-dimensional continental deep
convective storm, the well-known STERAO case analysed by Skamarock et al. (2000), provided a
framework for several adjustments of the number of ice fragments. A series of experiments was then
performed for the same case to see how much the CIBU process altered the precipitation and the
persistence of convective plumes. The question of the number of ice nuclei necessary to initate CIBU
(Field et al., 2017) is also tackled. Finally, a conclusion is drawn on the usefulness of systematically
considering CIBU and other sources of ice multiplication in all mixed phase two-moment schemes.
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2. Introduction of CIBU into the LIMA scheme
2.1 General considerations

In contrast to the work of Yano and Phillips (2011) where large and small graupel particles fueled the
CIBU process, here we consider collisions involving two types of precipitating ice: small aggregates
covering pristine ice crystals larger than ~150 um and large graupel particles. Shocks between graupel
particles of different sizes are not considered because according to Griggs and Choularton (1986), the
fragmentation of rime is very unlikely to occur in natural clouds. For the sake of simplicity and because
the impact velocity of the graupel particles should be well above 1 m s-1to enter the break-up regime
of the aggregates, the particle sizes are taken to stay within a range of substantial occurrence of CIBU.

A symbolic form of the equation describing the CIBU process can be written

on;
a_tL = angng Q)

where n is the number concentration of the cloud ice (subscript "i"), the snow-aggregates ("'s") and the
graupel particles ("g"). a is the snow-aggregate-graupel collision kernel times, Ns the number of ice
fragments produced by collision. The simplest expression of a is

a = NsgVsq %Dg (2)

where Vy, is the impact velocity of a graupel particle of size D, at the surface of the aggregate.

In Eq. 2, itis assumed that the size of the aggregate is negligible compared to Dy. Vy is expressed
as the difference of fall speed between the colliding graupel and the aggregate target so Vi, =

000\ 04 d de . . . P00 04 d
(pia") (chgg — c¢sD¢* using the generic formula of the particle fall speeds V,, = (pij) ¢y D"

with the air density correction of Foote and du Toit (1969) due to the drag force exerted by the particles
during their fall. poo is the reference air density pa at normal pressure.

As introduced above and suggested in Yano and Phillips (2011), the impact velocity Vs should
be such that a minimum value is guaranteed to enable CIBU. An easy way to do this is to restrict the
size of the aggregates to the range [Dsmin=0.2 mm, Dsmax=1 mm] and to introduce a minimum size of
Dgmin=2 mm for the graupel particles. The reasons for these choices are discussed the following. The
lower bound value Dsmin is an estimate that results in the collision efficiency with a graupel particle
approaching unity. For Ds < Dsmin, big crystals or aggregates stay outside the path of capture which
explains the observation of bimodal ice spectra. Field (2000) reported minimum values of 150-200 pm
for Duough, @ critical size separating cloud ice and aggregate regimes. The Dsmin Value is also consistent
with an upper bound of the cloud ice crystal size distribution that results from the critical diameter of
125 pm to convert cloud ice to snow by deposition (see Harrington et al. (1995) for the original and
analytical developments and Vié et al. (2016) for the implementation in LIMA). The choice of Dsnaxand
Dgminare dictated by the empirical rule that Vsg>1 m s-1. With the setup in LIMA which is [cx, dy] = [5.1,
0.27] for "x = s" and [124, 0.66] for "x = g" in MKS units, the least favourable situation gives Vs=1.26
m s-tat ground level.
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The number of fragments Nsg is the critical parameter for ice multiplication. From scaling
arguments Yano and Phillips (2011) recommended taking Nsg = 50. Recently Yano and Phillips (2016)
introduced a notion of random fluctuations into the production of fragments leading to a stochastic
equation of the ice crystal concentration due to the realization of a noise process for a (Eq. 2). The
parameterization of Nsg as a function of collisional kinetic energy (Phillips et al., 2017) enables a
differentiated treatment of the fragmentation of a variety of ice crystals. All these results start from
Fig. 6 in Vardiman (1978) which suggests that N is a function of momentum change, AM, after the
collision. As AMg~ 0.1 g cms™ for Dg=2 mm, the corresponding Ny lies between 10 (for collision
with plane dendrites) and 40 (for rimed spatial crystals). These values are consistent with those found
by Yano and Phillips (2011) for rimed by laboratory experiments. In the following Ns; was set
successively to 0.1 (weak effect) or alternatively one fragment per ten collisions, and 1.0 (moderate
effect) and 10.0 (strong effect) fragments per collision. Additional experiments were performed by
first generating a random variable X uniformly distributed over [0.0, 1.0] and then by applying an
empirical formula, Ngg = 10%:0*X~19 'to generate numbers over two decades [0.1, 10.0] of Nsg. The
randomization of Nsq reflected the fact that the number of fragments depended on the assemblages. In
conclusion, it is tempting to run both deterministic and stochastic simulations to test the sensitivity to
Nsg but in the range suggested positioning of the impact shock on the tip or on the body of the fragile
particle and also on the energy used to cause the possible rotation of the residual particle.

2.2 Application to a 2-moment scheme

In a 2-moment scheme, the zeroth order (number concentration) and "xth" order (mixing ratio)®
moments of the size distributions are computed. So, from Egs.1 and 2 with expansion, the CIBU
tendency of the number concentration of the cloud ice N; (here in #kg™) can be written as:

0.4
JON; Dsmax © d
2 = payerNs g( Poo ) o ng@) Sy, D (cgDy® = €D ) ng(Dy)dDy} dD s (3)

pdref Dsmin

where parei(z) is a reference density profile of dry air (Meso-NH is anelastic) and with a further
approximation pa= paref.

In LIMA, the size distributions follow a generalized gamma law:

— N % javpav-1,-(aD)“
n(D)dD = N A7 D™ e dD

where a and v are fixed shape parameters, N is the total number concentration and A is the slope
parameter. With the definitions given in Appendix A, integration of Eq. 3 leads to:

0.4
dN;
a_tl = pdrestg % (pi%) NsNg {Cg (MgNC(O; Dsmin) - MéNC(O; Dsmax)) (Mg (2 + dg) -

MéNC (2 + dg; ngin)) - Cs(MéNC(ds; Dgmin) — MéNC(ds; Dsmax))(Mg (2) - MéNC 2 ngin)) (4)

with N; = C,A5° and Ny = Cg/lgg . The set of flexible parameters used in LIMA is Cs=5, C¢=5.10°, Xs
=1, Xg = -0.5. These values were chosen to generalize the classical Marshall-Palmer law (n(D) =
Ny e=*P), a degenerate form of the generalized gamma law when « = v = 1. It leads to a total
concentration N = NyA~1 with a fixed intercept parameter No.

3 Ice mixing ratios are computed by integration over the size distribution of the mass of individual particles given by a mass-size relationship (power

law with a non-integer exponent "x")
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4.2. A representation of the collisional ice break-up process in LIMA scheme

Concerning the mixing ratios, the mass of the newly formed cloud ice fragments is simply taken as
the product of the local mean mass of the pristine ice crystals by the Nitendency (Eg. 3). The mass of
ice debris is equal to the mass loss of the aggregates after collisional break-up. The mass of the graupel
is unchanged. The mass transfer from aggregates to small ice crystals is constrained by the mass of
individual aggregates that may break up completely. This limiting mixing ratio tendency is given by:
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In the above expression the mass of an aggregate of size Dsis given by aSD;’S with a;=0.02 and
bs=1.9 in LIMA, meaning that aggregates are quasi two-dimensional particles. After integration the
mixing ratio tendency is expressed as:

0.4
ar; _  a T ( p . .
E - Pdrsef pdref 4 (p_:e(;) NsNg { Cg (MéNC (bs, Dsmin) - MéNC (bs; Dsmax)) (Mg (2 + dg) -

MéNC (2 + dg; ngin)) - Cs(MéNC (bs + dg; Dgmin) — MS{NC(bs + dg; Dsmax))(Mg(Z) -
MgN¢ (2; ngin)) } (6)

This expression is independent of the number of fragments Nsg.

3. Simulation of a 3-dimensional deep convective case

The test case is illustrated by idealized numerical simulations of the 10 July 1996 thunderstorm
in the Stratospheric-Tropospheric Experiment: Radiation, Aerosols, and Ozone (STERAQ) experiment.
The simulations were initialized with the sounding given in Skamarock et al. (2000) and convection was
triggered by three 3K-buoyant bubbles aligned along the main diagonal. Meso-NH was run for several
hours over a domain of 320x320 gridpoints with 1 km-horizontal grid spacing. There were 50 unevenly
spaced vertical levels up to 23 km height. With the exception of the wind component, all the fields
including microphysics, were transported by an accurate, conservative, positive-definite PPM scheme
(Colella and Woodward, 1984).

The aerosols were initialized as for the simulated squall-line case in Vié et al. (2016). A
summary is given in Table 1 for the soluble Cloud Condensation Nuclei (CCN) and for the insoluble Ice
Freezing Nuclei (IFN). Homogeneous vertical profiles are assumed for the aerosols. Although the LIMA
scheme incorporates size distribution parameters and differentiates between the chemical compositions
of the CCN and IFN, details regarding the characteristics of the five aerosol modes have no importance
for the simulations shown here except for the sensitivity of CIBU to the initial concentration of the IFN
which is explored at the end of the study.
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Chapitre 4 : Impact de la production secondaire des cristaux de glace sur la convection profonde

3.1 Impact on precipitation

Figure 1 shows the accumulated precipitation at ground level after 4 hours of simulation for the
four experiments corresponding to Nsg=0.0, 0.1, 1.0 and 10.0. The highest amount of rainfall is obtained
when the CIBU process is ignored (Ns=0.0) in Fig. 1a. Then stepping up the CIBU efficiency by decade
from Ns=0.1, Fig. 1b-d clearly shows a steady reduction of precipitation and a fine scale modification
of the precipitation pattern. Furthermore, Fig. 1d reveals that the spread of the precipitation field, caused
by the motion of the multicellular storm, is reduced significantly when Ns;=10.0. The results of Fig. 1
suggest empirically that a plausible range for Ngg is between 0.1 and 10.0 fragments per collision. A
value lower than 0.1 leads to a negligible effect of CIBU in the simulation, while taking Ns;>10.0
produces an excessive (unrealistic) impact on the storm development (not shown). In complement, Fig
2 shows the results of a simulation, hereafter called "RANDOM", where N is generated by a random
process as explained above but providing 0.1 < Nsg < 10.0. The perturbation caused by CIBU is
noticeable in this case too but it remains weak for the precipitation field. From these first 3D numerical
experiments, it can be concluded that CIBU is clearly a disruptive process when Nsg > 10.0 fragments
per aggregate-graupel collision considering, the adverse impact on the precipitation field. Taking 0.1 <
Nsg < 10.0 and, furthermore, taking Nsq as the realization of a random process, seems to be a more
satisfactory approach. So the recommended upper bound value of Nsg is much lower than the former No
= 50, used with the notation of Yano and Phillips (2011) in their box model.

3.2 Changes in the microphysics

Basically, intensifying the CIBU process by increasing Nsy enhances the concentration of the
cloud ice crystals to the detriment of the mass growth in the snow-aggregate category of precipitating
ice as these particles are more fragmented when Ngq is increased. However, a counteracting effect is
possible because the partial mass sink of the snow-aggregate particles also slows down the flux of
graupel particles, which form essentially by heavy riming and conversion of the snow-aggregates. This
point is now examined by looking at the ice in the high levels of the STERAO cells. Figures 3-5
reproduce the 10 minutes average of the mixing ratios ri, rsand rqat 12 km height of the experiments
Ns=0.0, 0.1, 1.0 and 10.0 after 4 hours. The increase of the cloud ice mixing ratio with Ns is clear in
the area covered by the 0.2 g kgt isocontour in Fig. 3. Simultaneously, a slight decrease of rsindicating
a slow erosion of the mass of the aggregates is visible in Fig. 4. The effect on the graupel (Fig. 5) is even
smaller but appears clearly for the case Ns;=10.0 where less graupel is found. A last illustration is
provided by Fig. 6, showing the number concentration of cloud ice N;jat a higher altitude of 15 km.
Again, the increase of N;follows Nsg with an explosive multiplication of N; when Ns;=10.0 (N;is well
above 1000 crystals kg of dry air in this case). Figure 7 summarizes the behaviour of r;, rs, rgat 12 km
height, and of N;at 15 km height, for the "RANDOM" simulation. The results are those expected but,
when comparing these results with Figs 3-6, it is not possible to find microphysics anomalies equivalent
to the case where CIBU is not accounted for so "RANDOM" is a full simulation scenario that is
intermediate between Nsg=1 and Ns;=10.

The analysis of the STERAO simulations continues by looking at the vertical profiles of
microphysics budgets. The profiles are 10 minutes averages of the cloudy columns that contain at least
102 g kg* of condensate at any level. The column selection is updated at each time step because of the
evolution and motion of the storm. Figure 8 shows the mixing ratio profiles in three cases: Nsg = 0.0,
"RANDOM™" and Ny = 10.0. A key feature that shows up in Fig. 8a-c is the increase of the ripeak value
at 11 km altitude. This change is accompanied by a reduction of rs (more visible betweeen cases b) and
c)) and of ry. The result is a decrease of the rain mixing ratio r,, which is mostly fed by the melting of
graupel. The low value of the mean r, profile, compared to the mixing ratios of the ice phase above, is
explained by the fact that rain is spread over fewer grid points than the ice in the anvil (the mixing ratio
profiles are averaged over the same number of columns).
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3.3 Budget of ice mixing ratios

The next step is dedicated to the microphysics tendencies (10 minutes average again) of the ice
mixing ratios in Fig. 9-11 to assess the impact of the CIBU process. We do not discuss the case of the
liquid phase here because the tendencies (not shown) are not very much affected by CIBU. As expected,
the tendencies of r; (Fig. 9a-c) are the most affected by the CIBU process. The main processes, standing
out in Fig. 9a when CIBU is not activated, are CEDS (Deposition-Sublimation), essentially a gain term
and AGGS, the main loss of ri by aggregation with a rate of 0.5 10° g kg*s™. The loss of riby CFRZ
makes a moderate contribution as some raindrops are present in the glaciated part of the storm. With
Ns;=RANDOM, the r;tendencies are amplified even with a modest contribution of ~ 0.2 101 g kg!s?
for CIBU itself. The growth of AGGS which doubles at 10 km height is caused by the increase in the
SEDI term and the presence of CIBU. The CFRZ contribution is also increased. The last case, with
Ns=10 (Fig. 9c) confirms the general increase of the rates except for CFRZ, interpreted here as a lack
of raindrops.

The budget of the snow/aggregate mixing ratio in Fig. 10 contains many processes of equivalent
importance in the range +0.05 102 g kg™ s but SEDS dominates negatively at z = 11,000 m and
positively at z = 7,000 m. The inclusion of CIBU (Fig. 10b-c) mostly leads to an increase of AGGS, the
other processes remaining almost the same. Finally, many processes contribute to the evolution of the
graupel mixing ratio profiles (Fig. 11). The strongest loss is in the GMLT term that converts graupel
into rain (up to -0.3 103 g kg*s'!) while the contact freezing of the raindrops (CFRZ) reaches 0.15 107
g kgtst. The sedimentation term SEDG lies between -0.3 102 g kg*s? (at z = 10,000 m) and 0.15 107
g kglstat 5,000 m). Another noticeable effect is the sign change of DEPG (+0.07 10-g kg*s) showing
that the water vapour is super(under)saturated above(below) z=7,000 m on average. The relative
importance of these processes does not change very much when CIBU is increased but tendencies
weaken. In summary, the impact of CIBU is modest for the microphysics mixing ratios. The increase of
ice fragments in r;is approximately compensated by an increase of AGGS (see Fig. 9 and 10).

3.4 Budget of cloud ice concentration

The next point examined is the behaviour of the cloud ice number concentration according to the
strength of the CIBU process after 4 hours of simulation. Figure 12 shows that the altitude of the Ni peak
value decreases when Nsg increases. In the absence of CIBU (Nsg = 0), the origin of Ni is the
heterogeneous nucleation processes on insoluble IFN and coated IFN (nucleation by immersion) which
are more efficient at low temperature. They provide a mean peak value N;= 400 kg—*at z = 11,500 m.
In contrast, the Nsg = 10 case (here scaled by x0.1 for plotting reasons) keeps the trace of an explosive
production of cloud ice concentration, Ni= 7,250 kg, due to CIBU. The altitude of the maximum of N;
in this case (z = 10,000 m) is consistent with the location of the maximum value of the rs xrq product
(see Fig. 8). The "RANDOM" simulation produces N; = 1100 kg* at z = 11,000 m, a number
concentration that is an order of magnitude lower. Table 2 reports the peak amplitude of the N; profiles
as a function of Nsg but after 3 hours of simulation when the CIBU rate is strongly dominant. Additional
cases were run to cover 0.1<Ns;<50 with a logarithmic progression above Nsg = 1.0. The CIBU
enhancement factor, CIBU.s, is computed as Ni(Nsg)/Ni(Nsg = 0)-1 as Ni(Nsg) = 0 stands as a baseline that
is not affected by the CIBU process. The results clearly show that the growth of Njis exponential as soon
as Nsq reaches ~5.0 (CIBUe+ switches from 135% to 913% when Nsg moves from 2.0 to 5.0). Taking Nsg
= 50 leads to an enormous and definitely unrealistic value of the N; peak value.

The N; tendencies are the subject of Fig. 13. Many processes are involved during the temporal
integration of Ni. The Nsg = 0 case confirms the importance of the heterogeneous nucleation process by
deposition, HIND, (refer to Table 3) and to a lesser degree by immersion (HINC) at 8 km height. HIND
peaks at three altitudes with two sources of IFN (Table 1). This case also reveals the importance of the

125



Chapitre 4 : Impact de la production secondaire des cristaux de glace sur la convection profonde

HMG (1.3 kgs™) and HMS (0.85 kg s) processes. Here, we consider that H-M also operates for the
snow-aggregates because this category of ice is prone to light riming, like the graupel particles, in the
case of water supercooling. These processes are first compensated by AGGS (capture of cloud ice by
the aggregates). There is also a loss of cloud ice due to CFRZ and CEDS with the full sublimation of
individual cloud ice crystals that replenish the IFN reservoir. The sedimentation profile transports ice
from cloud top (SEDI<0) to mid-level cloud (SEDI>0). Then taking Ns; = RANDOM shows the
domination of the CIBU process, which reaches 2.5 kg'sat 5 km height. The enhancement of HIND
at cloud top can also be noted. The CIBU source of ice crystals is equilibrated by an increase of AGGS
and, above all, of CEDS. Finally, the Nsg = 10 case demonstrates the reality of the exponential growth
of N; because the three main driving terms CIBU, CEDS and AGGS are multiplied by a factor of
approximately 5.

3.5 Sensitivity to the initial concentration of freezing nuclei

The purpose of the last series of experiments was to look more closely at the sensitivity of the
cloud ice concentration to IFN initial concentration. Numerical simulations were run with Nien
decreasing by decades from 100 dm—3to 0.001 dm-2for each IFN mode (see Table 1). Two different
cases were considered. In the first one, CIBU was activated with the RANDOM set-up while, in the
second, CIBU effects were ignored. All the results are summarized in the plots of Fig. 14.

Figure 14a shows that N; concentrations did not change very much for a wide range of initial
Nien concentrations, which were scanned by decades. This clearly illustrates the predominance of the
CIBU effect for current IFN concentrations, which disconnects N; concentrations from the underlying
abundance of IFN particles. In this vein, the small hump superimposed on all profiles at 5,000 m height
reveals a residual effect of the Hallett-Mossop process. A remarkable feature is also that a fairly low
IFN concentration (Niev = 0.001 dm®) suffices to initiate the CIBU process and to reach N;~ 500 kg
In contrast and in the absence of CIBU (Fig. 14b), the N; profiles show a sensitivity to IFN nucleation
that is, indeed, difficult to interpret because of the non-monotonic trend of the N;profiles. Some insight
can be gained from checking the concentration of the nucleated IFN of the first IFN mode (dust
particles). In Fig. 14c, the IFN profiles are rescaled (multiplication by an appropriate numbers of powers
of ten) to be comparable. The important result here is that the nucleated IFN evolve in close proportion
to the initially available IFN concentrations, meaning that the nucleating properties of the IFN do not
depend on the IFN concentration as expected. The last plot (Fig. 14d) reproduces the normalized
differences of N profiles between simulations with CIBU and without CIBU. Even if twin simulations
i.e., performed with the same initial Niey, may diverge because of additional non-linear effects (vertical
transport, cloud ice sink processes), the figure gives a flavour of the bulk CIBU effect on N;
concentrations. The enhancement ratio due to CIBU remains low (less than 1 for Njen ~ 100 dm™) but
can reach a factor of 20 at 9,000 m height in cases of initially moderate Nien concentrations i.e. Nign ~ 1
dm3. The behaviour of LIMA can be explained in the sense that increasing Nien too much leads to
smaller pristine crystals that need a long time to grow because the conversion into the next category of
snow-aggregates is size-dependent (see Harrington et al. (1995) and Vié et al. (2016)). On the other
hand, a low concentration of Ney initiates fewer snow-aggregate particles and thus less graupel, so the
whole CIBU efficiency is reduced. Thus, this study confirms the essential role of CIBU to compensate
for IFN deficit when cloud ice concentrations are building up.
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4. Summary and perspectives

The aim of this work was to study a comprehensive parametrization of the Collisional Ice Break-
Up for a bulk 2-moment microphysics scheme running in a cloud resolving mesoscale model (MesoNH
in our case). While the process is suspected to occur in real clouds, it is not included in current bulk
microphysics schemes. Because of uncertainties, the present parameterization has been kept as simple
as possible. It considers only shocks between small aggregates and large dense graupel particles.

The number of fragments Nsg is a key parameter but is still largely unknown. A merit of this study
is that it gives arguments to empirically support limiting the value of Nsq to 10. Furthermore, we suggest
considering Nsg as the realization of a random process because delicate radiating crystals undergoing
fragmentation lead to crystals with a missing arm or to many irregular fragments as illustrated and
discussed by Hobbs and Farber (1972). As a result it has been shown, for instance, that running with Ngg
> 10 in the STERAO deep convection test case, dramatically alters the precipitation at the ground
because the conversion of cloud ice crystals into precipitating ice is slowed down. Simultaneously, a
major expected effect of CIBU is clearly to increase the number concentration of small ice crystals. The
microphysics perturbation due to the activation of CIBU has been studied by looking at the profiles of
mixing ratios, ice concentrations and corresponding budget terms. In particular, the CIBU effect on the
pristine ice and aggregate mixing ratios is compensated by an enhancement of the capture of the small
crystals by the aggregates. The sensitivity of the ice concentration to Nsg is demonstrated with a mean
multplication factor as high as 25 for Nsg = 10. The last study on the sensitivity of the simulations to the
initial IFN concentration showed that CIBU was mostly efficient for current IFN concentrations of ~1
dm. Furthermore, the CIBU process was still active for very low IFN concentrations, down to 0.001
dm3, which were sufficient to initiate the ice phase.

The proposed parameterization is very easy to implement and to evaluate in other microphysics
schemes where the growth of precipitating ice is represented differently. The tuning of the scheme can
be revised as soon as laboratory experiments are available for more precise fixing of the sizes and the
shapes of the crystals that may break following shocks and to estimate the variety of fragment numbers
more accurately. As microphysics schemes are now used to produce quantitative precipitation forecasts,
it is also imperative that the production of rain is not altered too much by an overstimation of the CIBU
effect.

With new imagers, counters and improvements in data analysis (Ladino et al., 2017), more and
more evidence is being presented that ice multiplication production is a dominant process in natural
cloud. However, the explanation of anomalously high ice concentrations is difficult to link to a precise
process (Rangno and Hobbs, 2001; Field et al., 2017). So the next step will consist of the LIMA scheme
to introduce the shattering of raindrops during freezing as proposed by Lawson et al. (2017) and an
analysis of its behaviour compared to CIBU, because the basic ingredients leading to the ice
multiplication process are not the same. Then, the final task will be to check that microphysics schemes
with all sources of small ice crystals are able to reproduce observed ice concentrations which can reach
very high values (units of cm) in deep clouds but for which no convincing explanations have yet been
found.
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5Code availability

The Meso-NH code is publicly available at hitp://mesonh.aero.obs-mip.fr/mesonh51 . Here the
model development and the simulations were made with version "MASDEV5-1 BUG2". The
modifications brought to the LIMA scheme (v1.0) are available upon request from Jean-Pierre Pinty
and next in the Supplement related to this article and available at
http://doi.org/10.5281/zenodo.1078527.

Appendix A: Moments of the gamma and incomplete gamma functions

The p™ moment of the generalized gamma function (see definition in the text) is

M(p) = [° DPn(D)dD = F(F”(:)B)Aip (A1)
where the gamma function is defined as:

I'(x) = fooo t*letdt (A2)
The p™ moment of the incomplete gamma function is written

M'NC(p;X) = [, DPn(D)dD (A3)

The algorithm of the "GAMMA _INC(p;X)" function (Press et al., 1992) is used to tabulate
M™C(p;X)x T'(p) (the "GAMMA" function of Press et al. (1992) is also used). A change of variable is
necessary to take the generalized form of the gamma size distributions into account. As a result,
M'™NC(p;X) is written:

M'NE (p; X) = M(p) X GAMMA_INC (v +Z; (AX)%) (A4)

with M(p) given by Eg. Al.
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CCN Aitken Accumulation  Coarse
mode mode mode
N (cm?3) 300 140 50
dx (pm) 0.23 0.8 2.0
oX 2.0 15 1.6
IFN Dust BC+Organics
mode mode
N (dm?3) 10 10
dx (um) 0.8 0.2
ox 2.0 1.6

Table 1. Background CCN and IFN configuration for the STERAO idealized case simulations.

N, Gounit) 00/ 01| 10| 20| 50| 100] 200] 50 |

| N @ kgD | 790] 940] 1,160] 1,860] 8,000/ 25,670 62,010 112,74

|l ciBu@ | 0] 19] 47 | 135] 913 | 3149| 7749 | 14171

Table 2. After 3 hours of simulation, maximum value of the cloud ice number concentration Nimaxas a function of the

number of fragments produced per snow/aggregate-graupel collision Nsg. The last row is the CIBU enhancement

factor CIBUerin percent (see text).
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Chapitre 4 : Impact de la production secondaire des cristaux de glace sur la convection profonde

Process Acronym Description
ACC Raindrop accretion on snow to produce graupel
AGGS Snow growth by capture of cloud ice
BERFI Growth of cloud ice by Bergeron-Findeisen process
CEDS Deposition/sublimation of water vapour on cloud ice
CFRz Raindrop Freezing by contact with cloud ice
ciBU Snow break-up by collision with graupel
CMEL Conversion Melting of snow into graupel
CNVI Decreasing snow converted back to cloud ice
CNVS Growing cloud ice converted into snow
DEPG Water vapour deposition on graupel
DEPS Water vapour deposition on snow
DRYG Graupel dry growth (water can freeze fully)
HINC Heterogeneous nucleation by immersion
HIND Heterogeneous nucleation by deposition
HONC Homogeneous freezing of the cloud droplets
HONH Haze homogeneous freezing
HMG Droplet riming and Hallett-Mossop process on graupel
HMS Droplet riming and Hallett-Mossop process on snow
HMS Water vapour deposition on snow
IMLT Melting of cloud ice
RIM Riming of cloud droplets on snow to produce graupel
SEDI Sedimentation of cloud ice, snow or graupel
WETG Graupel wet growth (water is partially frozen)

Table 3. Nomenclature of the microphysics processes of the budget profiles.
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Figure 1. 4-h accumulated precipitation of the STERAO simulations where a) to d) refers to cases with Nsg=0.0, 0.1,

1.0 and 10.0 ice fragments per collision, respectively. The plots are for a fraction of the computational domain.
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Figure 2. Same as Fig. 1, but for the "RANDOM" simulation.
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Figure 3. Mixing ratios of the cloud ice (riin log scale) of the STERAO simulations at 12 km height, where a) to d)
refer to cases with Nsg=0.0, 0.1, 1.0 and 10.0 ice fragments per collision, respectively. The plots are for a fraction of

the computational domain.
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Figure 4. Same as Fig. 3 but for the mixing ratios of snow-aggregates (rs).
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Figure 5. Same as Fig. 3 but for the mixing ratios of graupel (rg).

136



4.2. A representation of the collisional ice break-up process in LIMA scheme

210

180

150

Y (km)

120

90

210

180

150

Y (km)

120

90

a)l 1 1 1 ng. " 0 b)l 1 1 1 .Nslg ? O 1
- - 210 -
- = 180 -
¢ [ = ]
] _ I N ]
. 3 w - 120
] ) I ] I
- - 90 -
T T T L T r
150 180 210 240 270 150 180 210 240 270
X (km) X (km)
C)l PRNNNTRNN TR TN NSNS NS | s? N 1 d)I PRI RN ST N .Nfg ._ 10
- - 210 -
. - 180 ~
. {/ - E 150 -
4 s X J
] > I N ]
- . & — o 120 -
| = ™ |
] . I ] I
- - 90 - -
I Ll Ll l 1 l Ll Ll 1 1
150 180 210 240 270 150 180 210 240 270
X (km) X (km)
N; (kg")
C Y T [ 7 T e
Q Q Q
N SR \QQ q,QQ QOQQ \QQ Q/QQ QQQ

Figure 6. Number concentration of the cloud ice (Niin log scale) of the STERAO simulations at 15 km

height, where a) to d) refer to cases with Nsg=0.0, 0.1, 1.0 and 10.0 ice fragments per collision,

respectively. The plots are for a fraction of the computational domain.
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Figure 10. Same as Fig. 9 but for snow-aggregates.
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4.3. Effet de CIBU sur le développement du cyclone tropical Dumile

L’objectif de cette section est de d’analyser I’impact du processus de production secondaire de
la glace primaire CIBU sur le développement et la structure du cyclone tropical Dumile. De la méme
maniére que lors de 1’étude précédente, plusieurs simulations ont été réalisées en faisant varier Nsg, le
nombre de débris par collision (tableau 6). REF est la simulation de référence ou 1’on désactive le
processus CIBU. Le premier travail sur CIBU a permis de conclure qu’un nombre de débris inférieur ou
égal a 10 semblait plus réaliste. Une simulation du cyclone tropical Dumile est donc réalisée en activant
CIBU avec Nsg = 10 (CIH). Une autre simulation est réalisée avec Nsg = 1 afin d’estimer un seuil
minimal d’efficacité du processus (CIL). Enfin, une derni¢re simulation utilise un nombre de débris
aléatoire par collision (RAN) ; Nsg étant déduit d’un tirage aléatoire entre 1 et 10. Hormis 1’activation
de CIBU, la configuration de ces simulations est la méme que celle des simulations du Chapitre 3.

Tableau 6. Nombre de débris produits par collision dans le processus CIBU pour chaque simulation.

REF 0

CIL 1

CIH 10

RAN 1<Nsc<10

Nous présentons dans un premier temps 1’impact de ce processus sur I’intensité, la trajectoire et
les précipitations associées au cyclone tropical Dumile. Dans un deuxieme temps, la structure
microphysique du systéme est examinée. Nous considérons en priorité la deuxieme partie de la
simulation (entre 27 et 57 heures), ¢’est-a-dire lorsque le domaine fils, a 2 km de résolution, est introduit.

4.3.1 Impact sur la trajectoire et I’intensité

La trajectoire des systémes simulés (figure 55) est peu sensible au processus CIBU jusqu’a 42
heures. Au-dela de 42 heures de simulation, on observe une Iégére accélération et une modification de
la direction pour les simulations CIL (ligne rouge) et CIH (ligne cyan) uniquement. La simulation
utilisant un nombre de débris aléatoire par collision (RAN, en violet) reste trés proche de la simulation
de référence (REF, en vert).

L’intensité décrite par la pression minimale au niveau de la mer varie peu entre les différentes
simulations. L’unique différence notable est I’intensification continue a 48 h des simulations CIH et CIL
opposée a un affaiblissement des simulations REF et RAN. Selon I’activation ou non du processus et le
choix du paramétre Nsg, I’estimation de I’intensité finale peut ainsi varier d’environ 6 hPa. Néanmoins,
les divergences de trajectoire et d’intensité sont trop faibles ici pour pouvoir avancer des hypothéses sur
un éventuel effet du parametre CIBU, via une modification de la structure dynamique.
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Figure 55. Evolution de (a) la trajectoire et de (b) la pression minimale au niveau de la mer (hPa) de Dumile dans la best-track
(BT) et dans les quatre configurations testées (REF, CIH, CIL, RAN ; voir tableau 1)

4.3.2 Impact sur les précipitations

Le précédent travail sur CIBU dans le cadre d’un orage idéalisé a montré un effet indirect du
processus sur les précipitations : plus le processus est efficace et consomme de la neige, moins la fonte
du graupel (converti a partir de la neige) contribue aux précipitations (figure 1, section 4.2). Nous tentons
ici de vérifier si cet effet est visible a I’échelle du cyclone. Bien que la conclusion de la section 4.2
préconise I’utilisation du paramétre « random » pour prendre en compte le caractere aléatoire des
collisions selon les surfaces des particules, une premiére analyse sur ce cas réel de cyclone a montré que
la simulation RAN est proche soit de la simulation REF. Dans un souci de clarté, nous nous concentrons
sur les deux situations extrémes CIH et CIL dans la suite de cette section.

La figure 56 montre les précipitations instantanées a 27 h des simulations REF, CIL et CIH et
celles obtenues a partir de Windsat. L’effet de CIBU n’est pas comparable a I’effet du couplage d’un
schéma microphysique a un schéma d’aérosols (figure 7, section 3.2.2). Quelle que soit la simulation
réalisée, la structure globale reste inchangée : on observe les fortes précipitations dans la partie nord du
systeme, ce qui est cohérent avec les données provenant de Windsat. Les précipitations instantanées de
chacune des simulations sont toutefois nettement supérieures a celles mesurées par le satellite, avec des
maxima supérieurs a 100 mm h* contre 25 mm h* pour Windsat.

L’effet sur les précipitations est maintenant examiné sur les précipitations accumulées entre 27
et 54 heures de simulation (figure 57). La trajectoire et la vitesse de déplacement des systémes étant
similaires, il est possible de réaliser une inter-comparaison des simulations basée sur ce parametre.

Deux phases sont visibles sur les résultats de la simulation de référence. Au-dessus de la latitude
-18°S, les cumuls de précipitations sont globalement inférieurs a 100 mm, bien que ce seuil soit dépassé
localement au nord et a I’est du systéme. En revanche, il est clair que le systéme produit des
précipitations plus intenses a partir de 42 h avec des précipitations cumulées dans le cceur du systéme
dépassant 150 mm. Les maxima sont localement superieurs & 250 mm.
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Figure 56. Précipitations instantanées le 02/01/2013 a 03 UTC observées par Windsat (a) et simulées par Meso-
NH dans les configurations (b) REF, (c) CIL et (d) CIH.
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Figure 57. Précipitations accumulées (mm) entre 27 h et 54 h de simulation pour les simulations REF, CIL et CIH.
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Si I’on observe la répartition globale des cumuls lors de cette période, il y a peu de divergences
lorsque le processus CIBU est activé. En ce qui concerne les plus forts cumuls (couleur bleue), on
retrouve les maxima dans les mémes régions (vers -19° S et -21° S) dans le cceur du systéme et sur une
large moitié est de La Réunion. Les divergences entre CIL et CIH ne montrent pas de tendance
significative quant a I’impact du parametre Nsg sur 1’intensité des précipitations.

La fonction de densité de probabilité des cumuls de pluie est tracée (figure 58) afin d’essayer de
dégager une tendance quant a I’impact de CIBU sur les précipitations cumulées. Afin de mettre en
lumiére les divergences, nous présentons sur cette figure les deux extrémes : REF et CIH. Si I’on tient
compte de la gamme entiére de cumuls (entre 10 et 300 mm), il n’y a pas de tendance particuliére liée a
I’activation du processus CIBU dans la simulation. CIH génére plus de points avec des précipitations
cumulées entre 80 et 130 mm que la simulation REF. Néanmoins, il est a noter que les cumuls entre 200
et 250 mm, qui sont principalement générés dans le cceur du systéme (figure 56), sont moins fréquents
lorsque CIBU est activé. Ceci semble logique dans le sens ou CIBU devrait impacter essentiellement le
cceur du systéme ou la convection (et les précipitations associées) est maximale. Sous ’action des
processus microphysiques mixtes tels que le givrage, on observe dans ces zones des masses importantes
de neige et de graupel.
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Figure 58. Histogramme de la répartition des cumuls de précipitations (par bin de 10 mm) des simulations REF
(bleu) et CIH (zones hachurées).
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Chapitre 4 : Impact de la production secondaire des cristaux de glace sur la convection profonde

4.3.3 Impact sur la structure microphysique
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Figure 59. Coupes horizontales a 17 km d’altitude, le 02/01/13 a 21 UTC, (haut) des concentrations en nombre ni (M) et
(bas) des rapports de mélange ri (g kg) des cristaux de glace pour les simulations REF, CIL et CIH.

Le processus CIBU étant un mécanisme de génération secondaire de la glace, il est important
d’analyser son impact sur les champs de glace primaire. Ainsi, dans cette partie, NOUS nOUs concentrons
sur la couverture cirriforme du cyclone tropical Dumile (figure 59). L’échéance de 45 h a été choisie
car, elle correspond a une période de fortes précipitations. La coupe horizontale de la concentration en
nombre de la glace primaire a 17 km d’altitude différe selon les simulations. Dans le cceur du phénoméne
ou la concentration en nombre dépasse 0.2 cm™, la simulation CIL semble produire moins de cristaux
de glace que REF et CIH. L’étalement horizontal des cirrus représenté par les valeurs inférieures a 0.01
cm 2 est plus réduit dans le cas de la simulation CIH. On observe des tendances similaires pour les
rapports de mélange des cristaux de glace. Alors que la simulation CIL ne produit quasiment pas de
rapport de mélange supérieur a 0.10 g kg, elle génére néanmoins une structure plus étendue que les
simulations REF et CIH. La simulation CIH produit nettement plus de masse de glace primaire que REF
et CIL dans les zones convectives (ri>0.12 g kg?). Cet excés de masse de glace dans la simulation CIH
tend a favoriser la sédimentation et limite ainsi le transport horizontal des hydrométéores.
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4.3. Effet de CIBU sur le développement du cyclone tropical Dumile

Ceci pourrait expliquer pourquoi la structure horizontale générée par CIH, a la fois en masse et
en concentration en nombre, est minimisée par rapport aux autres simulations. Il serait judicieux
d’étudier une représentation de la structure verticale afin d’éclaircir ce point. Si I’on se base sur les
divergences entre REF et CIH, I’effet de 1’activation de CIBU est mieux visible sur la coupe horizontale
du rapport de mélange que celle de la concentration en nombre.

D’aprés les résultats précédents concernant les précipitations et la structure microphysique de
la phase foide, nous pouvons avancer que le processus impacte plus fortement le cceur du phénoméne
C’est pourquoi hous choisissons pour la suite d’étudier la structure verticale du phénomene dans un
rayon de 120 km autour de I’ceil. Les diagrammes CFAD (Contoured Frequency by Altitude Diagrams)
(Yuter et Houze, 1995) présentent ici un intérét car ils permettent d’analyser quantitativement les
différences de profils verticaux des rapports de mélange des hydrométéores (figure 59). Nous comparons
la simulation REF et la simulation CIH qui présentent les divergences les plus significatives, a une
échéance de 45 h de simulation.

Comme le laissaient présager les figures 57 et 58, la phase chaude (gouttelettes nuageuses et
gouttes de pluie) semble également étre impactée par le processus CIBU. Bien que la répartition verticale
reste inchangée, CIH produit plus de forts rapports de mélange de gouttelettes nuageuses (entre 1 et 2 g
kg?) vers 2 km d’altitude. On observe également des rapports de mélange importants (jusqu’a 4 g kg™?)
des gouttes de pluie lorsque CIBU est activé, sur une colonne s’étendant entre 0 et 5 km d’altitude. Il
est possible que cet exces soit la conséquence directe de la modification de la phase froide liée a CIBU
précédemment observée (figure 59). Nous observons ici I’effet inverse, a savoir une augmentation des
précipitations. Toutefois, ces divergences ne sont dues qu’a une proportion faible (0.1 voire 0.01 % des
points).

De maniére globale, la simulation CIH produit plus de masse de glace primaire que la simulation
REF sur la colonne troposphérique. Néanmoins, le niveau le plus représentatif de cet écart semble se
situer vers 6 km d’altitude (maxima de 1.7 g kg* contre 0.7 g kg™ avec la simulation REF). La
distribution de la concentration en nombre des cristaux de glace est nettement stratifiée : on observe
deux niveaux préférentiels entre 8 et 11 km d’altitude, et entre 14 et 17 km d’altitude. Ces deux niveaux
ont un comportement contraire si I’on observe les maxima de valeurs. Dans des faibles proportions,
alors que I’activation de CIBU semble favoriser la génération de concentrations supérieures a 1 cm= en
haute troposphére, elle diminue ces mémes concentrations entre moyenne troposphére. Cet effet est
inversé pour les faibles concentrations. La distribution des rapports de mélange de la neige et du graupel
est également affectée, bien que la répartition verticale de ces hydrométéores soit conservée. Nous
pouvons notamment remarquer que 1’écart de proportion concernant la neige est marqué (entre 1 et 10
%) pour les faibles rapports de mélange (ry < 1 g kg), quelque soit I’altitude considérée. L’effet sur la
proportion est moins visible pour le graupel, toutefois CIBU semble agir sur les maxima entre 6 et 10
km d’altitude : on observe entre 0.1 et 0.5 % de valeurs comprises entre 4 et 7 g kg™.

Le fait d’observer les divergences significatives vers 6 km d’altitude peut s’expliquer par la
présence conjointe de cristaux de glace, de neige, et de graupel, dans une zone ou les processus
microphysiques mixtes sont les plus actifs. Il est ainsi logique que CIBU soit plus efficace dans cette
zone. Son impact s’étend a la haute troposphére (aux cirrus) via le transport vertical dans le mur de I’ceil,
ce qui pourrait expliquer 1’excés de concentration en glace primaire observe entre 14 et 17 km d’altitude
dans le cas de la simulation CIBU. Il reste des zones d’ombre dans I’analyse de ces CFAD. Il semble
que CIBU favorise la formation de la neige sur une hauteur significative (entre 5 et 16 km d’altitude),
ce qui n’est pas cohérent avec les résultats du travail sur STERAO qui montrent 1’effet inverse. Il est
toutefois possible que le processus d’aggrégation de cristaux de glace par la neige défini comme un
processus majeur favorisé par CIBU, compense la perte de neige induite par les collisions. Par ailleurs,
I’effet direct de CIBU sur la concentration en hombre des cristaux de glace semble étre complexe car
les faibles et fortes valeurs réagissent différemment au processus.
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Chapitre 4 : Impact de la production secondaire des cristaux de glace sur la convection profonde
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Figure 60. CFAD des rapports de mélange (répartis par « bin ») pour les six espéces considérées : les gouttelettes
nuageuses (0.2 g kgt), les gouttes de pluie (0.5 g kg™), les cristaux de glace (0.2 g kg, la neige (0.2 g kg™?), et le
graupel (0.5 g kg™). La concentration en nombre des cristaux de glace (bins de 0.2 cm™®) est représentée sur la derniére
ligne. Les anomalies de fréquence (CIH — REF) sont représentées sur la colonne de droite. Ces points sont compris
dans un rayon inférieur a 120 km par rapport a l’cil.
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4.3. Effet de CIBU sur le développement du cyclone tropical Dumile

Les diagrammes de Hovmoller présentent un intérét pour comprendre 1’évolution temporelle de
la structure microphysique froide en lien avec I’efficacité du processus CIBU (figure 61). Le parametre
étudié est la moyenne azimuthale des rapports de mélange et des concentrations en nombre a un rayon
donné. Ce type de visualisation permet de comprendre et de comparer I’extension horizontale des
différentes structures, mais présente toutefois un biais dans le cas de systemes dissymétriques. Nous
choisissons une altitude de 6 km car nous considérons que CIBU est plus actif a cette altitude (voir
figure 60).

SiI’on se base sur les concentrations en cristaux de glace, nous discernons nettement les phases
d’activité modifiant les précipitations observées sur la figure 60. La formation de la glace est ici
favorisée a partir de 42 h. La simulation CIH produit au cours de cette période des concentrations en
cristaux de glace superieures a celles de la simulation REF. Ceci a également des répercussions sur le
rapport de mélange de la glace primaire et, via la conversion glace/neige, sur le rapport de mélange de
la neige. En termes d’extension horizontale, il semble que le noyau de la structure microphysique froide
soit plus proche du centre de 1’eil dans le cas de la simulation CIH : la zone de concentrations
supérieures a 0.02 cm™ est entre 80 et 100 km alors que celle de la simulation REF est située a plus de
110 km de rayon.

Les maxima de rapport de mélange de la neige sont co-localisés avec le pic d’activité de la
formation de la glace situé vers 42-45 h. Ces résultats sont cohérents avec les CFAD (figure 60), dans
le sens ou CIH produit nettement plus de masse de neige que REF. Cette production de neige a 48h
semble étre consécutive au noyau de glace primaire observé a 42 h de simulation. En complément de la
figure 60, ces diagrammes de Hovmoller permettent de comprendre la mise en place d’une structure
microphysique dense et des précipitations intenses associées dans le cceur du phénomeéne.
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Figure 61. Diagramme de Hovmoller représentant la moyenne azimutale de la concentration en cristaux de glace
notée ni (contours colorés), du rapport de mélange des cristaux de glace (contours pleins tous les 1.4.102 g kg™, a
partir de 0.02 g kg), et de la neige (contours pointillés tous les 2.102 g kg™ a partir de 0.3 et 0.4 g kg™!) & une
altitude de 6 km pour les simulations (a) REF et (b) CIH.
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4.3. Effet de CIBU sur le développement du cyclone tropical Dumile

4.3.4 Conclusion

Cette étude était une premiere visant a déterminer quel peut étre I’impact du processus CIBU
sur le comportement d’un cyclone tropical. Nous avons fait le choix de nous intéresser a 1’intensité, la
trajectoire, aux précipitations et a la structure microphysique du systéme. L’intensité et la trajectoire ne
sont significativement influencées par I’activation du processus CIBU sur le cas du cyclone Dumile. 1l
n’est toutefois pas exclu que le processus puisse avoir un impact sur I’intensité a plus longue échéance,
ou dans le cas d’un systétme plus intense. De maniére globale, I’activation de CIBU impacte
préférentiellement le cceur de la structure microphysique, i.e. le mur de I’ceil et les bandes internes. Une
phase d’augmentation de la convection débutant vers 39-42 h de simulation met en lumiére des
divergences entre les simulations ou CIBU est activé (CIL et CIH) et la simulation de référence (REF).

Bien que chaque simulation ait une structure dynamique et microphysique qui lui est propre,
nous nous sommes focalisés sur les simulations CIH (Nsg = 10) et REF qui différent significativement
en termes de précipitations et de distribution spatiale des hydrométéores. Sur la période de
développement précédemment définie, les diagrammes de Hovmoller montrent que la simulation CIH
favorise la formation de la glace primaire (en masse et en nombre) par rapport a la simulation REF.
Toutefois, a I’inverse du cas STERAO, CIBU favorise également la génération de la neige et, par
conséquent, du graupel. Nous montrons également que I’activation du processus CIBU tend a réduire
les précipitations dans le cceur du systéme ot la convection est la plus intense, ce qui est en accord avec
le cas d’é¢tude STERAO. Dans un rayon de 120 km autour de I’ceil, il semble que CIBU soit le plus
efficace vers 6 km d’altitude, i.e. la région ou I’on retrouve un mélange de neige et de graupel,
ingrédients nécessaires a ce mécanisme. L’impact du processus s’étend alors a la couverture cirriforme
car les débris formés sont transportés par les ascendances. Toutefois, I’effet de CIBU sur la couverture
cirriforme n’est pas clairement défini. Alors que la masse de glace primaire est nettement augmentée
par CIBU en haute tropospheére, la concentration en cristaux de glace ainsi que I’extension horizontale
des cirrus ne montrent pas de réponse particuliere au processus. Il n’est donc pas possible d’aprés ces
résultats de caractériser le lien entre les zones convectives et les parties stratiformes.

Les simulations CIL et RAN ne différent pas significativement de la simulation REF, ce qui
pourrait nous laisser penser qu’un nombre de débris inférieur ou égal 1 ne serait pas suffisant pour
assurer ’efficacité du processus. Ces résultats mettent également en lumicre la difficulté d’extraire
I’effet d’un processus microphysique sur un phénoméne convectif complexe et de longue durée. Une
fois le systéme modifié par un parametre donné, il garde une dynamique interne propre qui empéche de
dissocier I’effet d’un processus par rapport a I’ensemble des processus microphysiques. Une solution
serait d’exagérer ’efficacité du processus CIBU, en prenant par exemple un Nsg égal & 50, et d’étudier
les bilans microphysiques afin de mieux localiser I’action de CIBU dans les cellules convectives.

151



Conclusions et perspectives

Ce travail de thése avait pour objectif d’analyser I’importance de 1’effet de la microphysique
nuageuse et des aérosols sur le comportement des cyclones tropicaux. Il se focalise plus particuliérement
sur I’effet des aérosols marins sur 1I’évolution des cyclones tropicaux qui n’a pas ou peu été étudiée a ce
jour par la communauté scientifique. Au sein du modéle atmosphérique Meso-NH, le schéma
microphysique LIMA a été couplé au schéma d’aérosols ORILAM muni d’une fonction d’émission des
sels marins. L’intérét de ce couplage interactif est de générer en continu et en fonction de paramétres
atmosphériques et océaniques des aérosols pouvant jouer le role de CCN.

Le cyclone tropical Dumile est un cas d’étude intéressant pour appréhender I’impact des
aérosols sur les cyclones tropicaux. C’est un systéme dont la prévision numérique est correcte en termes
d’intensité et de trajectoire. En ce qui concerne les aérosols, le contexte synoptique dans lequel il évolue
inclut plusieurs types d’aérosols, dont les sels marins (majoritaires) émis sous le cyclone et des
poussieres désertiques advectées par le flux de mousson.

Une simulation de référence du cyclone Dumile est réalisée en activant le couplage. Nous nous
attachons a valider la structure microphysique de cette simulation par comparaison avec 1’outil
DARDAR (Delanoé et Hogan, 2010) et un produit d’estimation de précipitations provenant de
I’instrument Windsat (\Wentz et Meissner, 1999), bien qu’il y ait des incertitudes associées aux
algorithmes de restitution de ces produits. 1l est donc nécessaire de tenir compte de ces biais lors des
analyses quantitatives. La simulation avec couplage reproduit correctement les nuages de convection
profonde mais tend a minimiser le contenu en glace des cirrus. Elle génére un champ de précipitations
dissymétrique, ce qui se rapproche des données de Windsat bien que les pluies simulées semblent étre
surestimées. Des analyses de sensibilité ont permis de montrer que le couplage avec les aérosols agit a
différents niveaux : I’intensité, la trajectoire, la structure dynamique, et la structure microphysique. Le
couplage permet de simuler une intensité plus proche de la best-track que le schéma microphysique a 1-
moment ICE3. Il influe également sur la trajectoire. A I’heure actuelle, seules quelques études (Fovell
et al., 2009, 2016) ont mis en évidence le role de la microphysique nuageuse dans le déplacement des
cyclones. Nous émettons 1’hypothése selon laquelle la modification de trajectoire serait due a la
modulation du « Beta drift » par la structure microphysique. Au premier ordre, cet effet est contrdlé par
la taille, la symétrie, et la structure dynamique (vents tangentiels) de basses couches du systeme
considéré. Nous avons montré que I’utilisation d’un schéma couplé aérosol-microphysique modifie la
symétrie du systéme et son extension horizontale par rapport a I’utilisation d’un schéma microphysique
simple, comme utilisé habituellement dans les modéles opérationnels de prévision du temps. Les
analyses de sensibilité mettent également en lumiére la nécessité de la régénération d’aérosols lors de
I’utilisation d’un schéma microphysique a 2-moments incluant les aérosols. Sans le couplage interactif,
I’initialisation et I’apport aux limites du domaine ne suffit pas a alimenter le cyclone en CCN. Ceux-ci
sont consommeés en une douzaine d’heures et ne peuvent maintenir les processus de phase de chaude
nécessaires a la convection dans le mur de I’ceil. Pour reproduire correctement I’intensité, la trajectoire,
la structure dynamique, et la structure microphysique, il est nécessaire de tenir compte des sources
d’aérosols, en I’occurrence les CCN, qui fluctuent et évoluent avec le systéme lui-méme.

La communauté scientifique s’intéressant a I’impact des aérosols sur les cyclones s’est plutot
focalisée sur I’intégration de panaches d’aérosols provenant de 1’extérieur du systeéme. Jusqu’a présent,
c’est surtout ’impact des panaches de pollution et de poussiéres désertiques qui a €té examiné. Un
consensus a été établi autour de I’hypothése suivante : les aérosols tendent a favoriser la convection dans
les bandes spiralées aux dépens de celle dans le mur de 1’ceeil, ce qui conduit & une augmentation globale
des précipitations et a I’affaiblissement du systéme (Rosenfeld et al., 2012). Ce travail de thése montre
une configuration sensiblement différente dans le sens ou une partie des aérosols sont directement émis
sous le cyclone et alimentent tout au long de la simulation a la fois les bandes précipitantes et le mur de
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I’ceil. La convection est ainsi renforcée dans le mur de I’ceil, permettant une intensification du systéme.
Les travaux qui se rapprochent le plus de notre configuration sont ceux d’Herbener et al. (2011) qui
montrent également une intensification du cyclone simulé due a I’injection d’aérosols dans le mur de
I’ceil. Cette ¢tude reste différente car elle est basée sur un cas idéalisé ne tenant pas compte d’aérosols
marins. L’originalité du mod¢le que nous utilisons est sa capacité a régénérer les sels marins en fonction
de I’évolution de la structure dynamique et des paramétres océaniques (hauteur significative des vagues,
température et salinité a la surface de la mer) au cours de la simulation.

Une deuxiéme partie de la these a été axée sur I’impact d’un processus secondaire de formation de
cristaux de glace sur le développement de la convection profonde. L’objectif est de simuler une
couverture cirriforme comparable aux observations, ce qui n’est pas encore le cas avec les mécanismes
actuels (nucléation homogéne, nucléation hétérogéne, H-M). Dans ce cadre, un processus de
multiplication des cristaux de glace nommé CIBU a été intégré au schéma microphysique LIMA et agit
en complément du processus d’Hallet-Mossop. C’est un travail pionnier dans le sens ou ce processus
imaginé par Hobbs et Farber (1972) n’avait jamais été intégré a un modéle atmosphérique 3D. CIBU est
un processus de génération de cristaux de glace lors de collisions entre de la neige et du graupel.
Différents tests ont été réalisés sur deux cas d’études : un cas idéalisé d’orage (STERAO) et un cas réel
de cyclone tropical (Dumile). Le premier cas d’étude a fait I’objet d’une publication.

Les travaux sur le cas d’étude STERAO ont mis en lumiére différents effets du processus sur la
masse, le nombre, et la localisation des hydrométéores. L’effet premier, i.e. 1’augmentation de la
concentration en nombre (et par conséquent de la masse) de la glace primaire, est visible lorsque le
processus est activé. La diminution des précipitations est un effet indirect lié a CIBU. La perte de neige
et de graupel associée au processus freine la génération de gouttes de pluie par fonte du graupel. CIBU
est actif quelle que soit la concentration initiale d’IFN dans le mod¢le et abaisse le niveau préférentiel
des cristaux de glace de 15 km a 12 km. Cependant, le processus est sensible au nombre de débris créés
par collision qu’il faudra contraindre par la suite.

Une premiére tentative d’évaluer 1’apport de la production secondaire de cristaux de glace sur
le développement et la structure d’un cyclone tropical a ensuite été réalisée. Une analyse de sensibilité
a été réalisée sur le nombre de débris créés pour tenter de déterminer des seuils d’efficacité. Il semble
que les valeurs de Nsg inferieures a 10 ne soient pas suffisantes pour activer CIBU de maniére efficace,
ce pourquoi nous avons orienté 1’étude vers la comparaison de deux cas extrémes : la simulation CIH
(Nse = 10) et la simulation REF (Nsg = 0). L’intensité et la trajectoire du cyclone Dumile sont peu
sensibles a la prise en compte duprocessus CIBU. Toutefois, les précipitations dans les zones
convectives, sur toute la durée de la simulation, semblent étre sensiblement réduites lorsque le processus
est activé. Ce résultat était d’ores et déja suggéré par le travail sur le cas d’étude STERAO. D’apres
I’analyse de la structure microphysique froide du cceur du phénomene, CIBU pourrait favoriser la
formation de la glace primaire a un niveau préférentiel de 6 km d’altitude. L’effet se répercuterait ensuite
sur les étages supérieurs. Toutefois, ’activation du processus, avec Nsg égal a 10, ne semble pas
permettre de modéliser une couverture cirriforme plus dense ou plus étalée. A 1’inverse des résultats du
travail sur STERAO, I’action de CIBU augmente la masse de neige et de graupel sans modifier la
répartition verticale de ces hydrométéores.

Le couplage aérosols-microphysique au sein de Meso-NH est opérationnel mais nécessite
toutefois certaines améliorations. Le passage des masses d’aérosols provenant de MACC aux
concentrations en nombre du module d’aérosols ORILAM est une étape qu’il faut corriger afin
d’initialiser de maniére plus réaliste le modéle. Le développement du couplage aérosols-microphysique
pourrait étre étendu au couplage océan-atmosphére. En ajoutant un modele océanique et un modéle de
vagues, ’intérét dans le cas de notre étude est de pouvoir faire évoluer en ligne les parametres
océaniques de la fonction d’émission (Ovadnevaite et al., 2014) : la salinité, les TSM, et la hauteur des
vagues. Le développement du couplage entre un modéle d’océan (CROCO), un modéle de vagues
(WaveWatch3) et Meso-NH/Surfex a été réalisé et validé sur le cas du cyclone tropical Bejisa (2014)
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(Pianezze et al., 2018). Cette étude montre notamment qu’il est primordial d’utiliser un modele de
vagues en ligne pour avoir des émissions d’aérosols cohérentes avec le champ de vent et de vagues a
I’origine de leur émission. Avec un couplage exhaustif, il serait alors intéressant de tester le modele sur
un cyclone plus irrégulier en termes d’intensité et de déplacement, tel que Fantala (2016), afin de
déterminer si le couplage est capable de reproduire la modulation de I’intensité.

Des études de sensibilité ont également été envisagées au cours de cette thése mais non
exploitées faute de temps. L impact des poussiéres désertiques sur 1’intensité et la structure du cyclone
tropical, par exemple, reste a déterminer. Une simulation sans poussiéres désertiques a été réalisée afin
d’évaluer la capacité du modele a reproduire la formation de glace primaire et les précipitations
associées. Au vu des premiers résultats, il est toutefois probable que ces poussieres désertiques soient
essentielles a I’intensification a partir de 42 h (figure 61, annexes), i.e. le moment ou elles atteignent le
ceeur du systéme. L’autre étude de sensibilité concerne les concentrations initiales des champs
d’aérosols. Certaines de nos modélisations montrent que ces champs initiaux influencent le taux
d’intensification du cyclone (figure 62, annexes). Dans 1’idéal, ces études de sensibilité devraient
incorporer des bilans microphysiques afin de localiser I’action des processus d’activation.

En ce qui concerne les travaux sur CIBU, les résultats ont mis en lumiere la nécessité de
contraindre le paramétre Nsg afin de simuler un effet réaliste de CIBU sur la glace primaire formée. 1y
a également la possiblité d’affiner les tailles des particules assumées lors de la collision, bien que cet
aspect soit secondaire. Dans la continuité de ce travail, un autre processus de collision est en cours de
développement dans LIMA : RDSF (RainDrop Shattering when Freezing). La méthodologie est basée
sur les travaux de Lawson et al. (2015). C’est un processus de fragmentation lors de la congélation d’une
goutte de pluie associé au processus de congélation par contact déja présent dans LIMA. Le nombre de
cristaux de glace formé est dépendant de la vitesse de chute et du diamétre des gouttes de pluie.

Dans I’optique de valider les modélisations et d’orienter les futurs développements des schémas
microphysiques selon les spécificités du bassin SOOI, la multiplication des moyens d’observation dans
cette région sera essentielle. Elle sera rendue possible par la future campagne de mesures
atmosphériques et océaniques, RENOVRISK, en 2019.
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Figure 62. Evolution de la trajectoire et de I'intensité d'une simulation de référence du cyclone Dumile (rouge) et d ‘une
simulation sans activation des poussiéres désertiques en tant qu’'IFN (orange).
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Figure 63. Evolution de I'intensité simulée selon les concentrations initiales en aérosols marins au centre du domaine
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systeme, alors que la simulation LO_500 débute avec des concentrations initiales comprises entre 400 et 500 cm3.
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Abstract

Intensity forecast of tropical cyclones is still a major scientific issue. Forecast errors are mainly
due to weaknesses of numerical models and to the lack of understanding of physical key processes and
their interactions. Until recently, numerical studies on tropical cyclones dealt with the dynamical
structure and the impact of large scale factors. Among intern factors having a potential impact on cyclone
intensity variations, the fundamental role of clouds microphysics and aerosols has been recently
underlined.

This issue motivated the evaluation of the 2-moment microphysical scheme LIMA in a tropical
context and the development of a coupling with the aerosol scheme ORILAM into the atmospheric
model Meso-NH. The interest of this numerical development is to represent the emission of sea salt
aerosols depending on cyclonic winds and oceanic parameters at each time step. The application of this
aerosols-microphysics coupling to the simulation of the tropical cyclone Dumile (2013) shows that the
coupled model allows to correctly represent the intensity, the track and the structure of the tropical
cyclone by a comparison with observations. The use of a 1-moment microphysical scheme, usually used
in operational models of weather forecasting, tends to overestimate the intensity and exaggerate the
symmetry of the system by enhancing the deep convection. Besides, the track system is deviated to the
west. Using a 2-moment microphysical scheme without production of sea salt aerosols beneath the
cyclone leads to the system collapse from 24 h of simulation. These results suggest the numerical
development of cloud microphysics and aerosols could allow us to better model tropical cyclones
intensity and the spatial heterogeneity of precipitation in the eyewall and the outer rainbands.

The secondary production of ice crystals is an active research subject in clouds microphysics.
Indeed, observations show ice crystals concentrations in tropical clouds can be highly greater than ice
nuclei. This means that secondary processes of ice formation are active in convective clouds. A
parameterization of collisional ice break-up process is thus implemented into the microphysical scheme
LIMA. The process impact has been tested on a mid-latitude storm and on the tropical cyclone Dumile.
Both case studies react similarly regarding this process: an increasing of ice crystals concentration and
mass and a decreasing of precipitation. Concerning the tropical cyclone, this process acts in highly
convective areas close to 0° C isotherm and its impact extends to the high troposphere through the
secondary circulation. These results are encouraging and motivate the pursuit of numerical
developments to determine if this process of secondary formation could improve the cirrus modelling
of tropical cyclones.

Keywords : tropical cyclone, cloud microphysics, sea salt aerosols, modelling, intensity forecast
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Résumé

La prévision de I’intensit¢ des cyclones tropicaux est encore aujourd’hui un enjeu
scientifiqgue majeur. Les erreurs de prévision des cyclones sont en partie dues a la limitation des
modeles numériques et au manque de compréhension des processus physiques en jeu et de leurs
interactions. Jusqu’a récemment, les études numériques sur les cyclones tropicaux ont surtout porté
sur leur structure dynamique et sur les impacts des facteurs de grande échelle. Parmi les facteurs
internes ayant un impact potentiel sur les variations d’intensité des cyclones, le rdle fondamental de
la microphysique nuageuse et des aérosols a été récemment mis en évidence.

Cette problématique a motivé I’évaluation du schéma microphysique a 2-moments LIMA en
milieu tropical et le développement d’un couplage avec le schéma d’aérosols ORILAM au sein du
modele atmosphériqgue Meso-NH. L’intérét de ce développement numérique est de représenter
1I’émission des aérosols marins en fonction des vents cycloniques et des paramétres océaniques a chaque
pas de temps. L’application de ce couplage aérosols-microphysique a la simulation du cyclone tropical
Dumile (2013) montre alors que le modeéle couplé permet de représenter correctement 1’intensité, la
trajectoire, et la structure du cyclone tropical en comparaison avec les observations. L’utilisation d’un
schéma microphysique simple a 1 moment, habituellement utilisé dans les modéles opérationnels de
prévision du temps, tend a surestimer 1’intensité et exagérer la symétrie du systéme en favorisant la
convection dans le mur de I’ceil. Parallélement, la trajectoire de ce systéme est déviée vers 1’ouest.
L’utilisation d’un schéma microphysique a 2 moments sans régénération des aérosols marins par le
cyclone conduit a I’effondrement du systéme dés 24 h de simulation. Ces résultats suggérent que le
développement numérique de la microphysique nuageuse et des aérosols pourrait permettre de mieux
modéliser I’intensité des cyclones tropicaux ainsi que 1’hétérogénéité spatiale des précipitations dans le
mur de ’ceil et les bandes précipitantes.

La production secondaire des cristaux de glace est un theme de recherche actif en microphysique
nuageuse. En effet, des observations montrent que les concentrations en cristaux de glace dans des
nuages tropicaux peuvent étre largement supérieures aux concentrations en noyaux glagcogénes. Cela
sous-entendrait que des processus secondaires de formation de la glace sont actifs au sein du nuage
convectif. Ainsi, une paramétrisation du processus de rupture collisionnelle de la glace a été
implémentée dans le schéma microphysique LIMA. L’impact de ce processus a été testé sur le
développement d’un orage des moyennes latitudes et sur le cyclone tropical Dumile. Les deux cas
d’étude ont des réponses similaires vis-a-vis de ce processus : une augmentation de la concentration et
de la masse des cristaux de glace et une diminution des cumuls de précipitations. Dans le cas du cyclone
tropical, ce processus agit dans les zones fortement convectives proches de 1’isotherme 0°C et son impact
s’étend a la haute tropospheére via la circulation secondaire. Ces résultats sont encourageants et motivent
la poursuite de développements numériques afin de déterminer si ce processus de formation secondaire
pourrait améliorer notamment la modélisation de la couverture cirriforme des cyclones tropicaux.

Mots-clés : Cyclone tropical, microphysique nuageuse, sels marins, modélisation, prévision d’intensité
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