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Résumé : La température de surface est une variable clé du système clima-
tique. L’analyse des mécanismes la contrôlant permet d’améliorer la compréhen-
sion des processus inhérents au couplage entre la surface et l’atmosphère, d’obtenir
quelques éléments de réponses concernant les différences de température entre les
modèles, et de détecter d’éventuels processus oubliés ou mal représentés. Ce sont
les objectifs de la présente thèse.

En se basant sur l’analyse de la structure spatiale des différences de température
journalière moyenne, maximale et minimale simulées par deux modèles de surface,
nous mettons en évidence l’intérêt d’analyser les processus mis en jeu à l’échelle
diurne, en distinguant leurs effets entre le jour et la nuit. Nous soulignons également
l’importance d’adopter une démarche qui distingue les régions sèches, humides et
de transition.

Dans un premier temps, nous montrons le rôle clé de l’inertie thermique sur la
température de surface dans les régions sèches. La sensibilité à l’inertie thermique
de la température de nuit est plus élevée que la sensibilité de la température de
jour, impactant de ce fait la température moyenne journalière. Nous montrons que
cet effet est directement lié à l’instabilité de la couche limite, plus forte le jour
que la nuit. Dans un second temps, nous mettons en lumière le double rôle du
forçage solaire. Alors que le premier est d’être la source du contraste diurne de la
couche limite, à l’origine de la dissymétrie de réponse de la température à l’inertie
thermique, le second est d’atténuer cet effet, puisque la forte dissymétrie du forçage
solaire favorise la sensibilité de la température de jour par rapport à la nuit.

Dans les régions humides, nous constatons que la sensibilité de la température
de surface à l’inertie thermique est très faible. Ceci est dû aux fortes valeurs du
flux latent qui contrôle la température de surface. Néanmoins, nous signalons que
l’inertie thermique peut impacter le bilan d’eau à la surface, comme dans la région
de la mousson indienne par exemple.

Dans les régions de transition, il est classiquement admis que la variabilité de la
température de surface est expliquée essentiellement par la variabilité de l’humidité
du sol via le contrôle de l’évaporation. Ici, nous montrons que cette relation est
atténuée de 20 à 50 % environ, du fait de la dépendance de l’inertie thermique à
l’humidité de surface. Nous suggérons ainsi la révision de la vision traditionnelle
de l’impact de l’humidité du sol sur la température dans les régions de transition,
en intégrant l’effet de l’humidité sur l’inertie thermique en plus de son effet sur
l’évaporation.

Mots clés : Couplage surface-atmosphère, température, inertie thermique,
modèle de surface continentale, modèle de circulation générale de l’atmosphère,
couche limite planétaire.
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Abstract : The surface temperature is a key variable in climate system.
Analyzing its controlling mechanisms enable to improve the understanding of the
land surface-atmosphere coupling processes and to obtain some possible answers to
the differences of temperature between models. It also helps to detect some processes
forgotten or badly represented. These are the main objectives of this study.

Based on the analysis of spatial pattern of the differences of daily maximum,
minimum and average temperature simulated by two land surface models, we have
highlighted the interest of the diurnal scale to analyze the processes in game, dif-
ferentiating their effects during the day and during the night. We also underscore
the importance of using an approach which distinguishes the dry, humid and tran-
sitional regions.

As a first step, we show the key role of thermal inertia in the representation of
surface temperature in dry regions. The sensitivity to thermal inertia of the night
temperature is higher than the sensitivity of the day temperature, impacting the
daily mean temperature. We demonstrate that this effect is directly related to the
instability of the planetary boundary layer, which is higher during the day com-
paring with the night. As a second step, we emphasize the dual role of the solar
forcing. The first one is to be the source of the diurnal contrast of the planetary
boundary layer, which is the origin of the diurnal asymmetry of the surface tempe-
rature response to thermal inertia. The second one is to attenuate this effect, since
the high asymmetry of the solar forcing foster the sensitivity of the day temperature
compared to the night.

In humid regions, we notice that the sensitivity of the surface temperature to
thermal inertia is weak. This is due to the high values of the latent heat flux which
controls the surface temperature. Nevertheless, we should point out that the thermal
inertia may have an impact on the water budget at the surface, as it is the case in
the Indian Monsoon region.

In the transitional regions, there is a common understanding that the surface
temperature variability is mainly explained by the variability of the soil humidity
via the control of evaporation. Here, we show that this relation is attenuated by
about 20 to 50 % because of the dependency of the thermal inertia to soil water
content. Hence, we suggest to revise the classical vision of the relation between soil
moisture and surface temperature in the transitional zones, integrating the effect of
soil moisture on the thermal inertia in addition to its effect on evaporation.

Key words : Land surface-atmosphere coupling, temperature, thermal iner-
tia, land surface model, atmospheric general circulation model, planetary boundary
layer.
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CHAPITRE 1. CONTEXTE GÉNÉRAL

La science, disait Aristote, est fille de la curiosité, de l’étonnement, et de l’émer-
veillement. La volonté de démystifier la réalité, et d’accéder à ses vérités est l’un
des principaux moteurs de l’évolution de l’Humanité, et l’ascétisme intellectuel dont
ont fait preuve certains savants est son principal carburant.

Cependant, la quête de la vérité n’est pas alimentée uniquement par l’amour
du savoir. En effet, la volonté de domination ou le simple soucis d’adaptation et
de progrès dans un environnement souvent hostile, font également partie de ses
motivations.

Aux origines, l’Homme a adapté sa vie et ses déplacements au rythme des cli-
mats qu’il rencontrait. Principal élément caractérisant l’environnement de l’espèce
humaine, le climat a, au cours de l’Histoire, facilité sa survie et participé à sa pros-
périté autant qu’il a contribué à son déclin.

Le climat repose sur un équilibre fragile, dont de faibles variations engendrent
d’importants bouleversements dans le monde du vivant. Alors que jadis, il pouvait
représenter un danger pour nos ancêtres, ce sont leurs descendants, enfants de l’in-
dustrialisation, qui en quête de croissance éternelle sont devenus une menace pour
lui. Mais la nature en colère ne se laissera pas faire. Juste mais triste retour des
choses : c’est à l’Homme de réparer ses erreurs, et de trouver des solutions pour
s’adapter à leurs conséquences. Il est de fait indispensable de comprendre aujour-
d’hui, plus qu’hier, les mécanismes contrôlant le climat et son évolution.

L’étude du climat ne peut se faire qu’en considérant le système terrestre dans
sa globalité. En effet, le climat n’implique pas uniquement l’atmosphère, mais il im-
plique également d’autres systèmes tels que l’océan, les surfaces continentales, les
glaciers et les couverts neigeux. Des processus physiques, chimiques et biologiques
se mettent en place dans ces différents éléments, et interagissent les uns avec les
autres de façon très complexe. De fait, il est impossible d’accéder à la compréhen-
sion des mécanismes impliqués par la simple utilisation de données mesurées. Il est
ainsi nécessaire de passer par la modélisation pour nous éclairer sur la nature des
phénomènes et des processus mis en jeu.

1.1 Modélisation climatique

Le XXe siècle a vu naitre une transition importante dans les sciences, avec un
passage de l’ère de la mathématisation, durant laquelle les mathématiques pures
régnaient en force pour la description des phénomènes physiques, à l’ère de la
modélisation [Dalmedico, 2001], apparue après la seconde guerre mondiale avec
le développement de la recherche opérationnelle et des mathématiques appliquées
[Dalmedico, 1996].

Les modèles de climat doivent donc leur essor au développement des outils de
calcul numérique. La première prévision numérique du temps a été effectuée en 1950,
et les simulations numériques de climat se sont développées dans les années 70 uti-

4



CHAPITRE 1. CONTEXTE GÉNÉRAL

lisant uniquement des modèles de circulation générale atmosphérique. Depuis, elles
n’ont cessé d’évoluer intégrant petit à petit de nouvelles composantes du système
climatique [Ducros, 2002].

Le modèle de climat a pour objectif de reproduire numériquement le climat d’une
planète, mais il ne peut être considéré comme la réalité numérisée. En effet, lorsque
l’on analyse les ingrédients permettant la construction des modèles de climat, on y
trouve trois éléments [Armatte and Dalmedico, 2004] : (1) des hypothèses, (2) des
fonctions objectifs permettant leur validation et (3) des données mesurées. Alors
que les deux premiers éléments font intervenir une conceptualisation liée à des in-
terprétations sommes toutes humaines, et donc sujettes aux erreurs, le troisième
peut être entaché d’incertitudes liées aux instruments de mesures, à l’extrapolation
ou à la reconstruction des séries de données.

Malgré toutes ces incertitudes, l’efficacité à représenter les processus physiques
fondamentaux, à reproduire les climats du passé, et l’utilité des modèles pour la
compréhension de la réponse du climat à certains forçages naturels et anthropiques,
leur confèrent un rôle primordial et accroît la confiance que l’on peut avoir dans
certains aspects des simulations.

1.1.1 Les modèles de climat

Le climat résulte d’un système très complexe au sein duquel divers milieux (at-
mosphère, océan, végétation, calottes de glaces... ) sont en interaction permanente.
Afin de simuler, de comprendre et de prédire les évolutions temporelles des variables
climatiques, en tenant compte des différentes interactions entre les composantes du
système, des modèles numériques de climat sont utilisés. Ces modèles reposent sur
des lois physiques, traduites en équations mathématiques permettant une approxi-
mation des mécanismes observés. Ces équations sont ensuite résolues sur une grille
tri-dimensionnelle à l’échelle du globe à l’aide de super calculateurs, pour obtenir des
simulations du climat de la planète passé, présent et futur. Ces simulations tiennent
compte de différents scénarios d’émission de gaz à effet de serre, d’utilisation des
sols, de déforestation etc...

Les composantes du système climatique sont ainsi représentées chacune par un
sous-modèle permettant de calculer les processus internes à chacun. Ces modèles
peuvent être forcés par des conditions aux limites, ou couplés aux autres compo-
santes du système climatique.

Par exemple, le Modèle de Circulation Générale Atmosphérique (Atmospheric
Global Circulation Model, AGCM), longtemps utilisé seul, calcule et transporte les
quantités de mouvement, de chaleur et d’eau à travers le globe. Ces quantités sont
entre autre échangées avec les surfaces continentales et océaniques. L’AGCM repré-
sente aussi l’humidité dans l’atmosphère, les nuages, les précipitations, l’absorption
et la diffusion du rayonnement solaire incident, ainsi que l’absorption et l’émission
du rayonnement infrarouge par les nuages, les gaz atmosphériques et les surfaces
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Figure 1.1 – Représentation des différentes composantes d’un modèle de climat.
Exemple : Le modèle de climat de l’IPSL (Institut Pierre Simon Laplace).

continentales et océaniques [Ducros, 2002]. De nombreux processus, comme les pro-
cessus nuageux sont actifs à des échelles spatiales et temporelles bien inférieures à
celles de la maille ou du pas de temps du modèle, on ne peut donc les modéliser de
façon explicite dans les modèles de climat. Leurs effets sont donc pris en compte en
les modélisant à partir de relations physiques avec les variables de grande échelle.
C’est ce qu’on appelle les paramétrisations.

Le modèle d’Océan représente quant à lui la circulation océanique et permet
le calcul de la salinité et de la température à la surface océanique. Tout comme
le modèle de circulation atmosphérique, le modèle d’océan participe au transport
de chaleur à travers le globe [Vonder-Haar and Oort, 1973]), avec cependant une
échelle temporelle beaucoup plus grande, du fait de sa grande inertie thermique. Le
couplage entre le modèle d’atmosphère et le modèle d’océan permet de représenter
les grandes caractéristiques du climat et sa variabilité, mais il ne permet pas la pro-
duction de simulations détaillées de ce qui se passe sur les continents. En effet, les
échanges d’énergie entre les surfaces continentales et l’atmosphère dépendent forte-
ment des caractéristiques de la surface telles que la topographie, le couvert végétal,
ou la disponibilité en eau. De fait, la représentation des surfaces continentales dans
les modèles de climat est primordiale, et passe par les modèles que l’on appelle :
Modèles de surfaces continentales (Land Surface Model, LSM).

Durant les 30 dernières années, trois générations de modèles de surfaces se sont
succédées [Sellers et al., 1997]. La première était basée sur de simples équations
de transfert aérodynamiques de type bulk, avec une représentation uniforme des
paramètres de surface. La seconde génération de modèle a intégré les effets de la
végétation sur la transpiration, et a commencé à tenir compte de la variabilité
spatiale de certains paramètres de surface. Et la troisième génération a intégré des
théories modernes reliant la photosynthèse et la quantité d’eau dans le sol pour
avoir une meilleure représentation des échanges d’énergie, de l’évapotranspiration,
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et du carbone dans l’atmosphère. Les modèles de surface permettent ainsi de simuler
aussi bien les échanges énergétiques entre les surfaces continentales et l’atmosphère,
que le cycle hydrologique (évaporation, infiltration, débit...). Le couplage entre le
modèle d’atmosphère et le modèle de surface permet la simulation et la prédiction
de variables climatiques déterminantes pour la vie de l’être humain, dont on peut
citer l’humidité, les précipitations, ou encore la température.

1.1.2 Enjeux de la modélisation dans le contexte du chan-
gement climatique

"Canicule mortelle en 2003", [Beniston, 2004; Schär et al., 2004], "Tempête du
siècle en 1999" [Goyette et al., 2003; Ulbrich et al., 2001], "Augmentation des inon-
dations en Europe" [Christensen and Christensen, 2003]... Autant d’événements
alarmants qui font la une des quotidiens dans plusieurs pays du monde, et qui sont
susceptibles d’augmenter en nombre dans les années qui viennent.

Le changement climatique concerne un nombre croissant de communautés de
recherche, de partenaires et d’acteurs politiques [Dalmedico and Guillemot, 2006].
Alors que j’écris ces quelques lignes, Paris accueille la 21 ème édition de la Confé-
rence Climat des Nations unies (COP 21), réunissant 195 Etats, dans l’optique
d’établir des objectifs rigoureux dans la lutte contre le changement climatique.

De nombreuses études ont démontré l’impact du changement climatique sur
les écosystèmes terrestres et marins [Brown et al., 2015; Wakelin et al., 2015; Wang
et al., 2016], mais aussi sur l’agriculture [Graff Zivin and Neidell, 2013; IPCC, 2014;
McMichael et al., 2006], et la santé [Barreca, 2012; Bouzid et al., 2014; Fukuda, 2014;
Gasparrini et al., 2015; Li, 2013; Wu et al., 2016]. Dans ce contexte, l’accent est mis
sur l’anticipation des risques liés au changement climatique [Tabiana et al., 2010].
Afin d’y parvenir, des efforts considérables ont été déployés pour le développement
des modèles de climat depuis la seconde partie du XXe siècle.

Cependant, les modèles de climat ne servent pas uniquement à la prédiction
des risques liés au changement climatiques, mais ils sont également utilisés pour la
compréhension du système terrestre qui nous entoure, et l’amélioration des connais-
sances des phénomènes physiques qui régissent l’atmosphère dans laquelle nous vi-
vons. Ils peuvent ainsi être utilisés pour des expériences de sensibilité à certains
paramètres ou processus, ou à des forçages internes ou externes. En retour, l’élar-
gissement du champs des savoirs dans le domaine du climat permet de réduire les
incertitudes liées à des processus mal représentés dans les modèles, voir pas repré-
sentés du tout, et d’améliorer leurs performances.

Par ailleurs, les modèles peuvent également être utilisés pour les reconstructions
de données comme les réanalyses, ou des climat antérieurs par des simulations paléo-
climatiques.

Dans le cadre de cette thèse, nous nous intéressons à l’étude du couplage entre
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la surface continentale et l’atmosphère. Pour ce faire, nous utiliserons le modèle de
surface continentale ORCHIDEE, couplé au modèle d’atmosphère LMDZ. Ces deux
modèles seront présentés en détail dans le chapitre 2 de cette thèse.

1.2 Bilan d’énergie à la surface

La couche limite est la couche de l’atmosphère comprise entre la troposphère
libre, et la surface de la terre. Elle est caractérisée par des temps de réponses
rapides des variables météorologiques, ainsi que par la forte influence qu’exerce la
surface sur le fluide. Comme le contraste entre la surface et la couche limite est fort,
l’interface entre les deux est caractérisée par des échanges importants d’énergie, de
quantité de mouvement et de matière.

Si on considère une couche épaisse de sol, le bilan d’énergie à la surface s’exprime
comme suit :

Cs
∂T

∂t
= SWnet + LWnet −H − LE −G (1.1)

où Cs, Ts et t sont respectivement la capacité thermique de la couche de surface
considérée, la température de surface, et le temps, et où SWnet, LWnet, H, LE et
G sont le flux radiatif de courtes longueurs d’onde (ou flux solaire), le flux radiatif
de grandes longueurs d’ondes (flux radiatif infrarouge), le flux turbulent sensibles
et latent, et le flux de conduction thermique dans le sol respectivement.

Si on considère une couche d’épaisseur infinitésimale, le terme de gauche s’an-
nule, et l’équilibre d’énergie à la surface devient :

SWnet + LWnet = H + LE +G (1.2)

où la somme SWnet + LWnet représente le rayonnement net Rnet, qui est équilibré
par le flux sensible qui refroidit ou réchauffe la surface en échangeant de l’énergie
par convection entre la surface et l’atmosphère, le flux de conduction thermique,
qui réchauffe ou refroidit les couches profondes du sol par conduction, et le flux
latent, qui représente l’énergie dégagée ou absorbé à la surface suite au changement
de phase de l’eau (évaporation ou condensation), et qui sert également à la refroidir
ou à la réchauffer.

En résumé, à l’interface entre la surface et l’atmosphère, on distingue trois types
de flux : Les flux radiatifs, conductifs et turbulents.

1.2.1 Les flux radiatifs

La constante solaire exprime la quantité d’énergie solaire que recevrait une sur-
face de 1m2 située à une distance de 1ua (distance moyenne Terre-Soleil égale à
149597871km), exposée perpendiculairement aux rayons du Soleil, en l’absence d’at-
mosphère. Pour la Terre, elle représente donc la densité surfacique du flux solaire
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Figure 1.2 – Schématisation du bilan d’énergie à la surface [Seneviratne et al., 2010].

incident au sommet de l’atmosphère S. Elle est égale à 1360, 8 ∓ 0.5Wm−2 [Kopp
and Lean, 2011]. La terre va intercepter l’équivalent de sa surface projetée sur un
plan vertical Sπr2, où r est le rayon de la terre, et va réfléchir une partie du rayon-
nement solaire (−αSπr2) où α est l’albédo planétaire, égal à 30% sur la terre. Ainsi,
au sommet de l’atmosphère, le bilan net du flux solaire est de 238W.m−2.

A la surface de la Terre, le bilan net du flux solaire dépend des propriétés optiques
de l’atmosphère ainsi que de la surface. Il peut s’écrire comme suit :

SWnet = SWdown − SWup

= (1 − αsurf )SWdown (1.3)

où l’albédo de surface αsurf est le rapport SWup/SWdown.

L’albédo détermine la fraction de flux radiatif solaire qui est réfléchie. Plus l’al-
bédo est élevé, et plus l’énergie solaire disponible à la surface est faible. L’albédo
de surface dépend des propriétés de la surface telles que le type de sol, la végéta-
tion, le couvert neigeux ou encore l’humidité du sol. Ceci lui confère une variabilité
saisonnière du fait de la variation du couvert végétal, mais aussi une variabilité à
des échelles de temps plus fines du fait de la présence de neige, et de l’humidité de
surface.

Le flux radiatif infrarouge à la surface est la résultante de la différence entre le
flux infrarouge émis par l’atmosphère et arrivant à la surface, et le flux infrarouge
émis par la surface vers le haut :

LWnet = LWdown − LWup (1.4)
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D’après la loi de Planck, la densité surfacique du flux thermique notée F (en Wm−2)
émis par un corps varie en fonction de sa température T (exprimée en Kelvin), et
de son émissivité ǫ selon la formule :

F (T ) = ǫσT 4 (1.5)

où σ est la constante de Stefan-Boltzmann qui vaut environ 5, 67.10−8Wm−2K−4.
Le flux radiatif infrarouge émis par la surface vers l’atmosphère dépend donc de

sa température, mais aussi des propriétés du sol à travers son émissivité ǫ.
Concernant le flux radiatif infrarouge arrivant à la surface, il résulte d’une suc-

cession d’absorptions et d’émissions, qui dépend de la composition de l’atmosphère
en gaz à effet de serre, et de sa température. La vapeur d’eau étant le principal
gaz à effet de serre dans l’atmosphère, le flux radiatif infrarouge arrivant à la sur-
face en dépend fortement. Plus l’atmosphère est humide, plus elle émettra de flux
infrarouge vers la surface.

Le flux infrarouge net à la surface est très important pour la détermination de la
température de nuit. En effet, durant le jour, le flux solaire est très élevé et domine
le bilan d’énergie à la surface. Au contraire, durant la nuit, sa valeur est nulle, et
c’est le flux radiatif infrarouge qui pilote le bilan d’énergie à la surface. Il joue ainsi
un rôle très important sur le cycle diurne de la température, en contrôlant en partie
la valeur de la température de nuit.

1.2.2 Flux de conduction thermique

Le flux de conduction thermique dans le sol correspond à la transmission de la
chaleur dans le sol de proche en proche sans déplacement de matière. Le flux de
chaleur par conduction dans le sol (G) est proportionnel au gradient de température
dans le sol, et à la conductivité thermique du sol λ (Wm−1K−1) Liang et al. [1999] :

G = −λ∂T
∂z

(1.6)

La conductivité thermique est la capacité du sol à transporter de l’énergie. La
variation du flux G avec la profondeur conduit à une variation du contenu en chaleur
du sol :

∂T

∂t
= − 1

C

∂G

∂z
(1.7)

où C est la capacité thermique volumique du sol (Jm−3K−1).
En combinant les équations 1.6 et 1.7, et en considérant un sol homogène, on

obtient l’équation de la diffusion de la chaleur dans le sol :

∂T

∂t
=
λ

C

∂
2T

∂z2
(1.8)
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où D = λ/C représente la diffusivité thermique du sol (m2s−1). Elle représente la
facilité de transmission du signal de variation de température d’une profondeur du
sol à une autre.

Si on suppose que la température à la surface est une fonction sinusoïdale de la
forme :

T (0, t) = T + Assin(ωt) (1.9)

avec As l’amplitude de la température à la surface, T la température moyenne, et
ω = 2π/τ la fréquence du signal, avec τ la période qui vaut 86400s pour un cycle
diurne, alors, la solution analytique de l’équation 1.8 s’écrit :

T (z, t) = T + Ase
−

z
d

[

sin(ωt− z

d
)
]

(1.10)

Avec d =
√

τλ/(πC) la profondeur à laquelle l’amplitude diurne est atténuée d’un
facteur e, connue sous le nom de : "profondeur d’atténuation".

Dans le cas d’un sol homogène sur la verticale (ce qui est supposé ici), on peut
montrer à partir des équations 1.6 et 1.7 et en utilisant comme coordonnée verticale
une coordonnée ramenée à la profondeur de référence d comme suit [Houdrin, 1992] :

z′ =
z

d

√

τ/π

alors, le flux de conduction thermique dans le sol G s’écrit :

G =
√
λC

∂T

∂z′
(1.11)

Dans ce cas, le modèle ne dépend que d’une seule grandeur physique qui est l’inertie
thermique Γ. Elle combine la conductivité et la capacité thermique volumique, et
est donnée par Γ =

√
Cλ (J.m−2.K−1.s−0.5).

1.2.3 Les flux turbulents

Si on considère une variable météorologique X, en tenant compte de la turbu-
lence dans l’atmosphère, cette variable s’exprime en fonction de la somme de sa
moyenne X, et d’une fluctuation autour de sa moyenne X ′. Comme dans la couche
limite, les termes de cisaillement vertical sont très élevés par rapport aux termes
de flux horizontaux, on peut négliger ces derniers. Le flux turbulent d’une quantité
ψ s’exprime en fonction de la masse volumique de l’air ρ, de la fluctuation de la
vitesse verticale w′, et de la fluctuation de la quantité considérée ψ′ comme suit :
Fψ = ρw′ψ′

La formulation dite "Bulk" est une modélisation permettant l’estimation des flux
turbulents Fψ. Par analogie au transfert moléculaire, cette théorie permet aux flux
turbulent d’une variable météorologique (ψ) d’être relié au gradient vertical de la
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variable considérée par des coefficients d’échange. Ces gradients sont calculés entre
une hauteur de référence et la surface.

Le flux de chaleur sensible (H) correspond au transfert de chaleur par convection
et conduction entre la surface et l’air. Il contribue à réchauffer les basses couches
de l’atmosphère. Dans la formulation Bulk, le flux sensible s’exprime comme suit :

H = ρCdV Cp(Ts − Tair) (1.12)

où ρ est la masse volumique de l’air. V : le vent, Cp la chaleur spécifique, proche
de 1000 J kg−1K−1, et Cd le coefficient de frottement.

Le flux sensible dépend donc de la différence entre la température de surface et
de la température de l’air proche de la surface.

Le flux de chaleur latente (LE) correspond au flux d’énergie nécessaire pour
évaporer l’eau. Cette évapotranspiration provient aussi bien de l’évaporation de
l’eau interceptée par le couvert végétal que l’évaporation du sol nu, ou encore la
transpiration des plantes. Suivant la formule Bulk, Le flux latent s’écrit :

LE = ρβCdV Cp(qsat(Ts) − qair) (1.13)

où qsat(Ts) correspond à l’humidité spécifique à saturation de la surface, et qair
correspond à l’humidité spécifique de l’air. L est la chaleur latente de vaporisation
de l’eau : c’est la quantité de chaleur requise pour transformer un gramme de liquide
en vapeur, sans changement de température. Elle est égale à 2257 kJ kg−1. β est le
coefficient de stress hydrique.

Le processus d’évapotranspiration est conditionné par deux phénomènes :

• La demande évaporative de l’atmosphère, appelée également évapotranspira-
tion potentielle. C’est l’évaporation qui existerait si la surface était couverte
d’eau à la même température Ts. Cette évaporation dépend uniquement des
conditions climatiques. Elle représente ainsi la demande en eau atmosphé-
rique. Elle est déterminée par l’apport d’énergie à la surface (le rayonnement
net), ainsi que la capacité de transfert vers l’atmosphère de l’humidité à la
surface. Cette dernière est déterminée par le gradient de pression partielle
de vapeur d’eau entre l’air, et la surface mais aussi par le vent ou encore la
rugosité de surface.

• La capacité de la surface à satisfaire la demande évaporative de l’atmosphère.
Dans certaines régions, l’évaporation est limitée par la disponibilité en eau
dans le sol, ainsi que la résistance stomatique et structurale des plantes. Ces
résistances se traduisent par le facteur d’évaporation β. Appelé également
facteur limitant, ou facteur de stress hydrique, il dépend de la résistance à
l’évaporation du couvert végétal (résistance structurale et stomatique), et de
la quantité d’eau disponible dans le sol. A l’échelle d’une maille d’AGCM, le
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facteur de stress hydrique est moyenné, et tient compte aussi bien des parties
sèches et humides de la maille, ce qui conduit à des valeurs pas très réalistes.

La répartition d’énergie entre le flux sensible et le flux latent peut être carac-
térisée par le rapport de Bowen : B (défini comme le rapport du flux sensible au
flux latent (B = H/LE) [Bowen, 1926]), ou encore la fraction évaporative FE, (dé-
finie comme le rapport entre le flux latent, et la somme des flux latent et sensible
[Gentine et al., 2007]). Cette répartition entre flux latent et flux sensible est déter-
minante pour le cycle hydrologique, le développement de la couche limite, la météo
et le climat ou encore la détermination de la température [Wilson et al., 2002].

1.3 Un témoin important pour le climat : La tem-
pérature

La température est une variable clé dans de nombreux domaines liés à la mé-
téorologie, à la climatologie, à l’hydrologie, ou encore à l’écologie [Becker and Li,
1990; Duan et al., 2014; Wan, 2014].

La température moyenne d’une planète dépend de sa distance au soleil, des
conditions à sa surface telles que sa topographie, la présence de glace, son inertie
thermique, ou encore son albédo. Elle dépend également de la turbulence de son
atmosphère ainsi que de sa composition, et de l’effet de serre qui en résulte.

1.3.1 La température de surface

La température de surface est la température à l’interface entre la surface de la
terre et l’atmosphère. Hormis le flux solaire, tous les autres flux du bilan d’énergie
en dépendent. C’est donc une variable clé à étudier si on s’intéresse au couplage
entre la surface et l’atmosphère. Elle est plus généralement reliée aux propriétés
à la surface en comparaison à la température de l’air. Comme il est en pratique
difficile de mesurer la température de surface avec des mesures in situ, on utilise
généralement des mesures issues de satellites [Beckera and Lia, 1995].

La température de l’air est quant à elle mesurée in situ dans des stations mé-
téorologiques, en général à une hauteur de référence de 2 m pour assurer l’inter-
comparabilité entre les mesures. Cependant, la température de l’air étant très sen-
sible aux conditions à la surface, il est alors difficile de collecter des données de tem-
pérature de l’air tout en ayant une bonne estimation des hétérogénéités spatiales de
cette variable, surtout dans les régions où la densité des stations météorologiques
est très faible. Malgré tout, la mesure de la température de l’air étant plus directe,
et les séries de données plus longues que celles de la température de surface, on
utilise souvent la température de l’air plutôt que la température de surface pour
évaluer les modèles, et quantifier les biais. Il est néanmoins important de garder
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présent à l’esprit le fait que bien que ces deux températures soient corrélées, elles
sont cependant différentes, aussi bien en terme de valeur qu’en terme de processus
physiques, ou de technique de mesure. Sur les surfaces continentales, cette différence
dépend beaucoup du vent et de la rugosité de surface qui sont déterminés par le
couvert végétal, l’état de la surface, la circulation de grande échelle ou encore l’état
de la couche de surface [Jin and Dickinson, 1999].

Bien que le climat soit ressenti à une échelle locale, la température moyenne
globale est une métrique intéressante pour l’étude du climat et de son évolution
[Hansen et al., 2006]. C’est un diagnostic utilisé par de nombreux groupes de re-
cherche [Hansen et al., 2010]. Les observations [Jones et al., 2012] et les reconstruc-
tions [Jungclaus et al., 2010] de l’évolution de la température globale révèlent un
réchauffement important durant les dernières 150 années [GIEC, 2013] (figure 1.3).

Au regard de l’importance de la température comme index d’évolution clima-
tique, il est important de représenter correctement cette variable dans les modèles.
Depuis quelques années, les modèles climatiques ont bien progressé. En effet, se-
lon le rapport du GIEC [2013], les modèles parviennent à reproduire les structures
spatiales et les tendances de la température au voisinage de la surface observées
à l’échelle des continents sur de nombreuses décennies, y compris le réchauffement
relativement rapide observé depuis le milieu du XXe siècle et le refroidissement sui-
vant immédiatement les éruptions volcaniques majeures. Cependant, des biais de
températures persistent, affectant d’une part les projections climatiques, et d’autre
part la dispersion entre les modèles [Cheruy et al., 2014]. Cette dispersion réduit
la confiance que l’on peut avoir dans les projections climatiques, et limite les utili-
tés des études d’impacts du changement climatique. La bonne représentation de la
température au voisinage de la surface par les modèles reste ainsi un défi.

1.3.2 Importance du cycle diurne de la température

L’analyse de la température peut se faire à plusieurs échelles de temps, allant
des périodes décadaires à saisonnières en passant par l’inter-annuelle.

Comme nous l’avons dit, l’étude de la température moyenne est un indicateur
important de l’évolution du climat, cependant, l’étude de la variabilité de la tem-
pérature à des fréquences élevées telles que le cycle diurne est un complément très
utile [Braganza and Arblaster, 2004].

Le cycle diurne résulte de la rotation d’une planète autour d’elle même. Cette
rotation génère une oscillation du chauffage solaire près de la surface, qui produit
à son tour une forte oscillation diurne de la température de surface. Cette oscil-
lation régulière est un des signaux les plus prononcés du climat de la terre [Yang
and Slingo, 2001]. Les informations concernant le cycle diurne de la température
de surface sont importantes pour plusieurs applications météorologiques, climato-
logiques, hydrologiques et écologiques ([Aires et al., 2004; Jin and Dickinson, 1999;
Wan, 2014; Zhan et al., 2012]). Dans le domaine du climat, le cycle diurne de la
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Figure 1.3 – (haut) Structure spatiale de la tendance globale de la température sur la
période 1979-2005. Les zones grises représentent les zones de données incomplètes. (bas)
L’axe de gauche montre les anomalies de température par rapport à la moyenne sur la
période 1961-1990, et l’axe de droite montre une estimation de la température, tous deux
en °C. Les tendances linéaires sont tracées pour les 25 (jaune), les 50 (orange), les 100
(magenta) et les 150 (rouge) dernières années. La courbe lissée bleue montre la variation
décadaire avec une erreur décadaire de 90 % (bande bleue claire) [GIEC, 2013].
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température permet de calculer plusieurs paramètres de surface tels que l’émissivité,
l’inertie thermique ou encore l’humidité de surface dans le domaine de la télédé-
tection par exemple [Cai et al., 2007; Jiang et al., 2006; Sobrino and El Kharraz,
1999; Sun and Pinker, 2003; Zhao et al., 2013]. Il joue également un rôle dans les
événements extrêmes, tels que les vagues de froid et de chaleur. C’est aussi à cette
échelle temporelle que les êtres vivants sont soumis aux plus fortes variations de
températures, souvent caractérisées par : l’amplitude diurne (Diurnal Temperature
Range, DTR), qui est la différence entre la température maximale journalière et la
température minimale (DTR = Tmax − Tmin). Cette amplitude est également un
indicateur important du changement climatique [Sun et al., 2006].

Dans ce contexte, la capacité des modèles à reproduire le cycle diurne de la
température est un enjeu majeur [Rio et al., 2009]. Par ailleurs, l’analyse de la tem-
pérature à l’échelle diurne permet d’une part de comprendre les processus physiques
qui la contrôlent, et d’autre part d’évaluer plusieurs aspects de la paramétrisation
physique des modèles de climat, allant du transfert radiatif aux échanges d’énergie
entre la surface et la couche limite, en passant par les nuages [Dai and Trenberth,
2004].

Durant les 50 dernières années, l’augmentation de la température a été associée
à une augmentation plus élevée de la température journalière minimale (Tmin) par
rapport à l’augmentation de la température maximale (Tmax) [Easterling et al., 1997;
Karl et al., 1993; New and Jones, 2000]. Depuis 1979, le minimum de température a
augmenté dans la plupart des régions, à l’exception de l’ouest de l’Australie, le sud
de l’Argentine, et une part du nord de l’océan pacifique. La température maximale
journalière a également augmenté dans la plupart des régions à l’exception du nord
du Pérou et de l’Argentine du nord, et du nord ouest de l’Australie, et une part du
nord de l’océan pacifique [Vose et al., 2005]. Une diminution de l’amplitude diurne
sur les surfaces continentales a donc été constatée 1.4. Toutefois, cette diminution
n’est uniforme ni dans les observations [Easterling et al., 1997], ni dans les modèles
[Stone and Weaver, 2002], et elle a connu une atténuation durant les 20 dernières
années [Vose et al., 2005]. Les nuages sont cités comme l’une des principales causes
de la diminution observée de l’amplitude diurne de la température du fait de leur
impact sur le rayonnement solaire incident [Dai and Trenberth, 1999; Kukla and
Karl, 1993; Zhou et al., 2007]. Au delà des effets radiatifs, l’augmentation des nuages
peut également entrainer une augmentation des précipitations et de l’humidité du
sol, diminuant l’amplitude diurne de la température [Dai and Trenberth, 1999;
Zhou et al., 2004] du fait de l’augmentation de l’évapotranspiration [Zhou et al.,
2007]. Par ailleurs, d’autres mécanismes tels que les variations de la circulation
atmosphérique, des aérosols, ou de l’utilisation des sols peuvent aussi contribuer à
la diminution de l’amplitude diurne [Collatz et al., 2000; Hansen et al., 1995; Karl
et al., 1993]. Mais en définitif, quelle que soit la cause de la réduction de l’amplitude
diurne de la température (nuages, humidité du sol, gaz à effet de serre, aérosols...),
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(a) Maximum

(b) Minimum

(c) DTR

Figure 1.4 – Tendance pour la résolution 5◦ × 5◦ de la température maximale (a) et
minimale (b), et de l’amplitude journalière de température (c) sur la période 1979-2004
par rapport à la normale 1979-2004 [Vose et al., 2005].

17



CHAPITRE 1. CONTEXTE GÉNÉRAL

elle résulte nécessairement de la dissymétrie diurne des mécanismes du couplage
surface-atmosphère [Zhou et al., 2009]. Les valeurs de la température maximale et
de la température minimale ne sont pas contrôlées par les mêmes processus : la
température minimale (Tmin) est beaucoup plus sensible au flux radiatif infrarouge
alors que la température maximale (Tmax) est affectée par le chauffage solaire, et
la répartition de l’énergie entre le flux sensible et le flux latent [Dai and Trenberth,
1999; Zhou et al., 2009]. Ainsi, dans le but de comprendre les processus contrôlant
la température de surface moyenne et son amplitude diurne, il est important de
bien séparer le jour, de la nuit lors de l’analyse du bilan d’énergie à la surface.

1.4 Couplage entre l’humidité de surface et la
température

Évaluer la représentation du cycle diurne de la température de surface est un
bon moyen d’évaluer le bilan d’énergie à la surface et les processus le contrôlant,
dont la répartition entre le flux latent et le flux sensible est l’un des plus importants.
Cette répartition dépend de plusieurs paramètres tels que la demande évaporative
de l’atmosphère, qui est liée à l’état de la couche limite, ou le couvert végétal. Mais
l’un des paramètres les plus importants est sans aucun doute : l’humidité dans le
sol.

Lorsque les précipitations (P) atteignent le sol, une part de celles-ci est évaporée
(E), une part ruisselle à la surface vers les rivières (Q) et une part est drainée par
le sol vers les nappes phréatiques (D). La variation dans le temps de l’eau dans le
sol s’écrit :

dS

dt
= P −Q−D − E (1.14)

L’évapotranspiration E constitue donc un lien direct entre le bilan d’énergie et le
cycle d’eau à la surface. Elle est en partie contrainte par la disponibilité en eau
du sol, cependant, la relation entre l’humidité du sol et l’évaporation diffère selon
les régions. En effet, on définit généralement deux régimes d’évaporation : (1) Le
régime "limité en eau", où l’évaporation est limitée par l’humidité de surface, et (2)
le régime "limité en énergie", où c’est l’énergie disponible à la surface qui limite
l’évaporation, l’humidité dans le sol étant, dans ce cas, largement suffisante pour
satisfaire la demande évaporative de l’atmosphère.

Dans les régions limitées en eau, l’eau stockée dans le sol est une variable clé
(figure 1.5). Elle impacte le bilan d’énergie à la surface en contrôlant en partie le
coefficient de stress hydrique, mais également l’albédo à la surface ou encore les
propriétés thermiques du sol. Elle a également un impact sur les précipitations, les
nuages, et la stabilité atmosphérique. L’humidité dans le sol constitue également
une mémoire de l’énergie et de l’eau dans le sol, ce qui lui confère un rôle très
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Figure 1.5 – Système global du climat [IPCC et al., 2007].

important dans la prédictibilité du climat. Elle est aussi impliquée dans bon nombre
de rétroactions à l’échelle locale, régionale et globale, et joue un rôle important en
changement climatique [Seneviratne et al., 2010].

Il existe une relation entre l’humidité du sol et la température. L’étude de Se-
neviratne et al. [2010] résume les interactions les plus importantes entre ces deux
variables dans la figure 1.6.

Cette figure montre le lien possible entre une anomalie négative de l’humidité
du sol sur une anomalie positive de la température, à travers une anomalie négative
de l’évapotranspiration. La relation (A) fait référence au lien entre l’humidité de
surface et l’évaporation : une anomalie négative de l’humidité de surface conduit
à une anomalie négative de l’évapotranspiration. La relation (B) fait référence au
lien entre l’évapotranspiration et la température de l’air à travers le flux sensible.
Une anomalie négative de flux latent augmente le flux sensible, et par suite, la tem-
pérature de l’air. Et enfin, la relation (C) fait référence à la rétroaction positive
de l’anomalie de température sur l’anomalie de l’humidité de surface par le biais
de la rétroaction sur l’évaporation. En effet, l’augmentation de la température va
atténuer la chute de l’évaporation en augmentant la demande évaporative de l’at-
mosphère. Par suite, l’atténuation de la chute de l’évaporation va amplifier la chute
d’humidité de surface.

Comme l’humidité de surface contraint l’évaporation, qui contraint à son tour la
température de surface, l’analyse du couplage entre l’humidité de surface et la tem-
pérature via l’évapotranspiration est très importante. Elle a fait l’objet de plusieurs
études depuis quelques années ([Brabson et al., 2005; Clark et al., 2006; Koster
et al., 2006; Seneviratne et al., 2006]). Certaines études ont même montré le rôle
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Figure 1.6 – Processus contribuant au couplage humidité du sol et température. La flèche
rouge indique un processus qui conduit à un assèchement/réchauffement dans la réponse
à une anomalie négative d’humidité du sol, alors que la flèche bleue fait référence à une
rétroaction potentielle négative. (A), (B) et (C) font référence aux différentes étapes de
la rétroaction (voir texte) [Seneviratne et al., 2010].

de l’humidité de surface dans les événements extrêmes de températures comme les
vagues de chaleur [Durre et al., 2000; Fischer et al., 2007a,b].

On distingue deux types de régions où le régime est limité en eau : Les régions
sèches, où il n’y a pas suffisamment d’eau dans le sol pour évaporer. Et les régions
de transition, définie comme des régions de fort couplage entre l’humidité dans le
sol, et l’évaporation. Ce sont donc des régions où la variabilité de l’humidité du sol
contrôle la variabilité de la température via l’évaporation (suivant les mécanismes
représentés dans la figure 1.6). Ainsi, en calculant le coefficient de corrélation entre
l’évaporation et la température ρ(E, T ), on peut distinguer les zones de transi-
tion, des zones limitées en énergie. Les régions limitées en eau (zones de transition)
sont caractérisées par un coefficient de corrélation négatif (ρ(E, T ) < 0) : l’aug-
mentation de la température correspond à la diminution de l’évaporation. Et les
régions limitées en énergie sont caractérisées par un coefficient de corrélation posi-
tif (ρ(E, T ) > 0) : l’augmentation de la température du fait de l’augmentation de
l’énergie à la surface est accompagnée par l’augmentation de l’évaporation, l’eau
dans le sol n’étant pas limitante (voir figure 1.7).

Ces régions de transition sont situées entre les régions humides, et les régions
sèches. Cependant, Boé and Terray [2008] ont montré, utilisant les modèles issus de
l’exercice CMIP3 que durant l’été, moins de 70 % des modèles sont d’accord sur la
détermination des zones de transition en Europe. Par ailleurs, la dispersion entre les
modèles de la température en changement climatique dans les zones de transition
peut être attribuée en partie à la manière dont les mécanismes contrôlant l’évapo-
ration (humidité de surface et bilan radiatif) sont représentés dans les modèles. Par
conséquent, pour avoir une bonne représentation de la température de surface par
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Figure 1.7 – Estimation du couplage entre l’humidité du sol et la température pour
la période 1970–1989 basée sur 3 GCMs diagnostiquée avec le coefficient de corrélation
ρ(E, T ) : Corrélation entre l’évapotranspiration et la température [Seneviratne et al.,
2006].

les modèles dans les zones de transition, il est primordial de bien représenter les
mécanismes contrôlant l’évaporation, notamment l’humidité dans le sol.

1.5 Problématique générale

1.5.1 Contexte

Évaluer les capacités d’un modèle climatique à simuler la température du climat
présent renseigne sur son degré de réalisme, et donc sur le degré de confiance que
l’on peut mettre dans ses simulations ainsi que dans les mécanismes qu’il représente.
Les modèles de climat ont des biais importants de la température de surface simu-
lée [Cheruy et al., 2014; Christensen and Boberg, 2012; Mueller and Seneviratne,
2014]. Ces biais peuvent être systématiques en climat présent [Christensen et al.,
2008],mais peuvent s’accentuer en changement climatique, influençant l’interpréta-
tion des projections [Christensen and Boberg, 2012; Christensen et al., 2008].

Afin de s’affranchir des biais des modèles, des études ont proposé d’utiliser une
méthode de correction de biais qui augmente linéairement avec la température.
Alors que cette hypothèse est justifiée pour les projections à court terme, lorsque la
température ne varie pas beaucoup, à long terme, Bellprat et al. [2013] ont montré
que cette hypothèse n’est plus valable pour des valeurs de température plus élevées.
De fait, aborder la question des biais par leur suppression dans les projections
climatiques est un pis-aller.

Un autre moyen de corriger les biais est de comprendre leurs origines et d’amé-
liorer les modèles par la détection des processus manquants ou mal représentés.

21



CHAPITRE 1. CONTEXTE GÉNÉRAL

C’est sur cette seconde méthode que notre choix s’est porté dans cette thèse. En
effet, la robustesse des modèles de climat repose sur les mécanismes physiques qui le
constituent. Meilleure est la représentation de la physique des phénomènes observés
dans les modèle, et plus la confiance que l’on peut avoir en leurs simulations du
climat actuel et du changement climatique sera élevée.

De nombreuses études suggèrent que l’analyse du bilan d’énergie à la surface
est primordiale pour la compréhension des biais de température des modèles [Boé
and Terray, 2008; Cheruy et al., 2014; Jaeger and Seneviratne, 2011]. Elles mettent
notamment en avant l’importance de bien représenter la répartition entre le flux
sensible et le flux latent dans les zones de transition pour représenter correctement
la température moyenne.

Si on compare par exemple la température moyenne journalière sur la saison
d’été (JJAS) et d’hiver (DJFM) boréal simulée par l’AGCM LMDZ, couplé à deux
modèles de surface ORCHIDEE2 et ORCHIDEE11 (voir le chapitre 2 pour la des-
cription de chaque modèle), on constate que la différence entre les valeurs de la
température de surface simulées par les deux modèles est importante dans plu-
sieurs régions du globe (voir figure 1.8), comprenant les régions de transition, mais
également les régions humides et les régions sèches. La température simulée par
le modèle ORCHIDEE2 est globalement plus élevée que celle simulée par le mo-
dèle ORCHIDEE11 en été, mais peut être plus faible en hiver en Europe centrale.
On note également l’existence de régions où les différences de température restent
constantes quelle que soit la saison considérée (exemple : Le Sahara).

JJAS DJFM

[°C
]

[°C
]

Figure 1.8 – Sensibilité de la moyenne mensuelle de la température de surface journalière
au modèle de surface (ORCHIDEE2 - ORCHIDEE11), moyennée sur la saison de JJAS
(gauche) et DJFM (droite).

Les résultats des différences de température dans les régions sèches sont surpre-
nants étant donné que les deux modèles partagent les mêmes paramètres de surface
tels que le couvert végétal, la rugosité ou l’albédo, et qu’ils ne diffèrent que par la
représentation de l’eau dans leurs sols.

Si on s’intéresse à présent à l’échelle diurne, en analysant la température journa-
lière maximale (de jour) et minimale (de nuit) moyenne pour les deux saisons (JJAS
et DJFM) (figure 1.9), on constate que les différences de température de nuit sont
beaucoup plus fortes que les différences de température de jour (atteignent 11◦C

pour la température de nuit alors qu’ils sont de 5◦C pour la température de jour).
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Figure 1.9 – Sensibilité de la moyenne mensuelle de la température journalière minimale
(première ligne) et maximale (deuxième ligne) au modèle de surface (ORCHIDEE2 -
ORCHIDEE11), moyennées sur la saison de JJAS (gauche) et DJFM (droite). Notez que
l’échelle est de -11 à 11◦C pour la température de surface minimale et de -4 à 4◦C pour
la température de surface maximale.

De plus, la structure spatiale des différences de température de nuit est tota-
lement différente de celle de la température de jour. Par exemple, les différences
de température moyenne en été sont liées aux différences de température de nuit
dans les régions sèches comme le Sahara ou l’Australie, alors qu’elles sont liées aux
différences de température de jour dans des régions plus humides comme l’Europe.

Au regard de ces résultats, et comme les températures maximale et minimale
sont toutes deux contrôlées par des processus distincts, nous avons choisi d’aborder
la question de la représentation de la température moyenne en abordant le cycle
diurne.

Par ailleurs, étant donnée l’étendue des différences de température entre les
deux modèles dans le monde, et leur structure spatiale, il nous semblait important
de nous pencher sur les trois types de régions définies par la disponibilité en eau
dans le sol : (1) Les régions sèches, (2) les régions humides, et (3) les régions de
transition.

1.5.2 Organisation de la thèse

L’objectif de ma thèse est de contribuer, par l’analyse du bilan d’énergie à la
surface à améliorer la compréhension des processus contrôlant le cycle diurne de la
température, et de comprendre les sources potentielles de biais entre les modèles
dans les régions sèches, dans les régions humides, et de transition.

La restitution de mon travail de thèse au travers de ce manuscrit s’organise
autour de trois parties :
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• Partie I : Introduction générale.
Dans le présent chapitre, nous synthétisons l’état des connaissances à propos
de la température de surface, et des principaux mécanismes de couplage entre
les surfaces continentales et l’atmosphère la contrôlant. Le contexte général et
les questions abordées dans cette thèse y sont également résumés. Le chapitre

2 est consacré à la présentation des modèles de surface continentale et de
circulation atmosphérique qui sont utilisés dans le cadre de cette thèse. Ce
chapitre comprend également une description des différentes configurations de
modèle employées.

• Partie II : Sensibilité de la température de surface dans les régions
sèches.
Dans le chapitre 3, nous analysons les principaux mécanismes contrôlant
la température de surface dans les régions sèches. Nous mettons en évidence
le rôle crucial des propriétés thermiques du sol, couplé au rôle de la couche
limite. En outre, nous développons dans le chapitre 4 un modèle simple
dans le but de confirmer la pertinence des résultats obtenus dans un premier
temps. Dans un second temps, nous analysons le rôle de la forme du forçage
solaire sur la sensibilité des extrêmes journaliers de température à l’inertie
thermique.

• Partie III : Sensibilité de la température de surface dans les régions
humides.
Nous analysons dans le chapitre 5 le rôle de l’inertie thermique dans les ré-
gions humides, puis dans les régions de transition. Nous y mettons en évidence
l’effet d’atténuation que joue l’humidité de sol sur la variabilité journalière de
la température via l’inertie thermique.

Dans le chapitre 6 qui clôture ces travaux de thèse, nous synthétisons les résultats
obtenus. Nous discutons également de la pertinence et des perspectives que ces
derniers engendrent et enfin les questions ouvertes qu’ils soulèvent.
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Le centre de modélisation du climat de l’IPSL (Institut Pierre Simon Laplace)
a développé un modèle intégré du système climatique à travers une approche mul-
tidisciplinaire couvrant les différents domaines du climat. Le modèle de climat de
l’IPSL comprend donc plusieurs modèles décrivant chacun un système particulier
dont :

— Le modèle d’atmosphère (LMDZ) ;

— le modèle d’océan (NEMO), comprenant un module de glace de mer (LIM) et
un module de bio-géochimie marine (PISCES) ;

— Le modèle de surfaces continentales (ORCHIDEE) ;

— Le modèle de chimie troposphérique (INCA) et le modèle de chimie strato-
sphérique (REPROBUS)

Ce travail de thèse étant focalisé sur le couplage entre la surface continentale et
l’atmosphère, seuls les modèles d’atmosphère et de surface sont utilisés.

Pour cela, nous utilisons les deux versions de la physique atmopshérique du mo-
dèle LMDZ : LMDZ5A et LMDZ5B respectivement, couplées à deux différentes ver-
sions du modèle de surface ORCHIDEE qui sont : ORCHIDEE2 et ORCHIDEE11
dans des simulations globales ainsi que dans des simulations unidimensionnelles
appliquées au cas DICE.

Dans ce chapitre, la description des modèles de surface et d’atmosphère est
effectuée dans les sections 2.1 et 2.2 respectivement. Nous présentons également les
configurations tridimensionnelles utilisées dans cette thèse (section 2.3). Et enfin,
dans la section 2.4, la mise en place du cas unidimensionnel DICE est décrite, avec
une illustration de ses résultats.

2.1 Modèle de sol : ORCHIDEE

Le modèle ORCHIDEE (ORganizing Carbon and Hydrology In Dynamics Eco-
systEms) est un modèle global de la biosphère continentale. Ce modèle peut être
couplé à LMDZ, ou utilisé en mode forcé par des variables atmosphériques.

On distingue trois modules dans ORCHIDEE (figure 2.1) :

— SECHIBA (Schématisation des EChanges Hydriques à l’Interface
Biosphère-Atmosphère) [Ducoudré et al., 1993] : Permet le calcul des
échanges d’énergie et d’eau entre la surface, la végétation, et les basses couches
de l’atmosphère. Ce module calcule les flux de surface turbulents, les tempé-
ratures du sol, ainsi que l’eau disponible dans le sol.

— STOMATE (Saclay Toulouse Orsay Model for the Analysis of Ter-
restrial Ecosystem) : Il permet la modélisation des cycles biogéochimiques
continentaux, avec notamment la modélisation de l’évolution de la phénologie
(c’est à dire la variation saisonnière de la végétation). Les processus y étant
décrits sont au pas de temps de la journée.
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— LPJ (Lund Postdam Jena) : Module écologique d’ORCHIDEE, il décrit
l’évolution à long terme d’un type de végétation par rapport à un autre. Il
inclut l’apparition et la disparition de plantes en fonction de critères clima-
tiques, la compétition pour la lumière, le rôle des feux. Le pas de temps de ce
module, plus long que SECHIBA et STOMATE est de un an.

Les deux derniers modules peuvent être activés ou désactivés selon l’objectif des
simulations à effectuer. Dans le cadre de cette thèse, étant donné que les proces-
sus d’intérêt sont ceux concernant le bilan de l’énergie et de l’eau, STOMATE et
LPJ sont désactivés, nous permettant de réduire les incertitudes liées à chacun des
modules.

Figure 2.1 – Schématisation du fonctionnement d’ORCHIDEE [Krinner et al., 2005].

Les variables calculées par le modèle peuvent être de différents types :

• Bilan d’énergie : flux de chaleur sensible et latent, flux radiatif émis/absorbés
infrarouge et solaire ;

• Bilan d’eau : Comprend aussi bien les flux d’eau tels que la transpiration,
l’interception, l’évaporation, la sublimation, le ruissellement et le drainage,
que les stocks d’eau tels que la neige, l’humidité du sol, les eaux souterraines
et les rivières ;
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• Bilan de carbone : comprend les flux de carbone (Photosynthèse, respira-
tions autotrophe et hétérotrophe, productivité primaire nette, flux de CO2
émis par les feux, flux total de CO2 émis par les surfaces) ainsi que les stocks
de carbone (litière, carbone du sol, biomasse des différents compartiments de
la plante.

2.1.1 Description de la surface

Lorsque le modèle de surface ORCHIDEE est utilisé par défaut, différentes cartes
représentant les paramètres de surface tels que l’albédo de sol nu, l’index de sur-
face foliaire (Leaf Area Index, LAI), ou encore le pourcentage de végétation sont
prescrites :

• carteveg5km.nc [Loveland et al., 2000] : Contient les pourcentages maxi-
mums de type de plante (Plant Functional Type, PFT), dont nous discuterons
plus tard dans le chapitre.

• lai2D.nc [Loveland et al., 2000] : contient un LAI moyen mensuel par PFT
d’ORCHIDEE.

• routing.nc [Vörösmarty et al., 2000] : c’est la carte de routage des bassins
versants et direction de l’écoulement, index topographique

• cartepente2d_15min.nc : représente la carte de pente de sol

• soils_param.nc [Reynolds et al., 1999] : contient les couleurs de sols per-
mettant la détermination de l’albédo de surface ainsi que la texture du sol.

• floodplains.nc [Lehner and Döll, 2004] : carte des plaines inondées, des ré-
servoirs d’eau et de l’irrigation.

La résolution spatiale d’ORCHIDEE dépend de la résolution des forçages atmo-
sphériques et de la résolution des cartes imposées à la surface. Ainsi, la résolution
spatiale peut être aussi fine que souhaitée, selon les données disponibles. ORCHI-
DEE peut aussi être utilisé sur un point, lors de simulations sur site par exemple.

ORCHIDEE représente trois types de surfaces dans une même maille : les sur-
faces couvertes de végétation, les surfaces de sol nu, et les surfaces couvertes par les
lacs, les villes ou la glace, que l’on appelle : la fraction "nobio". La somme de ces
trois fractions est égale à 1.

Par ailleurs, la totalité de la diversité de la végétation ne pouvant être modélisée,
ORCHIDEE regroupe les différentes grandes catégories de végétation dans 12 PFTs
(Plant Functional Type) numérotées de 2 à 13. La première PFT représente quant
à elle la fraction de sol nu dans la maille (voir tableau 2.1).

On peut trouver plusieurs PFTs dans une même maille les unes à côté des autres,
mais même si la réalité est autre, les PFTs ne pourront jamais se superposer dans
ce modèle.
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La classification employée pour les PFTs peut dépendre par exemple de la saison-
nalité du feuillage (permanent ou caduque), de sa forme (larges feuilles ou épines),
de la forme et hauteur des plantes (arbres, prairies) etc... Les PFTs comprennent 8
classes pour les forêts, deux classes pour les prairies, et enfin, deux classes pour les
cultures. Elles sont résumées dans le tableau 2.1. Chaque PFT est définie par des
variables biogéochimiques et biophysiques particulières. Lorsque le modèle de sol
est couplé à l’atmosphère, les variables biophysiques (telles que l’albédo des feuilles
ou la rugosité) sont moyennées sur la maille.

Tableau 2.1 – Caractéristiques des PFTs du modèle de sol ORCHIDEE. H : hauteur
prescrite de la végétation en m, α − V IS l’albédo dans la gamme du rayonnement visible,
et α−NIR, l’albédo dans le proche infrarouge. La tile représente la colonne de sol associée
à chaque PFT. D’autres valeurs sont disponibles dans Krinner et al. [2005], et Sitch et al.
[2003]

PFT H α− V IS α−NIR Tile
sol nu 00 (-) (-) 1

Forêt tropicale d’arbres à feuillage persistant 30 0.04 0.20 2
Forêt tropicale d’arbre à feuillage caduque 30 0.06 0.22 2

Forêt tempérée de conifères à feuillages persistant 20 0.06 0.22 2
Forêt tempérée d’arbres à feuillages persistant 20 0.06 0.22 2

Forêt tempérée d’arbres à feuillage estival 20 0.06 0.22 2
Forêt boréale de conifères à feuillage persistant 15 0.06 0.22 2

Forêt boréale d’arbres à feuillage persistant 15 0.06 0.22 2
Forêt boréale d’arbres conifère à feuillage estival 15 0.06 0.22 2

Prairie naturelle de C3 0.5 0.1 0.30 3
Prairie naturelle de C4 0.6 0.1 0.30 3

Culture C3 1.0 0.1 0.30 3
Culture C4 1.0 0.1 0.30 3

Le calcul du bilan d’eau et d’énergie n’est pas effectué par PFT, mais par ce
que l’on appelle les tiles. Ce sont les colonnes regroupant les PFTs par type. Elles
sont au nombre de trois. La première comprend le sol nu, la seconde comprend les
forêts, et la troisième les prairies et cultures (voir tableau 2.1).

Dans chaque maille du modèle, un pourcentage maximal de végétation (Fvmax)
est attribué à chaque PFT. Cependant, au cours d’une simulation, la fraction réelle
(ou effective) de végétation Fv dépend de la surface foliaire (LAI) de chaque type
de végétation. Elle est calculée suivant l’équation [Monsi and Saeki, 1953] :

Fv = Fvmax(1 − ek×LAI) (2.1)

où le terme entre parenthèses fait référence à l’absorption de la lumière, et le co-
efficient k représente le coefficient d’extinction, fixé à 0.5 dans ORCHIDEE pour
toutes les PFTs.
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La fraction initialement prévue pour le sol nu Fbare−soil−init est modifiée par
l’addition de la surface de la PFT qui n’est pas recouverte par la végétation :

Fbare−soil = Fbare−soil−init + (Fvmax − Fv) (2.2)

L’utilisation d’une telle méthode pour la détermination du pourcentage de végé-
tation effective et du pourcentage de sol nu dans la maille soulève plusieurs points :

• L’équation 2.1 traduit l’efficacité des feuilles à intercepter la lumière. Elle a
été développée initialement pour quantifier l’efficacité de la photosynthèse et
a été transposée dans notre cas au calcul de la fraction de végétation effective
par maille. Ceci peut être à l’origine d’une sous-estimation de la fraction de
végétation par maille pour chaque PFT, et à la surestimation de la fraction
de sol nu. En effet, pour que la fraction de végétation effective atteigne la
fraction de végétation maximale imposée dans le modèle, il faut des valeurs
de LAI extrêmement élevées (dépassant la valeur de 6), ce qui est très rare.

• Le coefficient d’extinction est lié à la taille, à l’inclinaison et à l’arrangement
des feuilles. Il dépend ainsi du type de végétation et a une large gamme de
variation (allant de 0.2 et pouvant dépasser la valeur de 4). Plus le couvert
est uniforme, plus les valeurs du coefficient d’extinction sont élevées. On peut
donc se demander si considérer un coefficient d’extinction d’une valeur de 0.5,
uniforme pour toutes les PFTs ne conduit pas à une mauvaise estimation du
pourcentage de végétation effective par maille, et par suite, du pourcentage
de sol nu.

• Enfin, alors qu’en réalité, l’ombre de la végétation impacte le bilan d’énergie
à la surface du sol nu qu’elle recouvre, cette formulation néglige cet effet, et
calcule le même bilan d’énergie à la surface du sol nu de la première PFT, et
du sol nu des autres PFTs. Des améliorations sont apportées dans la nouvelle
version d’ORCHIDEE appelée : ORCHIDEE-CAN [Naudts et al., 2014], mais
ne sont pas implémentées dans la version d’ORCHIDEE par défaut.

Type de sols

ORC2 n’étant pas basé sur des équations physiques, le type de sol n’est pas
pris en compte dans ce modèle. En revanche, dans ORC11, trois différentes classes
granulométriques de sol peuvent coexister. Pour chaque type de sol, les paramètres
de conductivité et de diffusivité hydrauliques sont adaptés via les paramètres de
Van-Genuchten [1980]. La formulation utilisée est celle de Mualem [1976] et de
Van-Genuchten [1980] (Tableau 2.2).

Les classes texturales utilisées sont les classes définies par la FAO (Food and
Agriculture Organization) à partir de la classification, plus fine, de l’USDA (Uni-
ted State Department of Agriculture). Zobler [1986] a converti les données de la
FAO sur une grille de 1◦ × 1◦, en considérant uniquement le type de sol dominant
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Tableau 2.2 – Valeurs des paramètres de Van Genuchten donnés par Carsel and Parrish
[1988] pour les différents types de sol de l’USDA. Les lignes colorées de la plus foncée à
la plus claire représentent les classes de sol grossière, moyenne et fine.

Ks n α θr θs
mm.j−1 (-) m−1 m3.m−3 m3.m−3

Sable 7128.1 2.68 14.5 0.045 0.43
Sable limoneux 3501.6 2.28 12.4 0.057 0.41
Limon sableux 1060.8 1.89 7.5 0.065 0.41

Limon fin 108.0 1.41 2.0 0.067 0.45
Limon ultra-fin 60.0 1.37 1.6 0.034 0.46

Limon 249.6 1.56 3.6 0.078 0.43
Limon Sablo-argileux 314.4 1.48 5.9 0.100 0.39

Limon fin argileux 16.8 1.23 1.0 0.089 0.43
Limon argileux 62.4 1.31 1.9 0.095 0.41
Argile sableux 28.8 1.23 2.7 0.100 0.38

Argile limoneux 4.8 1.09 0.5 0.070 0.36
Argile 48.0 1.09 0.8 0.068 0.38

sur chaque pixel [D’Orgeval, 2006]. A partir de cette carte, ORCHIDEE calcule le
pourcentage de chaque type de sol dans une maille du modèle et définit une classe
de sol dominante parmi les trois suivantes : grossière, moyenne et fine. On définit
ensuite les correspondances du tableau 2.2 pour déterminer les paramètres de Van
Genuchten à partir des données de [Carsel and Parrish, 1988] pour la classe de sol
dominante.

Albédo

L’albédo est calculé séparément pour le sol et pour la végétation. Dans le cas du
sol nu, le modèle utilise des cartes de couleurs de sol numérotées de 1 à 9. Chaque
couleur correspond à un albédo de flux radiatif dans la gamme du visible et du
proche infrarouge (voir tableau 2.3).

Tableau 2.3 – Albédo de sol nu d’ORCHIDEE dans la gamme des rayons visibles (αs −
V IS) et proches infra-rouge (αs − NIR) correspondant aux neuf couleurs de sol.

Couleur 1 2 3 4 5 6 7 8 9
αs − V IS 0.18 0.16 0.16 0.15 0.12 0.105 0.09 0.075 0.25
αs −NIR 0.36 0.34 0.34 0.33 0.30 0.25 0.20 0.15 0.45

L’albédo de la végétation est calculé pour la végétation effective, en utilisant
l’albédo associé par défaut à chaque PFT (voir tableau 2.1).

Le calcul de l’albédo fait l’objet de nombreuses discussions du fait des nombreux
biais liés à ce paramètre dans les modèles, mais il n’est pas évident d’en déterminer
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la cause.
Pour illustrer ces insuffisances, nous comparons le cycle saisonnier de l’albédo

simulé par ORCHIDEE11 forcé sur le site d’Agoufou au Mali (1.5W -15.3N) dans
le cadre de simulations AMLIP2 (Amma Land Surface Model Intercomparison Pro-
ject : phase 2), à des données d’albédo d’Ecoclimap II [Faroux et al., 2013].

Initialement, l’albédo durant la saison sèche (saison durant laquelle la végétation
est nulle et où la PFT majoritaire est le sol nu) était largement sous-estimé (data
not shown). Cette sous-estimation trouvait son origine dans la couleur de sol lue
dans la carte soils_param.nc au point d’Agoufou, qui correspondait à la troisième
couleur (tableau 2.3), et donc à un albédo moyen de 0.25 alors que l’albédo donné
par ECOCLIMAP est de 0.31.

Par la suite, l’albédo de sol nu a été corrigé par une valeur de 0.34 (voir figure
2.2, a et b), et l’albédo en saison sèche correspond donc à l’albédo d’Ecoclimap.
Mais si on s’intéresse à son cycle saisonnier sur l’année 2006, on remarque qu’il est
très peu marqué, avec une sur-estimation de sa valeur en saison humide.

Plusieurs raisons peuvent en être l’origine :

1. La fraction de végétation maximale imposée est fausse ;

2. Le LAI imposé est faux ;

3. L’albédo de chaque PFT est faux ;

4. La fraction de végétation effective calculée par l’équation 2.1 est sous-estimée.
Comme nous l’avons dit précédemment, la fv n’atteint la fvmax qu’en cas de
très fortes valeurs du LAI (∼ 6).

(a) ORC11 forcé (b) ECOCLIMAP

A
lb
éd

o 
[-
]

Al
bé

do
 [
-]

Figure 2.2 – Évolution mensuelle sur l’année 2006 de l’albédo moyen à Agoufou (1.5W
-15.3N) issue (a) d’une simulation ALMIP2 utilisant le modèle ORC11 forcé, et (b) des
données ECOCLIMAP II.

Plusieurs travaux sont en cours pour l’amélioration de l’albédo, notamment la
création d’une nouvelle carte tenant compte des produits de données MODIS pour
l’albédo de sol nu, ou l’évaluation de l’albédo de chaque PFT. Néanmoins, dans le
cadre de cette thèse, nous conservons le calcul par défaut de l’albédo.
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2.1.2 Discrétisation verticale

Les deux modèles de surface ORC2 et ORC11 partagent le même schéma de
conduction thermique dans le sol, mais diffèrent par le schéma d’hydrologie du sol.

ORC2 est le modèle qui a été le plus utilisé jusque là. C’est un modèle concep-
tuel composé de deux couches [Ducoudré et al., 1993]. La couche supérieure a une
épaisseur variable dans le temps (figure 2.3). En effet, elle peut apparaitre à la sur-
face après un événement pluvieux pour représenter les processus de courte échelle
de temps et disparait après l’assèchement [Manabe, 1969]. Plus le réservoir super-
ficiel est plein, plus le sol nu sera capable de satisfaire la demande évaporative de
l’atmosphère. Concernant la transpiration des autres PFTs, elle dépend d’un indice
appelé : Potentiel d’extraction racinaire Us. Si la quantité d’eau totale dans le sol
(Wt = Wl + Wu) est inférieure au point de flétrissement (égal à 5Kgm−3), alors,
le potentiel d’extraction racinaire Us est nul. Sinon, il est égal à max(Ul, Uu), avec
[D’Orgeval, 2006] :

Ul = exp(−c htot
hl
htot

) (2.3)

où c représente le coefficient de profil racinaire. Il est égal à 0.8 pour les PFT 2, 3,
5, 6 et 9, à 1.0 pour les PFTs 4, 7 et 8. et à 4 pour les dernières PFTs. hl est la
profondeur du haut de la couche profonde, et htot est la profondeur totale du sol
(voir figure 2.3).

Uu = exp(−c htot
hs
hu

) (2.4)

Avec hs la profondeur du haut de la couche superficielle, et hu la profondeur du bas
de la couche superficielle (voir figure 2.3).

Dans le cas où la couche superficielle n’existe pas, hu = 0 et le coefficient de
profil racinaire Us est égal à Ul.

Figure 2.3 – Schématisation des profondeurs caractéristiques et des deux couches dans
le modèle ORCHIDEE2.

L’humidité relative dans le modèle est calculée sur un axe comprenant 11 nœuds,
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et utilise une combinaison des humidités de la couche superficielle (quand elle
existe), et de la couche profonde.

ORC11 quant à lui a été développé plus récemment. C’est un modèle à base
physique où le transport vertical de l’eau utilise les équations de Fokker-Planck qui
résolvent la diffusion de l’eau en conditions non saturées des équations de Richards
[Richards, 1931], discrétisées avec 11 couches dans une colonne de sol de 2m de
profondeur. Les épaisseurs des couches augmentent avec la profondeur (figure 2.4)
et vont de 1 mm pour la couche de surface à 1 m pour la couche la plus profonde
[Campoy, 2013].

Le flux de chaleur est calculé aux interfaces entre les couches alors que la tem-
pérature et l’humidité sont calculées en chaque nœud. Les profondeurs des nœuds
sont calculées suivant l’équation [de Rosnay et al., 2002] :

zh = 2 × 2i−1 − 1
2N11l−1 − 1

, 1 ≤ i ≤ N11l (2.5)

Figure 2.4 – Discrétisaton verticale pour l’hydrologie du sol dans ORC11 [de Rosnay
et al., 2002].

Chacune des couches du modèle ORC11 possède son propre contenu en eau (θ),
et le flux vertical entre les couches est déterminé suivant l’équation :

q = −D(θ)
∂θ

∂z
+K(θ) (2.6)

où D(θ) est la diffusivité hydraulique, et K(θ) la conductivité hydraulique, qui
dépendent du type de sol, et du contenu en eau.

Dans les deux modèles de sol, le transfert de chaleur dans le sol est résolu en
utilisant une approche classique unidimensionnelle basée sur les équations de Fou-
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rier, avec un schéma implicite de différences finies [Houdrin, 1992]. Cette approche
est gouvernée par les valeurs de la conductivité thermique (λ) et de la capacité
thermique (Cp), qui dépendent toutes deux du degré de saturation suivant Farouki
[1981].

La conductivité thermique λ est calculée comme une interpolation entre sa valeur
en sol sec et en sol humide suivant le degré de saturation du sol :

λ = λdry + S(λwet − λdry)

où λwet (Wm−1K−1) est la conductivité thermique du sol saturé en eau, λdry
(Wm−1K−1) (voir tableau 2.4) est sa valeur pour un sol sec. S (m3m−3) est le
degré de saturation.

La capacité thermique du sol Cp est calculée comme la somme de la capacité du
sol sec, et de l’eau qu’il contient :

Cp = Cpdry + S(Cpwet − Cpdry)

où Cpwet (Jm−3K−1) est la capacité thermique du sol saturé (Jm−3K−1), et Cpdry
(Jm−3K−1) la capacité thermique du sol sec (voir tableau 2.4). Dans ORCHIDEE,

Tableau 2.4 – Valeurs de la conductivité thermique λ et de la capacité thermique C

pour un sol sec, et un sol saturé dans ORCHIDEE.

λ (Wm−1K−1) C (Jm−3K−1)
sol sec 0.4 1.8 × 106

sol saturé 1.89 3.03 × 106

la discrétisation verticale pour la température et l’humidité est différente. En effet, la
profondeur pour la température est de 5 m avec 7 couches, alors que pour l’humidité,
la profondeur est de 2 m avec 11 couches. Ainsi, la résolution de l’équation de
conduction de chaleur dans le sol nécessite l’interpolation de l’humidité sur la grille
de la température.

Des améliorations de la thermodynamique du sol dans ORC11 ont été intro-
duites dans le modèle [Wang et al., 2015], à commencé par la mise en place d’une
discrétisation verticale identique pour l’humidité du sol et la température, le cou-
plage du transfert de chaleur par l’eau dans le sol par convection à la conduction de
chaleur et enfin, la paramétrisation des propriétés thermiques comme dépendants
de l’humidité et de la texture du sol.

Dans le cadre de cette thèse, ces améliorations n’ont été prises en compte que
dans les simulations du dernier chapitre, étant donné qu’elles n’étaient pas encore
mises en place au cours de ma thèse.
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Tableau 2.5 – Valeur des profondeurs des couches (m) pour le transfert hydrologique et
thermique par défaut dans ORCHIDEE11 [Gouttevin, 2013]

Couche Hydrologie Thermique
1 0.0 0.043
2 0.00195 0.129
3 0.00586 0.301
4 0.0137 0.646
5 1.34 0.0293
6 0.0606 2.72
7 0.123 5.47
8 0.248 (-)
9 0.498 (-)
10 0.999 (-)
11 2.0 (-)

2.2 Modèle d’atmosphère LMDZ

LMDZ est la composante atmosphérique du modèle de climat de l’IPSL [Hourdin
et al., 2006b]. Son cœur dynamique intègre sur la sphère terrestre et dans le temps
les équations primitives de la météorologie et du transport [Sadourny and Laval,
1984], qui sont basées sur les équations de Navier-stokes simplifiées [Hourdin, 2008],
en supposant que l’atmosphère est à tout moment en équilibre hydrostatique sur la
verticale et en négligeant les variations verticales de la géométrie horizontale (hypo-
thèse de couche mince). Ces équations sont discrétisées en éléments et en volumes
finis. Des opérateurs de dissipation sont introduits pour représenter l’interaction
entre échelles horizontales explicites et échelles sous-mailles [Hourdin, 2008]

La discrétisation spatiale se fait sur une grille rectangulaire en longitudes-latitudes,
et LMDZ a la particularité de posséder une option de zoom (d’où le Z dans son
nom : LMDZ ) permettant de raffiner le maillage dans une région donnée.

La discrétisation verticale est effectuée en utilisant des coordonnées hybrides
σ− p. La pression Pl au niveau l est définie en fonction de la pression de surface Ps
tel que :

Pl = AlPs +Bl (2.7)

Les valeurs de Al et Bl sont choisies de manière à ce que la part AlPs domine à la
surface (quand Al est égal à 1). Ainsi, les coordonnées suivent la topographie de
surface (appelées coordonnées σ), et Bl domine au-dessus de plusieurs kilomètres de
haut, permettant aux coordonnées d’être équivalentes à des coordonnées de pression
à ces altitudes là.

Le coeur dynamique est couplé à un ensemble de paramétrisations dites "phy-
siques" permettant de décrire les processus sous maille, tels que la formation des
nuages, ou les précipitations convectives, ou encore la turbulence. Cette paramétri-
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sation se déroule dans des colonnes d’atmosphère. Le transfert radiatif dans l’atmo-
sphère est basé sur le code de Morcrette [1991]. La physique atmosphérique tient
compte des effets sous maille de l’orographie à travers le coefficient de frottement à
la surface cdrag et le "lifting effect" à la rencontre des obstacles, mais aussi à travers
la génération d’ondes de gravité se propageant dans l’atmosphère ([Hourdin et al.,
2013b; Lott and Miller, 1997]).

Le modèle d’atmosphère LMDZ peut être forcé par des flux de surface, ou couplé
au modèle de surface ORCHIDEE. Cependant, pour limiter les incertitudes liées au
modèle de surface, LMDZ peut également être couplé à un modèle simple dit :
"Bucket". C’est un modèle contenant un réservoir d’eau attribué à chaque maille.
A chaque pas de temps, le contenu du réservoir évolue en fonction de la quantité
d’eau précipitée et évaporée. Le contenu du réservoir détermine alors le rapport β
entre l’évaporation réelle (Er) et l’évaporation potentielle (Ep) comme suit :

Er = βEp (2.8)

Un autre schéma encore plus simplifié est le schéma Beta, obtenu en fixant dans
le temps le contenu du réservoir d’eau du modèle Bucket. Le coefficient β est alors
déterminé par une fonction analytique dépendant de la latitude et de la saison.
Il est donc indépendant de la quantité d’eau évaporée et précipitée. L’évaporation
simulée à la surface du sol ne dépend plus que des conditions atmosphériques à la
surface.

Dans le cas des deux schémas (Bucket et Beta), les valeurs de l’albédo à la
surface et de la rugosité sont lues dans un fichier "limit.nc"

Dans cette thèse, deux jeux différents de paramétrisations de la physique atmo-
sphérique sont utilisés. La physique standard "LMDZ5A", aussi appelée : "ancienne
physique", et la nouvelle physique "LMDZ5B", qui résulte de nombreuses améliora-
tions de la paramétrisation des nuages et de la convection profonde.

2.2.1 La Physique Standard : "LMDZ5A"

Ce jeu de paramétrisations de la physique atmosphérique a été décrit en détail
dans l’étude de Hourdin et al. [2006a]. Le transport vertical turbulent dans la couche
limite est traité comme une diffusion verticale, et la couche limite de surface est
traitée suivant le schéma de Louis [1979].

Le coefficient turbulentKz tient compte de la hauteur, de la stabilité statique par
le biais du nombre de Richarson, et du cisaillement. Le coefficient turbulent pour
la chaleur et l’humidité (Kh) est égal à Km/0.4, où Km représente le coefficient
turbulent pour le moment et est calculé suivant l’équation :

Km = max



l2

∥
∥
∥
∥
∥
∥

∂
−→
V

∂z

∥
∥
∥
∥
∥
∥

√
ǫ,Kmin



 (2.9)
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où Kmin est la valeur minimale de Kz. Elle a été déterminée de manière à avoir
la bonne inversion polaire [Grenier et al., 2000; Krinner et al., 1997] et est égale à
10−7 m2s−1 sur océan et continents. l représente la longueur de mélange, elle est
décroissante avec l’altitude et s’écrit sous la forme :

l = 35.0 max(0,
p− p2

p1 − p2

) (2.10)

où p1 est la pression de la première couche, et p2 est la pression de la dernière couche
de la couche limite.

Si l’inversion de température au sommet de la couche limite est trop faible (cas
défini par un gradient vertical de la température potentille δθ/δp supérieur à 0.02
KPa−1), la formule Kz = 0.002l2 est utilisée.

L’énergie turbulente ǫ est donnée par :

ǫ =
Ric −Ri

Ric

où Ric est le nombre de Richardson critique égal à 0.4, et Ri est le nombre de
Richardson qui s’écrit :

Ri =
g∆z∆θv + g∆z∆zγ

θv |∆u|2

Le nombre de Richardson tient compte d’un contre gradient γ qui consiste à am-
plifier le gradient de la température potentielle pour augmenter la turbulence. En
effet, dans les couches limites convectives, il existe des structures turbulentes dont la
hauteur est comparable à celle de la couche limite, et qui contribuent fortement au
transport. Comme la diffusion turbulente ne peut modéliser à elle seule ces grandes
structures, dans la physique LMDZ5A, ce transport est assuré par l’introduction
d’un contre gradient γ. Dans l’étude de Deardorff [1966], il est mentionné qu’un
contre gradient d’une valeur de -0.65 Kkm−1 peut être utilisé sans causer de pro-
blèmes dans les couches limites stables en raison de sa faible valeur (γ ≪ |δθ/δz|).
Dans LMDZ5A, le contre gradient est prescrit à une valeur de −1Kkm−1.

Par ailleurs, la prescription d’un ajustement sec au dessus de la couche limite
empêche les profils instables.

Les flux de surface sont calculés en utilisant des paramètres (rugosité de surface,
albédo, température, humidité etc...) adaptés à chaque type de surface. Pour chaque
sous-colonne atmosphérique, la diffusion verticale est appliquée indépendamment,
et les tendances qui en résultent sont moyennées. Un modèle d’interface est introduit
permettant de combiner les processus de surface et les processus d’atmosphère. Le
modèle permettant le calcul des flux de surface peut être une routine faisant partie
du modèle d’atmosphère, un modèle d’océan, ou un modèle de surfaces continen-
tales.
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La condensation est paramétrée séparément pour les nuages convectifs et non
convectifs. Les précipitations sont transportées vers le bas où elle peuvent être
partiellement ré-évaporées. Pour la convection profonde, la physique standard utilise
le schéma de Emanuel [1991].

Cette paramétrisation suppose un quasi-équilibre entre la convection et son en-
vironnement et dépend des variables de grande échelle pour la détermination de
l’occurrence de la convection et son intensité.

2.2.2 La nouvelle physique "LMDZ5B"

La paramétrisation de la couche limite/convection dans la nouvelle physique
a été bien décrite dans l’article de Hourdin et al. [2013b]. Elle est basée sur la
séparation de trois échelles pour la turbulence et la convection sous-maille :

1. Petite échelle, de (10 à 100 m) associée à la turbulence aléatoire qui domine
en général dans la couche de surface ;

2. Échelle correspondant à la hauteur de la couche limite. Correspond à l’échelle
verticale des structures organisées de la couche limite.

3. Échelle correspondant à la profondeur des cumulonimbus issus de la convection
profonde (10 à 20 Km), ou de la convection méso-échelle.

La nouvelle physique comprend principalement :

— Un nouveau schéma de couche limite combinant : (i) le modèle de diffusion
turbulente de Yamada [1983] pour les petites échelles de la turbulence et (ii)
un schéma en flux de masse, appelé "schéma des thermiques" pour représenter
les structures cohérentes de la couche limite convective sèche ou nuageuse [Rio
and Hourdin, 2008]. La combinaison de ces deux schémas permet de repré-
senter les ascendances convectives dans la couche de mélange même si cette
dernière est généralement marginalement stable [Hourdin et al., 2013b].
Un nouveau schéma de nuage bas est aussi introduit

— Une version modifiée du schéma de convection profonde d’Emmanuel, com-
prenant une modification de la prescription de probabilité de mélange avec
l’environnement, ainsi qu’une fermeture et un déclenchement basés sur les ca-
ractéristiques de la couche limite [Grandpeix et al., 2004].

— Des poches froides issues de la ré-évaporation des pluies convectives. Ces
poches froides sont utilisées pour alimenter la convection [Grandpeix and La-
fore, 2010].

Dans cette nouvelle paramétrisation de la physique, le coefficient de diffusivité Kz

est calculé à l’aide d’une équation pronostique pour l’énergie cinétique turbulente
(e = 1/2(u′2 +v′2 +w′2)) suivant le schéma de Yamada [1983], particulièrement actif
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dans les premières couches de l’atmosphère (typiquement sur la première centaine
de mètres au-dessus de la surface). Il s’écrit sous la forme :

Kα = lqSα

où q est une vitesse caractéristique égale à
√

2e, et l représente la longueur de
mélange, calculé suivant la formule de Blackadar [1962], qui tend vers kz quand
on s’approche de la surface, et vers l0 (fixée à 150 m) au dessus de la couche de
surface :

l = max(l0
kz

kz + l0
, lmin) (2.11)

où lmin représente la longueur de mélange minimale. Elle est fixée à 1 m dans le
modèle.

Les fonctions de stabilité pour la quantité de mouvement et pour l’humidité et la
température sont différentes. On retient ici les valeurs données par Yamada [1983].
La fonction de stabilité pour la quantité de mouvement s’écrit :

Sm = 1.96
(0.1912 −Rif )(0.2341 −Rif )

(1 −Rif )(0.2231 −Rif )
, Rif ≤ 0.16

Sm = 0.085, Rif ≥ 0.16

La valeur de la fonction de stabilité pour la température et l’humidité est obtenue
par le calcul de α = Kh/Km suivant l’équation :

α = 1.318
(0.2231 −Rif
0.2341 −Rif

, Rif < 0.16

α = 1.12, Rif ≥ 0.16

où Rif est le nombre de Richardson de flux, qui mesure l’importance relative du
forçage mécanique de la turbulence et de l’inhibition par stratification. Il est égal
à :

Rif = 0.6588(Ri+ 0.1776 − [Ri2 − 0.3221Ri+ 0.3156]1/2), Ri ≤ Ric

Rifc, Ri ≥ Ric

avec Rifc = 0.191 le nombre de Richardson de flux critique, Ric = 0.195 le nombre
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de Richardson critique, et le nombre de Richardson s’écrit sous la forme :

Ri =
g

θ

∂θ/∂z

‖∂v/∂z‖2

Le schéma de diffusion dans la physique LMDZ5B est combiné à un schéma de flux
de masse. Ce schéma considère une colonne d’atmosphère séparée en deux parties :
(1) Le panache thermique, et (2) son environnement. Le flux de masse dans le
panache thermique est déterminé par [Hourdin et al., 2014] :

fth = ραthwth (2.12)

où ρ est la densité, wth la vitesse verticale dans le panache thermique et αth est
la fraction du panache. Le flux de masse dans le panache varie verticalement en
fonction de l’entrainement latéral eth (allant de l’environnement vers le panache),
et du dé-trainement dth (du panache vers l’environnement).

Pour une quantité scalaire q (quantité d’eau, aérosols, température potentielle...),
le transport vertical par le panache thermique s’écrit :

∂fthqth
∂z

= ethq − dthqth (2.13)

où qth est la concentration de l’espère q dans le panache. Ici, l’air est supposé entrer
dans le panache thermique avec la concentration moyenne sur la maille de q.

L’entrainement de l’air vers le panache thermique est élevé près de la surface,
où il est alimenté par le panache. Puis, il faiblit au sommet de la couche de mé-
lange, lorsque la vitesse dans le panache thermique est moins élevée. C’est alors le
détrainement qui devient fort.

2.2.3 Différence entre les deux physiques atmosphériques

Dans les deux physiques atmosphériques, l’évolution d’une quantité scalaire q
s’écrit :

∂q

∂t
= −1

ρ

∂ρw′q′

∂z
(2.14)

avec ρw′q′ = fth(qth − q) − ρKz
∂q

∂t
− Γ.

Dans la physique standard, fth = 0, et le calcul de Kz est basé un modèle station-
naire de l’énergie cinétique turbulente (Turbulent Kinetic Energy, TKE) qui conduit
à une formulation dépendant du coefficient de Richardson. Le contre gradient γ est
introduit pour transporter la température potentielle. Dans la nouvelle physique,
le contre gradient est nul (Γ = 0), et le coefficient de turbulence Kz est calculé à
partir d’une équation pronostique de la TKE, et fth est le panache thermique.
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L’étude de Hourdin et al. [2014] sur le soulèvement des poussières en Afrique
de l’Ouest illustre dans ce cas la différence de comportement entre la nouvelle et
l’ancienne physique à l’échelle diurne.

Figure 2.5 – Profil vertical moyen du vent (ms−1) pour JFM 2006 à 06 :00 (gauche) et
12 :00 UTC (droite) à Banizoumbou [Hourdin et al., 2014]. La courbe rouge représente
les résultats de la nouvelle physique et la courbe bleue ceux de l’ancienne physique. Les
carrés noirs représentent les réanalyses.

Le profil de vent à 12 :00 UTC (figure 2.5, droite) est plus uniforme sur la
verticale avec la nouvelle physique qu’avec l’ancienne, illustrant un mélange plus
important dans la couche limite avec la nouvelle physique. Ceci est peut être dû au
fait que l’ancienne physique utilise une approche diffusive avec un contre gradient
qui n’est pas aussi efficace que le schéma des thermiques de la nouvelle physique
pour le transport à plus grande échelle. Au contraire, le profil de vent en fin de nuit
(à 06 :00 UTC) (figure 2.5, gauche) est beaucoup moins uniforme sur la verticale
avec la nouvelle physique, avec un jet nocturne plus développé, et une couche limite
nocturne plus découplée de la surface.

Ainsi, selon cette étude, la nouvelle physique conduit à un cycle diurne plus
marqué du vent en comparaison à l’ancienne physique, et à une couche limite plus
stable à la surface durant la nuit. Un tel profil de vent nocturne peut être attribué
à l’arrêt soudain des thermiques au coucher du soleil, et à une accélération du vent
accompagnée d’un découplage fort de la couche limite avec la surface durant la nuit.
Cependant, on peut également attribuer une partie de la différence de stabilité noc-
turne entre les deux physiques atmosphériques au schéma de diffusion turbulente.
En effet, le schéma de diffusion turbulente utilisé dans la nouvelle physique est
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moins actif la nuit en comparaison à celui de l’ancienne physique, conduisant à
une stabilité plus importante de la couche limite avec la nouvelle physique. Ceci
est conforté par l’étude de Cheruy et al. [2013], qui ont utilisé le schéma des ther-
miques combiné au schéma de diffusion de l’ancienne puis de la nouvelle physique.
Les résultats montrent que le schéma de diffusion de l’ancienne physique conduisait
à des nuits moins stables que celui de la nouvelle physique.

2.3 Simulations 3D

2.3.1 Simulations de référence

Le modèle d’atmosphère LMDZ peut être utilisé en configuration couplée à
l’océan ou forcée. Dans le cadre de ce travail, seul le couplage surface continentale-
atmosphère est étudié. De fait, afin de réduire les incertitudes liées au couplage à
l’océan, seul la configuration forcée sera utilisée. La température de surface de mer
(Sea Surface Temperature, SST) est donc prescrite dans toutes les simulations uti-
lisées dans cette thèse. Dans ce cadre là, deux configurations peuvent être utilisées :

1. Simulations climatiques : Dans cette configuration, la température de sur-
face de l’océan ne varie pas d’une année à l’autre. Cette configuration permet
de s’affranchir de la variabilité naturelle du climat.

2. Simulation AMIP : Dans cette configuration, la température de surface
prescrite est la température observée pour chaque année.

Le pas de temps de calcul de la physique est de 15 minutes, et la grille horizon-
tale choisie a 96 points en latitude, et 95 points en longitudes. La grille verticale
comprend 39 niveaux. Cette résolution (96 × 95 × 39) correspond à la résolution
standard, appelée aussi basse résolution qui a servi pour les simulations du projet
CMIP5 (Coupling Model Intercomparison Project, Phase 5).

Les simulations sont initialisées avec des simulations climatiques de 10 années
permettant au modèles de surface (ORC2 et ORC11) d’atteindre l’équilibre.

2.3.2 Guidage en vent

Le guidage en vent permet de réduire la variabilité interne du modèle, afin d’ana-
lyser la sensibilité du climat à un paramètre donné. De plus, il permet l’obtention
de variables climatiques sur une région que l’on pourra comparer aux observations
avec plus de précision que si on utilisait un AGCM libre.

Le guidage consiste à contraindre la dynamique atmosphérique de grande échelle
en la rappelant vers des conditions atmosphériques prescrites. Le champ de vent
zonal et méridional est alors rappelé vers des vents issus de réanalyses avec une
constante de rappel (τguidage) de 6h dans notre cas, en ajoutant un terme de rappel
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au modèle comme suit :

δX

δt
= F (X) +

Xa −X

τguidage
(2.15)

où X représente le vent zonal ou méridional, et F l’opérateur physique ou dynamique
permettant de décrire l’évolution du vent. Xa est le vent zonal ou méridional issu
des réanalyses.

2.4 Simulations 1D

Dans un modèle tridimensionnel, les interactions entre les colonnes d’atmosphère
sont résolues par la dynamique qui représente la grande échelle. De fait, la physique
dans chaque colonne d’atmosphère n’interagit pas avec la physique des colonnes
qui l’entourent. La colonne voit ainsi les processus de grande échelle comme des
forçages.

Un modèle uni-colonne (Single Column model, SCM) est une configuration
qui ne représente qu’une seule colonne d’atmosphère. Les modèles uni-colonnes ne
peuvent donc pas représenter les processus de grande échelle, mais peuvent ser-
vir à modéliser des cas idéalisés [Ayotte et al., 1996], ou des cas réalistes dont les
forçages de grande échelle, et les conditions aux limites sont issues de campagnes
d’observations, et de mesures sur site [Brown et al., 2002; Siebesma et al., 2004].

Le premier intérêt des configurations unidimensionnelles est de couper les rétro-
actions avec la grande échelle afin de limiter les incertitudes, et d’améliorer l’analyse
de la paramétrisation. De plus, ils sont peu couteux en temps de calcul et permettent
d’accéder à toutes les variables de sorties, à des fréquences élevées de surcroît. De
fait, ce sont des outils extrêmement utiles pour l’évaluation de la paramétrisation,
et la compréhension des processus mis en jeu [Bechtold et al., 1996]. Les modèles
uni-colonnes servent également à l’évaluation et à la mise au point de nouvelles
paramétrisations, en comparant notamment leurs résultats à des modèles explicites
de grands tourbillons de type LES (Large Eddy Simulation) [Couvreux et al., 2015].
Cependant, les modèles uni-colonne sont très contraints par les forçages et ne sont
pas représentatifs de la totalité des cas que l’on peut retrouver sur le globe.

Actuellement, utiliser le modèle dans sa configuration unidimensionnelle est de-
venu monnaie courante dans le domaine de la modélisation climatique. Néanmoins,
la mise en place des cas est une tâche ardue car elle demande la construction de
forçages de grande échelle et la disponibilité de nombreuses données mesurées. On
retrouve beaucoup de cas sur océan, ou sur continent, mais avec des conditions aux
limites à la surface forcées par des observations. Or, bien que le couplage entre la
surface continentale et l’atmosphère joue un rôle primordial à l’échelle saisonnière
du fait de l’humidité dans les couches profondes, si le couplage entre le sol et l’at-
mosphère n’est pas correctement représenté par les modèles à l’échelle diurne, la
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qualité des prédictions à l’échelle saisonnière peut être altérée. Il est donc néces-
saire de développer des cas d’étude à l’échelle diurne, sur les surfaces continentales
pour évaluer le couplage entre la surface et l’atmosphère.

2.4.1 Le cas DICE

Le cas DICE (DIurnal Land Atsmophere Coupling Experiment) est un cas dé-
veloppé pour l’étude du couplage entre la surface continentale et l’atmosphère à
l’échelle diurne. Ce cas offre la possibilité d’évaluer chaque composante du couplage
(modèle d’atmosphère, et modèle de sol) seule, en fournissant des données de for-
çage pour chacune, pour passer ensuite à l’évaluation du couplage des deux. C’est
le premier cas qui a permis d’utiliser un modèle d’atmosphère couplé à un modèle
de surface dans une configuration unidimensionnelle.

Pour ce faire, le cas est construit autour de trois phases :
Phase 1 Les rétroactions entre modèle de sol, et modèle uni-colonne d’atmosphère
sont coupées. Cette étape se divise donc en deux parties :

— Phase 1a : Les modèles de sols sont forcés par des observations atmosphé-
riques à une hauteur de référence de 2m pour la température de l’air et l’hu-
midité, et à 10 m pour le vent. Les flux radiatifs solaire et infrarouge sont
aussi imposés. Le modèles de sol sont initialisés par une simulation de mise à
l’équilibre de 10 ans en mode forcé.

— Phase 1b : Les modèles d’atmosphère uni-colonne sont forcés par des flux de
surface comprenant les flux turbulents latent et sensible, le flux de quantité
de mouvement ainsi que les flux radiatifs. L’état initial ainsi que les forçages
de grande échelle sont aussi fournis.

Phase 2 Le modèle uni-colonne d’atmosphère est couplé au modèle de surface
de manière à mettre en place les rétroactions surface-atmosphère.

Phase 3 Cette étape est aussi subdivisée en deux sous-étapes. Elle a pour
objectif de tester la sensibilité de chacun des modèles de sol et d’atmosphère aux
forçages.

— Phase 3a : Chaque modèle d’atmosphère est forcé par les sorties de flux des
modèles de sols utilisés dans l’étape 1a.

— Phase 3b : Chaque modèle de surface est forcé par les sorties des modèles
d’atmosphère utilisés dans l’étape 1b.

Toutes les phases ont été traitées dans le cadre du projet d’inter-comparaison de
modèles du cas DICE, néanmoins, nous n’aborderons que les phases 1a et 2 dans
cette thèse. Les résultats de la phase 1b sont présentés en annexe A.
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2.4.2 Description du cas

Le cas DICE utilise les données issues de l’expérience CASES-99 (1999 Coope-
rative Atmosphere–Surface Exchange Study), conçue spécialement pour l’étude des
couches limites stables [Poulos et al., 2002].

La zone d’étude consiste en une surface relativement plate (pente moyenne de
0.2◦, avec très peu d’obstacles autour).

Figure 2.6 – Photo du site de mesure du cas DICE. (Photo prise par Johan cuxart.
Copyright : Met Office).

La figure 2.6 montre une vue des tours servant aux mesures pour le cas DICE.
Le site de mesure est situé à Leon près du Witchita au Kansas (USA) (latitude
37.65 N, longitude 263.265 E). Le cas commence le 23 octobre 1999 à 14h (19 UTC)
et se termine le 26 octobre à 14h.

La particularité de ces jours est qu’ils se déroulent en ciel clair, en conditions
atmosphériques relativement sèches (pas de précipitation et humidité relative assez
faible). Le flux latent y est faible et n’excède pas 50W.m−2 le jour.

C’est donc un cas représentatif des régions semi-arides. Ce cas présente aussi
trois différents archétypes de nuits (voir figure 2.7) :

— La première est turbulente par intermittence, avec un vent modéré. La vitesse
de friction et le flux sensible ont un caractère intermittent, avec des valeurs qui
atteignent parfois zéro. La valeur du vent géostrophique est d’environ 5ms−1.

— La seconde nuit est turbulente. Elle est caractérisée par un jet nocturne à 200
m de haut. Cette nuit est très turbulente avec une vitesse de friction moyenne
de 0.3ms−1. Cette nuit est sujette aussi à de l’advection.

— La troisième nuit a une turbulence très faible et est dominée par le refroidis-
sement radiatif (vitesse de friction moyenne de 0.02ms−1).
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Le cas DICE est décrit en détail sur le site : "http://appconv.metoffice.com/

dice/dice.html". Nous pouvons y trouver les fichiers de forçages, les conditions
initiales, les étapes clé du déroulement du projet d’inter-comparaison de modèles
ainsi que les différentes mises à jour

(a) Flux turbulents
F

lu
x

[W
m

−
2
]

(b) Vitesse de friction u*

u*
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s−

1
]

Figure 2.7 – Évolution temporelle du (a) flux sensible (courbe noir continue), du flux
latent (courbe noir discontinue) et de (c) la vitesse de friction u* entre le 23 et le 26
octobre pour le cas DICE.

2.4.3 Mise en place et évaluation

Modèle de surface forcé

• État initial

L’humidité du sol dans les premières couches du sol impacte la répartition de l’éner-
gie entre le flux sensible et le flux latent, avec toutes les conséquences que cela peut
avoir sur la couche limite, les nuages, la convection, et les précipitations. L’initialisa-
tion des modèles de surface est donc primordiale pour augmenter les performances
des modèles [Angevine et al., 2014]. Cependant, l’humidité dans les couches profonde
constitue une mémoire pouvant contraindre les variables climatiques à l’échelle sai-
sonnière ou annuelle. De fait, les modèles de sol nécessitent un temps conséquent
pour que les propriétés du sol profond atteignent des caractéristiques proches de
l’état climatologique, et que les flux de surface et les forçages externes s’équilibrent.
Le temps de mise à l’équilibre est alors de plusieurs années [Koster et al., 2010], et
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peut atteindre et dépasser 10 ans. Cette durée dépend de la capacité totale de l’eau
dans le sol, de l’état initial de l’humidité du sol, de l’intensité des précipitations,
du forçage solaire, du couvert végétal, de la résistance stomatique etc... [Cosgrove
et al., 2003; Yang et al., 2011, 1995]

Dans le cas DICE, l’état initial des variables est initialisé par une simulation
de mise à l’équilibre, en utilisant le modèle de sol forcé. Dix années de forçages
atmosphériques sont à disposition, à un pas de temps de 3 heures, interpolés linéai-
rement au pas de temps horaire. Ces forçages atmosphériques sont issus des données
WATCH (Water and Global Change) [Weedon et al., 2011] pour la période allant de
1990 à 1998, et des données du site de Smileyberg pour la dernière année. Les don-
nées manquantes des forçages atmosphériques de la dernière année sont comblées
par des valeurs issues des données WATCH.

Aucune information n’a été fournie concernant les conditions à la surface durant
les 10 années de simulation de mise à l’équilibre. L’étude de Luhar et al. [2008] sur
le cas CASES-99 fait mention de prairies comme type de végétation, et de terreau
comme type de sol. Nous avons fait le choix de conserver la majorité des paramètres
par défaut du modèle ORCHIDEE, en tenant compte des paramètres suivants :

• Le pourcentage maximal de végétation dans la maille à 80% de prairies C3,
correspondant à la PFT 10, et 20 % de sol nu.

• Le maximum de LAI fixé à 2.2.

• La classe texturale médium, se rapprochant le plus du terreau.

Les calculs de la rugosité de surface, du LAI et de l’albédo sont effectués par le
modèle (figure 2.8).

Les profils finaux de la température du sol et de l’humidité relative pour chacune
des colonnes d’hydrologie (tile 1 et 3) issus de la simulation de mise à l’équilibre
sont représentés dans la figure 2.9.

La simulation de mise à l’équilibre aboutit à une très faible humidité relative à
la surface pour les deux colonnes de sol considérées (humidité relative inférieure à
0.08 %).

Le profil de température est caractéristique d’un profil de température en milieu
de journée (14h), avec une température de surface avoisinant 289K, une augmen-
tation de la température dans les premières couches, puis une diminution de la
température en allant vers les couches plus profondes du sol.

• Simulation du cas DICE

Comme l’inter-comparaison des modèles et leur évaluation s’effectuent sur les trois
jours du cas DICE, il est nécessaire de bien contraindre la simulation par une bonne
représentation de la surface.

L’albédo est donc fixé à 0.22 (valeur imposée pour le cas DICE), et la rugosité
de surface à 0.01 m. Ces deux valeurs sont cohérentes avec les valeurs finales de
la simulation de mise à l’équilibre (voir figure 2.8). En revanche, à la fin de la
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Figure 2.8 – Variation mensuelle du (a) LAI, [-] de (b) l’albédo [-], et de (c) la rugosité
de surface [m] calculés par le modèle ORC11 forcé au cours de la simulation de mise à
l’équilibre.
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Figure 2.9 – Profils finaux de (a) la température du sol, de (b) l’humidité relative dans
la colonne hydrologique de sol nu (tile 1) et (c) la colonne de végétation (tile 3) issus de
la simulation de mise à l’équilibre du modèle de surface ORC11 (Pour les profondeurs de
chaque couche, se référer au tableau 2.5).
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simulation de mise à l’équilibre, la valeur du LAI avoisine 2.1. Garder une telle
valeur durant la simulation de trois jours conduit à une très forte surestimation du
flux latent, et ce, pour tous les modèles contribuant à l’exercice d’inter-comparaison
sur le cas DICE.

En réalité, les trois jours simulés du cas DICE présentent une couche de végé-
tation morte au-dessus d’un sol humide. Dans la majorité des modèles utilisés pour
l’inter-comparaison, cette couche de végétation morte n’est pas représentée. Devant
cette insuffisance des modèles, il a été demandé à tous les participants de prescrire
la valeur du LAI de manière à ce que le flux latent soit ajusté aux observations.
Dans notre cas, le LAI est fixé à une valeur de 0.4.

Les résultats des flux turbulents et de la température de surface de cette simula-
tion sont représentés dans la figure 2.10. Globalement, le modèle ORC11 forcé avec
des conditions d’atmosphère parvient à bien représenter les flux turbulents ainsi
que la température de surface durant les trois jours du cas DICE. L’allure du flux
sensible suit celle des observations, avec cependant un léger déphasage d’une heure
environ. Concernant le flux latent, étant donnée que la valeur du LAI a été prescrite
de façon à l’ajuster aux observations, ce dernier en est très proche tout au long de
la simulation, sauf durant la journée du 25 octobre, pendant laquelle on note une
surestimation d’environ 20Wm−2.

Le cycle diurne de la température de surface est aussi très proche de celui des ob-
servations. Nous relevons toutefois une sous-estimation de la température maximale
d’environ 1 ◦C durant les trois jours. La température de nuit est aussi sous-estimée
de 2◦C au cours de la seconde nuit et surestimée de 2◦C environ au début de la
troisième nuit.

• Sensibilité à la simulation de mise à l’équilibre

Étant donnée l’importance de l’état initial du sol, et étant donnée l’absence d’in-
formation concernant les paramètres de surface à prescrire durant les 10 années de
simulation de mise à l’équilibre, nous avons fait une étude sommaire de la sensi-
bilité du bilan d’énergie à la surface au cours de la simulation de trois jours du
cas DICE aux paramètres prescrits lors de la simulation de mise à l’équilibre. Pour
cela, trois nouvelles simulations de mise à l’équilibre prescrivant différentes valeurs
de paramètres sont effectuées. Ces simulations sont résumées dans le tableau 2.6.

Tableau 2.6 – Valeurs des paramètres prescrits pour les différentes simulations de mise
à l’équilibre du cas DICE.

Classe de sol LAImax
Simulation : Sand Grossière 2.2
Simulation : Clay Fine 2.2

Simulation : laimax4.4 Moyenne 4.4
Simulation : Référence Moyenne 2.2
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Figure 2.10 – Variation diurne simulée (rouge) et observées (noir) du flux latent (a),
du flux sensible (b) et de la température de surface (c) pour la simulation du cas DICE
utilisant le modèle de surface ORC11 en mode forcé.

L’évolution moyenne mensuelle de certaines variables au cours des simulations de
mise à l’équilibre sont représentées dans la figure 2.11. L’état final des simulations de
mise à l’équilibre est représenté dans la figure 2.12 par les profils d’humidité relative
des deux colonnes d’hydrologie (1 et 3), ainsi que les profils de températures.

En terme d’évaporation moyenne mensuelle, utiliser une classe texturale gros-
sière réduit l’évaporation en comparaison à une classe texturale fine, mais la diffé-
rence mensuelle n’excède pas 10 Wm−2. L’humidité relative de la première couche
est aussi plus élevée (différence d’environ 10%) quelle que soit la colonne de sol.

Les différences des humidités relatives de la dernière couche de sol pour la co-
lonne hydrologique de végétation sont légèrement plus importantes (environ 15 %).

Concernant la simulation avec un lai maximum de 4.4, on peut aussi noter une
différence d’environ 10 Wm−2 par rapport à la simulation de référence du flux latent
mensuel moyen. Il y a aussi une différence importante d’humidité totale dans le sol,
avec une plus faible humidité en utilisant un LAI maximum plus fort, s’expliquant
par une perte plus élevée d’eau par évapotranspiration. L’humidité relative de la
première couche est impactée essentiellement durant les saisons humides. L’humidité
relative en profondeur est plus faible avec un LAI élevé. Ceci peut être attribué aux
racines qui vont puiser de l’eau dans les couches plus profondes pour la transpiration
des plantes.

Concernant l’état final de la simulation de mise à l’équilibre (figure 2.12), les
profils de températures sont peu sensibles aux paramètres prescrits lors de la si-
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Figure 2.11 – Moyennes mensuelles au cours de la simulation de mise à l’équilibre du
(a) flux latent, de (b) l’humidité totale du sol, de (c) l’humidité relative de la première
couche de la tile 1 et (d) de la tile 3, et de (e) l’humidité relative de la dernière couche
de la tile 1 et de (f) la tile 3, pour les simulations de référence (trait noir continu), Sand
(Bleu), Clay (trait rouge), et laimax4.4 (trait vert tireté) (voir le tableau 2.6 pour plus
de détails).
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Figure 2.12 – Profils finaux de (a) la température du sol, de (b) l’humidité relative dans
la colonne hydrologique de sol nu (tile 1) et de (c) la végétation (tile 3) pour les simulations
de mise à l’équilibre de référence (trait noir continu), Sand (Bleu), Clay (trait rouge), et
laimax4.4 (trait vert tireté) (Pour la description des paramètres de chaque simulation, se
référer au tableau 2.6, et pour les profondeurs de chaque couche, se référer au tableau
2.5).
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mulation de mise à l’équilibre. Dans les premières couches de sol, la température
issue de la simulation avec un LAI maximum de 4.4 est légèrement plus faible que
la température de référence, mais la différence n’excède pas 0.7◦ à la surface.

Les profils finaux d’humidité relative sont quant à eux très sensibles aux pa-
ramètres fixés dans la simulation de mise à l’équilibre, particulièrement dans la
colonne de sol nu. Cette différence est essentiellement élevée dans les couches de sol
intermédiaires entre les couches superficielles et les couches profondes. Étant donné
que le sol nu n’évapore essentiellement que l’humidité près de la surface, et que cette
dernière est extrêmement faible quelque soit la simulation considérée, la différence
des profils d’humidité relative n’impacte quasiment pas l’évaporation. La différence
entre les profils d’humidité relative dans la colonne de végétation est légèrement
moins marquée, et les humidités relatives dans les premières couches sont toutes
inférieures à 9%.

Pour l’analyse de sensibilité de la simulation de trois jours à la simulation de
mise à l’équilibre, nous avons représenté les valeurs des sensibilités de la température
de surface Ts, du flux sensible H et du flux latent LE en milieux de jour (à 15 h) et
en milieu de nuit (à 3 h) moyennées sur les trois jours allant du 23 au 26 octobre.

La sensibilité moyenne d’une variable X à la simulation de mise à l’équilibre est
calculée comme suit :

δXj =
(Xi −Xref )15h−23oct + (Xi −Xref )15h−24oct + (Xi −Xref )15h−23oct

3
(2.16)

δXn =
(Xi −Xref )03h−23oct + (Xi −Xref )03h−24oct + (Xi −Xref )03h−23oct

3
(2.17)

Les résultats de sensibilité de la simulation de trois jour à la simulation de mise
à l’équilibre présentés dans le tableau 2.7 montrent que le bilan d’énergie à la sur-
face est peu sensible aux paramètres prescrits au cours de la simulation de mise
à l’équilibre. En effet, la sensibilité du flux sensible n’excède pas 6%, celle du flux
latent atteint 20% pour la simulation de mise à l’équilibre avec une classe texturale
grossière, mais les valeurs mises en jeu du flux latent étant très faibles, cette sensi-
bilité a très peu d’impact sur la température de surface qui a une sensibilité qui ne
dépasse pas 4%.

Il en résulte que la simulation de trois jours est peu sensible aux paramètres
prescrits durant la simulation de mise à l’équilibre. Ceci est dû au fait que toutes
les simulations aboutissent à un état relativement sec à la surface dans la colonne
de sol nu, et que la très faible valeur du LAI prescrit durant la simulation de trois
jours réduit la part de transpiration dans le bilan d’énergie à la surface, réduisant
l’impact des différences de profils d’humidité dans les premières couches sur le bilan
d’énergie à la surface. Aussi, les fortes différences d’humidité et de température en
profondeur entre les différentes simulation de mise à l’équilibre n’ont pas d’impact
sur la simulation de trois jours étant donné que sur une si courte période, ce sont
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Tableau 2.7 – Sensibilité à la simulation de mise à l’équilibre moyenne (lignes 1, 2 et
3) et Valeurs moyennes (Ligne 4) sur les trois jours allant du 23 au 26 octobre du flux
sensible (H), du flux latent (LE) et de la température de surface (Ts) pour des valeurs
prises à 15 h et à 3 h.

Jour (15h) Nuit (03h)
H LE Ts H LE Ts

Sand 14.0 -9.3 0.6 -0.8 -2.9 -0.1
Clay -3.6 -2.1 -0.1 -0.7 2.3 0.O

laimax4.4 -1.2 -0.2 -0.1 -0.4 0.1 0.0
Référence 180.7 48.1 26.0 -15.3 2.9 3.6

uniquement les variables dans les couches superficielles qui sont impliquées.

Modèle couplé

Afin de représenter les effets de l’advection de masse d’air sur le site d’étude, et
de maintenir les profils atmosphériques proches des profils des sondes locales, des
forçages atmosphériques de grande échelle variant en fonction de l’altitude et du
temps sont imposés. Ils incluent l’advection horizontale de température et d’humi-
dité, l’advection horizontale du moment zonal et méridional, la vitesse verticale du
vent ainsi que le vent géostrophique zonal et méridional considéré uniforme sur la
verticale.

L’état initial atmosphérique est prescrit par les profils initiaux de température
potentielle, d’humidité spécifique, du vent zonal et méridional, et de pression.

Pour illustrer le couplage entre ORCHIDEE et LMDZ, nous utilisons le modèle
ORC11 couplé à la physique atmosphérique LMDZ5B. Les résultats de la simulation
sont représentés dans la figure 2.13.

Concernant le flux latent, il est tantôt surestimé (journée du 25 octobre), tantôt
sous-estimé (journées du 23 et 24 octobre), mais les différences restent faibles et
ne dépassent jamais 10Wm−2 environ. Le flux sensible quant à lui est légèrement
déphasé (environ 1h) et est surestimé durant le jour (environ 20Wm−2).

De même que pour la simulation de modèle de sol forcé, la température de surface
de jour est sous-estimée d’environ 1 ◦C. La chute de température durant la nuit est
beaucoup plus élevée que les observations, et la température de surface est sous-
estimée en fin de nuit pour les trois jours de simulation, particulièrement la seconde
nuit, où la température est sous-estimée de 4◦C. L’utilisation du couplage entre
LMDZ5B et ORC11 donne un bilan d’énergie à la surface proche des observations.
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Figure 2.13 – Variation diurne simulée (rouge) et observée (noir) du (a) flux latent, du
(b) flux sensible, de (c) la température de surface pour la simulation du cas DICE prescrit.

2.5 Conclusion

Le cas DICE est le premier cas uni-colonne utilisé au LMD en mode couplé
entre ORCHIDEE et LMDZ. Dans ce chapitre, les détails de sa mise en place ont
été présentés. Concernant l’initialisation du modèle de sol, nous avons montré que
bien que la simulation de mise à l’équilibre a un rôle crucial dans des simulations cli-
matiques, le bilan d’énergie à la surface durant les trois jours de l’expérience DICE
est peu sensible aux paramètres imposés durant la simulation de mise à l’équilibre.
En effet, le cas DICE étant particulièrement sec, les différentes simulations de mise
à l’équilibre aboutissent toutes à un état relativement sec à la surface. Ce n’est pas
le cas en profondeur, où les différences d’humidité et de température sont plus im-
portantes. Cependant, pour l’étude d’une courte durée (3 jours), seules les variables
dans les premières couches contribuent au bilan d’énergie à la surface, particulière-
ment dans un cas d’étude où le LAI et la profondeur racinaire sont faibles (0.4 et
40 cm respectivement).
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Chapitre 3

Rôle de l’inertie thermique du sol
dans les régions semi-arides.
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CHAPITRE 3. RÔLE DE L’INERTIE THERMIQUE DU SOL DANS LES
RÉGIONS SEMI-ARIDES.

Dans l’introduction de cette thèse, nous avons mis en évidence l’importance
de l’étude des processus à l’échelle diurne afin de comprendre les mécanismes clé
contrôlant la température de surface.

Cette partie de la thèse est centrée sur les régions semi-arides et arides. Nous
allons utiliser le cas DICE pour identifier les mécanismes clé du couplage surface-
atmosphère contrôlant la température moyenne journalière et son amplitude diurne
dans ces régions là. Nous passerons en suite à des simulations globales afin d’étendre
les résultats obtenus sur le cas DICE aux autres régions sèches du globe, s’assurant
par la même occasion de leur validité.

Dans ce chapitre, les deux modèles de surface ORC2 et ORC11 sont utilisés,
en configuration forcée et couplée aux deux modèles d’atmosphère LMDZ5A et
LMDZ5B.

Ce chapitre reprend, en le complétant sur quelques points une publication parue
dans la revue : Geophysical Research Letters, en collaboration avec Jean-Louis
Dufresne, Frédérique Cheruy et Frédéric Hourdin [Aït-Mesbah et al., 2015].

3.1 Température de surface dans le cas DICE

3.1.1 Modélisation du cycle diurne de la température

Les évolutions temporelles de la température de surface du cas DICE simulées
par les modèles de surface ORC2 et ORC11 forcés et couplés aux modèles atmo-
sphériques LMDZ5A et LMDZ5B sont représentées dans la figure 3.1,a et c.

Les observations montrent un cycle diurne typique des régions semi arides avec
une amplitude diurne de la température (Day Temperature Range, DTR) élevée,
de l’ordre de 24◦C durant le premier jour. Les modèles parviennent à représenter
l’évolution générale de la température de surface, particulièrement avec la physique
LMDZ5B couplée à ORC11.

Les simulations avec ORC2 ont une amplitude diurne plus faible que les simula-
tions avec ORC11 et la différence entre les deux amplitudes simulées peut atteindre
11◦C (figure 3.1,d). Lorsque le modèle de surface est couplé à l’atmosphère, la diffé-
rence de température de surface entre ORC2 et ORC11 est bien plus élevée durant
la nuit que durant le jour, surtout avec la physique LMDZ5B. En effet, la différence
de nuit est de l’ordre de 5◦C avec la physique LMDZ5A, et atteint les 7◦C avec la
physique LMDZ5B (figure 3.1,(c),(d). Au contraire, lorsque les modèles de surface
sont forcés, les différences de températures entre le jour et la nuit sont symétriques
et plus faibles de 3◦C environ.

Une telle sensibilité de la température au modèle de surface n’était pas attendue,
étant donné que la contribution du flux latent au bilan d’énergie à la surface est
faible, et que les deux modèles partagent le même schéma de conduction de chaleur
dans le sol.
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(e) Modèle beta (β = 0.03) (f) Γ2190 − Γ946 (Modèle Beta)

Figure 3.1 – Évolution temporelle de la température de surface du cas DICE. (a) La
courbe noire correspond aux observations, la rouge aux simulations avec ORC2 forcé et la
verte aux simulations avec ORC11 forcé. (b) Différence des températures de surface entre
ORC11 - ORC2. (c) et (d) Même chose que pour (a) et (b) sauf que les modèles de surface
sont maintenant couplés à LMDZ5A (courbe discontinue) et LMDZ5B (courbe continue).
(e) et (f) sont similaires à (c) et (d) mais correspondent aux simulations avec le rapport
de l’évaporation sur l’évaporation potentielle β fixé à 0.03, et des inerties thermiques
imposées : 2190J.m−2.K−1.s−0.5 pour la courbe rouge, et 946J.m−2.K−1.s−0.5 pour la
courbe verte (voir texte).
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3.1.2 Rôle de l’inertie thermique

L’inertie thermique Γ =
√
Cλ (J.m−2.K−1.s−0.5) (voir chapitre 1) caractérise

la réponse de la température d’un matériau à un flux périodique. Plus l’inertie
thermique est élevée, et plus le matériau absorbe de l’énergie sans trop se réchauffer.
Pour un flux de chaleur à la surface imposé, une valeur de l’inertie thermique élevée
d’un sol verra donc une faible amplitude du cycle diurne de sa température.

L’inertie thermique dépend du type de sol, et augmente fortement avec l’humi-
dité du sol. Il n’est pas évident de fixer une fourchette exacte de variation de l’inertie
thermique car la mesure de la conductivité thermique des sols en fonction de la te-
neur en eau, de la porosité ou encore de la teneur en quartz est difficile. Néanmoins,
nous pouvons citer comme exemple l’étude de Murray and Verhoef [2007], qui ont
calculé les variations de l’inertie thermique en fonction de différents types de sol,
et de différentes humidités du sol (figure 3.2). Selon cette étude, l’inertie thermique
peut varier d’environ 600 à 2300 J.m−2.K−1.s−0.5 entre un sol sec, et un sol saturé
en eau. La dépendance de l’inertie thermique à l’humidité du sol dans ORCHIDEE
est prise en compte en utilisant le degré de saturation (voir Chapitre 2), mais il n’y
a pas de prise en compte du type de sol.

Figure 3.2 – Variation de l’inertie thermique Γ en fonction du type de sol, et du degré
de saturation Sr du sol [Murray and Verhoef, 2007]

Avec une simulation de mise à l’équilibre de dix années, ORC2 conserve de
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l’eau dans sa couche profonde. Durant les périodes sèches, la partie hydrologique
du modèle de surface ORC2 n’a qu’une seule couche, avec un profil d’humidité
constant sur ses 2m de profondeur. Les propriétés thermiques sont donc également
constantes (figure 3.3). Ceci conduit à une forte valeur de l’inertie thermique à la
surface égale à 2190 J.m−2.K−1.s−0.5. ORC11 a une meilleure représentation de la
discrétisation verticale du transport de l’eau, ce qui conduit à un profil croissant
(de la surface vers la profondeur du sol) d’humidité du sol dans le cas DICE, et
à une faible inertie thermique à la surface, d’environ 946 J.m−2.K−1.s−0.5, ce qui
représente moins de la moitié de la valeur obtenue avec ORC2.

Même si les différences de température entre ORC2 et ORC11 sont importantes,
elles ne remettent pas en cause la totalité du modèle ORC2. En effet, elles ne sont en
réalité le résultat que d’une mauvaise prise en compte de la dépendance des proprié-
tés thermiques à l’humidité dans le sol : Le modèle tient compte de l’assèchement
et de la disparition de la couche superficielle pour le calcul de l’évaporation, mais
il n’en tient pas compte pour le calcul des propriétés thermiques.

Par ailleurs, ces résultats montrent également les limites d’une simulation de
mise à l’équilibre de 10 années pour les deux modèles de surface, qui n’est pas
suffisante pour vider la colonne de sol de son contenu en eau dans les régions sèches
comme le Sahara par exemple. Pour y remédier, il est actuellement nécessaire de
réaliser des simulations de mise à l’équilibre plus longues.

Figure 3.3 – Schématisation des profils d’humidité vu par le schéma de conduction de
chaleur dans le sol des modèles de sol ORC2 et ORC11 durant la simulation du cas DICE

Kumar et al. [2014], dans leur étude de la sensibilité de la température de surface
aux propriétés thermiques du sol ont attribué la réponse de la température de surface
à la diffusivité thermique D (rapport entre la conductivité et la capacité thermique)
et non à l’inertie thermique Γ. Dans le but de confirmer que c’est bien l’inertie
thermique qui contrôle la température de surface et non la diffusivité thermique (D),
nous avons conduit un test de sensibilité à deux valeurs de la diffusivité thermique,
dont l’une des valeurs est dix fois plus élevée que la seconde. L’inertie thermique est
fixée dans les deux simulations à une valeur constante et vaut 850 J.m−2.K−1.s−0.5.
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Les valeurs des propriétés thermiques sont présentées dans le tableau 3.1.

Tableau 3.1 – Valeurs des propriétés thermiques imposées pour une inertie thermiques
fixée à 850 J.m−2.K−1.s−0.5

C λ D
J.m−3.K−1 W.m−1.K−1 m2.s−1

Run1 1.2 × 106 0.6 0.500 × 10−6

Run2 3.6 × 106 0.2 0.055 × 10−6

Les cycles diurnes de chaque simulation (figure 3.4) sont quasiment identiques
pour les deux diffusivités thermique utilisées. Ces résultats confirment que c’est bien
l’inertie thermique (Γ) qui contrôle le cycle diurne de la température de surface et
non la diffusivité thermique (D).

Te
m
pé

ra
tu

re
 [
°C

]

Figure 3.4 – Cycle diurne de la température de surface modélisée avec LMDZ5B couplé
à ORC11 où la diffusivité thermique du sol est égale à 0.500 × 10−6m2s−1 (courbe rouge)
et à 0.055 × 10−6 m2.s−1 (courbe verte). L’inertie thermique est fixée dans les deux cas à
une valeur de 850 J.m−2.K−1.s−0.5.

Par ailleurs, dans le but de confirmer l’effet dominant de l’inertie thermique sur
les différences obtenues entre ORC2 et ORC11, deux simulations additionnelles sont
effectuées, en remplaçant chacun des modèles de surface par un modèle dans lequel
le coefficient d’évaporation β (rapport de l’évaporation à l’évaporation potentielle)
est prescrit à une valeur constante ajustée pour le cas DICE : β = 0.03, et en
conservant le même schéma de conduction thermique dans le sol. La dépendance
des propriétés thermiques du sol au contenu en eau du sol est également supprimée
et l’inertie thermique est fixée aux mêmes valeurs obtenues avec ORC2 et ORC11,
respectivement 2190 et 946 J.m−2.K−1.s−0.5. Les résultats de ces simulations sont
représentés dans la figure 3.1,e et f.

La sensibilité de la température de surface aux deux inerties thermiques avec un
modèle tenant compte d’un coefficient d’évaporation imposé (β = 0.03) sont très
proches des sensibilités de la température aux deux modèles de surface ORC2 et
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ORC11, quelle que soit la physique atmosphérique utilisée. Ceci confirme le fait que
les sensibilités de la température de surface au modèle de surface ont pour origine
la seule différence de l’inertie thermique entre les deux modèles.

3.1.3 Contribution des flux turbulents

Pour une oscillation imposée de flux d’amplitude ∆F à la surface, l’amplitude
diurne de la température (DTR) est inversement proportionnelle à l’inertie ther-
mique, suivant l’équation [Wang et al., 2010] :

DTR =
∆F

Γ

√

2π/τ
(3.1)

où τ est la période de l’oscillation (égale à 86400 s pour une journée).
Pour une amplitude de flux ∆F fixée, si l’inertie thermique est divisée par 2.3

(comme dans notre cas), alors, le DTR est multiplié par 2.3. Or, dans notre cas, la
valeur du DTR est multipliée par 1.6 dans le cas de la physique LMDZ5A et par 1.7
pour la physique LMDZB. Ceci nous conduit à la conclusion que ∆F , et donc les flux
atmosphériques sont également impactés par la modification de l’inertie thermique,
et vont atténuer l’effet de l’inertie thermique sur la température de surface. Les flux
sensibles, latent, et de conduction thermique dans le sol issus des simulations des
deux modèles de surface (ORC2 et ORC11) forcés et couplés aux deux physiques
atmosphériques (LMDZ5A et LMDZ5B) sont représentés sur la figure 3.5.

Le jour, quelque soit la configuration utilisée (modèle de surface forcé, ou couplé
à LMDZ5A ou LMDZ5B), le flux latent est très faible devant les autres flux (sensible
et de conduction thermique dans le sol). Il est légèrement plus élevé avec ORC11
qu’avec ORC2 (entre 10 et 20 Wm−2), mais cette différence est très faible devant
la différence des autres flux. La nuit, le flux latent est toujours très faible. Par
conséquent, le flux latent n’est pas en cause dans les différences de température que
l’on constate entre les deux modèles.

Les différences de flux ente ORC11 et ORC2 proviennent essentiellement du flux
sensible et du flux de conduction thermique dans le sol, et dans une moindre mesure
du flux infrarouge (voir figure 3.5). Le flux de conduction thermique dans le sol est
en valeur absolue beaucoup plus élevé avec ORC2 qu’avec ORC11 (figure 3.5, 3
ème ligne). Au contraire, le flux sensible est plus faible (figure 3.5, 1 ère ligne),
compensant l’essentiel de la différence du flux de conduction thermique dans le sol
de jour. Le flux radiatif de jour est très proche dans les deux versions d’ORCHIDEE,
et si le flux stocké dans le sol par ORC2 est plus élevé, alors, le flux perdu dans
l’atmosphère par le flux sensible est plus faible.

La nuit, on constate une grande différence entre les simulations forcées et cou-
plées, aussi bien en terme de température (figure 3.1,a et c), qu’en terme de flux
(figure 3.5). Lorsque le modèle est couplé, la température de nuit est plus élevée
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ORCHIDEE couplé à LMDZ ORCHIDEE forcé
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Figure 3.5 – Évolution dans le temps du flux sensible (Première ligne), du flux latent
(deuxième ligne), du flux dans le sol (troisième ligne) et du flux radiatif infrarouge net
à la surface (4 ème ligne) du cas DICE, pour les modèles de sols couplés à l’atmosphère
(gauche), et forcés (droite). La courbe rouge correspond aux simulations avec ORC2 dont
l’inertie thermique vaut 2190J.m−2.K−1.s−0.5 et la verte aux simulations avec ORC11,
dont l’inertie thermique est égale à 946J.m−2.K−1.s−0.5. A gauche, la courbe continue
correspond aux simulations avec la physique LMDZ5B et la discontinue aux simulations
avec la physique LMDZ5A.
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avec une inertie thermique forte qu’avec une inertie thermique faible. Ceci est dû au
flux de conduction thermique dans le sol qui est plus élevé et chauffe davantage la
surface. Le flux sensible reste lui très faible toute la nuit, signe d’une couche limite
stable. L’excès de flux dans le sol conduit alors à l’augmentation du rayonnement
infrarouge (et donc, à une température de surface plus élevée).

Lorsque les modèles de surface sont forcés, le supplément de flux stocké dans le
sol avec ORC2 (et donc, avec une inertie thermique plus élevée) est perdu par les
flux infrarouges mais également par le flux sensible. Seulement, contrairement au
cas couplé, la couche limite se comporte comme une couche limite instable la nuit
lorsque l’inertie thermique est élevée, ce qui n’est pas très réaliste.

On comprend l’origine de ce problème en regardant l’évolution de la température
de l’air près de la surface (température à 2 m) (figure 3.6). En mode couplé, lorsque
la température de surface est plus élevée en réponse à une augmentation de la valeur
de l’inertie thermique, la température de l’air l’est également, et le flux sensible reste
très faible. En mode forcé, on empêche la variation de la température de l’air avec la
température de surface. La température de l’air reste froide même si la température
de surface se réchauffe, ce qui conduit à des pertes par des flux sensibles élevés et
non réalistes.

ORCHIDEE couplé à LMDZ ORCHIDEE forcé

Ta
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 [
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]
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Figure 3.6 – Évolution dans le temps de la température à 2m du cas DICE,
pour les modèles de sols couplés à l’atmosphère (gauche), et forcés (droite). La
courbe rouge correspond aux simulations avec ORC2 dont l’inertie thermique vaut
2190J.m−2.K−1.s−0.5 et la verte aux simulations avec ORC11, dont l’inertie thermique
est égale à 946J.m−2.K−1.s−0.5. Les deux courbes sont superposées pour le modèle de
surface forcé (droite). A gauche, la courbe continue correspond aux simulations avec la
physique LMDZ5B et la discontinue aux simulations avec la physique LMDZ5A.

Ainsi, le mécanisme de rétroaction entre la température de surface et la tempéra-
ture de l’air amplifie la sensibilité de la température de surface à l’inertie thermique
durant la nuit.
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3.1.4 Dissymétrie entre le jour et la nuit de la sensibilité
de la température à l’inertie thermique

Alors que la sensibilité de la température de surface au modèle de surface est as-
sez symétrique entre le jour et la nuit lorsque celui-ci est forcé, on note au contraire
une grande dissymétrie de cette sensibilité lorsque le modèle est couplé à l’atmo-
sphère (figure 3.1) et cette dissymétrie est plus importante lorsque l’on utilise la
physique atmosphérique LMDZ5B que lorsque l’on utilise la physique LMDZ5A.
Kumar et al. [2014] ont retrouvé la même dissymétrie entre le jour et la nuit de
la réponse de la température de surface aux propriétés thermiques du sol avec une
variation supérieure à 2◦ − 3◦ pour le minimum de température journalier, et qua-
siment pas de variation pour le maximum journalier.

Les auteurs ont justifié cette dissymétrie par les rétroactions négatives des nuages
sur le rayonnement net à la surface de jour, et donc, sur la température de surface.
Cette explication ne peut toutefois pas être appliquée à notre cas, étant donné qu’il
n’y a pas de formation de nuage, et donc pas de rétroaction possible avec le rayon-
nement solaire. Pour mieux comprendre l’origine de la dissymétrie de la sensibilité
de la température de surface à l’inertie thermique, nous allons nous intéresser aux
valeurs des flux d’énergie et de température le jour, et la nuit. Pour cela, nous ana-
lysons la simulation utilisant la physique LMDZ5B, un coefficient d’évaporation β

fixé à 0.03, et les deux inerties thermiques : 946 et 2190 J.m−2.K−1.s−0.5. Les va-
riables de jour et de nuit moyennées sur les 3 jours sont représentées dans la figure
3.7. Les valeurs de jour sont calculées comme la moyenne de chaque variable à 15
h sur les 3 jours de simulation, et celle de la nuit comme la moyenne de chaque
variable à 3 h.

Le jour, avec une inertie thermique faible (figure 3.7, (b)), la température de
surface croît rapidement, augmentant ainsi la différence de température entre la
surface et la première couche de l’atmosphère. Cette différence augmente la valeur
du flux sensible, et réduit la part de chaleur conduite dans le sol. Durant la nuit, la
chaleur emmagasinée dans le sol de jour est restituée à la surface. Cette chaleur va
réduire le refroidissement nocturne de la surface. Cependant, si l’inertie thermique
est faible (figure 3.7, (d)), peu d’énergie pourra être restituée la nuit et la chute de
température nocturne sera forte.

Le jour, la couche limite est très active. Le flux sensible s’ajuste alors et com-
pense l’essentiel de la différence de flux de conduction thermique provoquée par
une variation d’inertie thermique et la température est peu sensible à l’inertie ther-
mique. Au contraire, la nuit, la couche limite est stable et le flux sensible est faible
et ne peut atténuer la différence de flux de conduction thermique dans le sol ; la
température nocturne est sensible à l’inertie thermique. L’activité de la couche li-
mite de jour atténue donc la réponse de la température de surface à un changement
de l’inertie thermique.
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Figure 3.7 – Flux de surface (radiatifs et turbulents) du cas DICE modélisés avec la
physique LMDZ5B et un facteur d’évaporation fixé β = 0.03. Les valeurs sont prises à
15h (a) et (b) et à 3h (c) et (d), moyennées sur les trois jours allant du 23 eu 26 octobre.
Les figures (a) et (c) correspondent à une inertie thermique de 2190 J.m−2.K−1.s−0.5 et
les figures (b) et (d) à une inertie thermique de 946 J.m−2.K−1.s−0.5
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3.2 Analyse du rôle de l’inertie thermique

Jusque là, nous avons apporté des explications qualitatives à la réponse de la
température de surface à un changement d’inertie thermique. Nous allons à présent
être plus quantitatif pour mieux comprendre le rôle de l’inertie thermique ainsi que
celui de la couche limite sur la représentation de la température de surface.

Pour ce faire, nous allons développer un modèle basé sur le bilan d’énergie à
la surface. Ce modèle considère non pas des valeurs instantanées, mais des valeurs
moyennes durant le jour, et durant la nuit. Comme ce modèle sera appliqué sur le
cas DICE, nous allons moyenner les valeurs obtenues pour le 24 et le 25 octobre, ces
deux jours étant les deux seuls jours présentant un cycle diurne complet. Les valeurs
de la sensibilité de jour, de nuit et moyenne sur les deux jours de la température
de surface à l’inertie thermique ainsi que l’amplitude diurne sont présentées dans le
tableau 3.2.

Tableau 3.2 – Sensibilité à l’inertie thermique de la température de surface moyenne sur
le jour (δTsj), sur la nuit (δTsn), et sur toute la journée (Ts) et sensibilité de l’amplitude
diurne (DTR) (K) pour les deux jours du cas DICE (24 et 25 octobre). Les simulations
utilisées sont des simulations de physique LMDZ5A et LMDZ5B à β fixé à 0.03. L’inertie
thermique varie de 946 à 2190 J.m−2.K−1.s−0.5

δTsj δTsn δTs δDTR
LMDZ5A -1.7 2.2 0.8 8
LMDZ5B -1.6 3.9 1.9 10

3.2.1 Mise en place du modèle

Ce modèle est basé sur l’hypothèse que l’énergie totale stockée pendant le jour
est restituée à la surface durant la nuit. Cette approximation est particulièrement
vraie dans les climats où un équilibre est atteint, c’est à dire un climat où le cycle
diurne de la température se répète d’un jour à l’autre. L’intégrale du flux dans le
sol sur la journée est nul, et s’écrit alors :

αGj + (1 − α)Gn = 0 (3.2)

où Gj et Gn sont les flux de chaleur dans le sol (positifs vers le bas) moyennés
durant la période de jour (indice j), et la période de nuit (indice n) respectivement,
et α est la fraction de jour.

Afin d’assurer la cohérence avec l’hypothèse qui stipule que l’énergie stockée dans
le sol le jour est entièrement restituée à la surface la nuit, nous avons considéré la
fraction de jour comme étant la période pendant laquelle l’énergie est stockée dans
le sol (G > 0), et non pas la période pendant laquelle le flux solaire est positif. La
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fraction de jour α est calculée de la façon suivante :

α =
L(G>0)

L(G>0) + L(G<0)

(3.3)

où L(G>0) et L(G<0) font référence aux durées d’une même journée pendant lesquelles
le flux dans le sol est positif et négatif respectivement. Les valeurs de température de
jour Tsj, et de nuit Tsn sont alors des températures moyennes sur la durée pendant
laquelle le flux dans le sol est positif, et négatif respectivement.

Nous avons vérifié que cette fraction est indépendante de l’inertie thermique,
ainsi que de la physique atmosphérique utilisées. Nous avons présenté les limites
temporelles du jour, et de la nuit pour les deux jours du 24 et du 25 octobre 1999
dans le tableau 4.7.

Tableau 3.3 – Limites de la période de jour et de la période de nuit du cas DICE selon
l’inertie thermique et la physique atmosphérique utilisées pour les jours du 24 et du 25
octobre 1999.

24 octobre 25 octobre
Γ = 2190 Γ = 946 Γ = 2190 Γ = 946

LMDZ5A Jour 08h44 - 17h18 08h33 - 17h10 08h41 - 17h33 08h32-17h25
Nuit 17h19 - 08h40 17h11 - 08h32 17h34 - 08h40 17h26 - 08h31

LMDZ5B Jour 08h49 - 17h21 08h40 - 17h17 08h44 - 17h37 08h36-17h31
Nuit 17h22- 08h44 17h18 - 08h36 17h38 - 08h46 17h31 - 08h38

Il est à noter que dans le cas DICE, l’équilibre n’est pas tout à fait atteint,
et l’hypothèse de l’équation 3.2 n’est de ce fait pas complètement valide. Ainsi, un
terme correctif devra être apporté au modèle. Seulement, pour des raisons de clarté,
nous n’aborderons cette question que dans la section suivante, lorsque nous aurons
davantage avancé dans la mise en place du modèle.

La somme ϕs du flux solaire net à la surface (SWnet) et du flux descendant de
grande longueur d’onde (LWdown) est équilibrée par les flux turbulents sensible (H)
et latent (LE), le flux de grande longueur d’onde montant de la surface (LWup), et le
flux de chaleur dans le sol (G). La somme ϕs peut presque être considérée comme un
forçage dans ce qui suit car le flux SWnet est constant dans le cas DICE (condition
de ciel clair préservée quelque soit l’inertie thermique ou la physique atmosphérique
utilisées dans ce cas). De plus, contrairement au flux LWup, qui dépend directement
de la température de surface, le flux LWdown est très faiblement modulé par le cycle
diurne de la température de surface et varie très peu avec l’inertie thermique.

Nous avons considéré que les flux radiatifs sont positifs lorsqu’ils réchauffent la
surface, contrairement à tous les autres flux (sensible, latent et dans le sol), qui sont
positifs lorsqu’ils la refroidissent.

73



CHAPITRE 3. RÔLE DE L’INERTIE THERMIQUE DU SOL DANS LES
RÉGIONS SEMI-ARIDES.

Les bilans d’énergie à la surface durant le jour et la nuit s’écrivent comme suit :

ϕsj = Hj + LEj + LWupj +Gj (3.4)

ϕsn = Hn + LEn + LWupn +Gn (3.5)

En combinant les équations 3.2, 3.4 et 3.5 nous avons :

αϕsj + (1 − α)ϕsn = α(Hj + LEj + LWupj) + (1 − α)(Hn + LEn + LWupn)

La différence d’une variable X entre deux simulations avec deux inerties thermiques
différentes est définie par δX = XΓ2

−XΓ1
, où Γ fait référence à l’inertie thermique.

La fraction de jour α ne dépendant pas de l’inertie thermique, la variation de
chaque composante du bilan d’énergie à la surface en fonction de l’inertie thermique
s’écrit :

α(δϕsj − δHj − δLEj − δLWupj)+(1−α)(δϕsn− δHn− δLEn− δLWupn) = 0 (3.6)

En supposant que ces différences sont essentiellement dues à une variation de tem-
pérature de surface δTs, et définissant X ′ = δX/δTs, nous avons :

α(ϕ′

sj −H ′

j −LE ′

j −LW ′

upj)δTsj + (1 −α)(ϕ′

sn−H ′

n−LE ′

n−LW ′

upn)δTsn = 0 (3.7)

Afin de mettre en évidence la dissymétrie entre le jour et la nuit de la réponse de
la température de surface à l’inertie thermique, nous avons mis en avant la fraction
δTsn/δTsj en réécrivant l’équation précédente comme suit :

δTsn
δTsj

= −

(1)
︷ ︸︸ ︷

α

(1 − α)

(2)
︷ ︸︸ ︷

(ϕ′

sj −H ′

j − LE ′

j − LW ′

upj)
(ϕ′

sn −H ′

n − LE ′

n − LW ′

upn)
(3.8)

3.2.2 Prise en compte de la dérive

Comme on peut le voir dans la figure 3.1, la température tend à augmenter d’un
jour à l’autre, ce qui montre que l’équilibre n’est pas atteint. L’hypothèse énoncée
dans l’équation 3.2 n’est ainsi pas valide, le bilan d’énergie à la surface n’est plus
nul sur la journée et l’équation 3.6 peut s’écrire comme suit :

α(δϕsj − δHj − δLEj − δLWupj)

+(1 − α)(δϕsn − δHn − δLEn − δLWupn) = αδGj + (1 − α)δGn (3.9)

où δGj et δGn sont les sensibilités du flux dans le sol à l’inertie thermique durant
le jour, et la nuit respectivement. A l’équilibre, le terme à droite de l’équation 3.9
est nul.
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Ainsi, le rapport (δTsn/δTsj)réel quand l’équilibre n’est pas encore atteint est
égal à :

(

δTsn
δTsj

)

réel

=

C
︷ ︸︸ ︷

− α

(1 − α)
(ϕ′

sj −H ′

d − LE ′

j − LW ′

upj)
(ϕ′

sn −H ′

n − LE ′

n − LW ′

upn)
D

︷ ︸︸ ︷

+
1

(1 − α)
αδGj + (1 − α)δGn

δTsj(ϕ′

sn −H ′

n − LE ′

n − LW ′

upn)
(3.10)

où le terme C correspond à la valeur à l’équilibre, et le terme D est dû à la dérive
(ou l’écart à l’équilibre). Les valeurs de chacun de ces deux termes sont données
dans le tableau 3.4.

Dans le texte, et dans le tableau 3.2, les valeurs de δTsj et δTsn sont définies
comme des valeurs à l’équilibre alors même que l’équilibre n’est pas atteint. Ce-
pendant, les valeurs de la dérive (D) sont faibles en comparaison aux valeurs de
l’équilibre (C) (tableau 3.4). L’analyse qui en découle n’est donc pas modifiée qua-
litativement.

3.2.3 Discussion

L’équation 3.8 montre que le rapport entre la réponse de jour et de nuit de
la température de surface à l’inertie thermique dépend de la longueur de jour,
ainsi que du rapport entre les valeurs de jour et de nuit de la sensibilité des flux
atmosphériques à la température de surface. D’après cette équation, si la longueur
de jour est égale à la longueur de nuit, et si la sensibilité des flux atmosphériques à
un changement de température de surface était la même durant le jour et la nuit,
alors la réponse de la température de surface à l’inertie thermique serait symétrique
entre le jour et la nuit. Lors d’un changement d’inertie thermique du sol, l’amplitude
du cycle diurne changerait sans impacter la température moyenne. Cependant, ce
n’est pas le cas dans la présente étude.

Tableau 3.4 – Valeurs des paramètres utilisés par le modèle simplifié et calculés de 8h47
le 24 octobre au 26th 1999 à la même heure pour le cas DICE utilisant les physiques
atmosphériques LMDZ5A et LMDZ5B.

ϕ′

sj ϕ′

sn LW ′

upj LW ′

upn H ′

j H ′

n LE ′

j LE ′

n C D
LMDZ5A 0.5 0.5 5.7 5.2 30.1 6.0 4.6 0.8 -1.9 0.5
LMDZ5B 1.2 0.7 6.3 5.1 26.9 0.9 4.6 0.6 -3.5 0.8

Les valeurs de chacun des termes de l’équation 3.8 sont données dans le tableau
3.4 pour les flux atmosphériques, et dans le tableau 3.2 pour la température. Les
deux valeurs de jour et de nuit de la sensibilité du forçage atmosphérique (ϕ′

sj et
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ϕ′

sn sont très faibles devant les autres termes (tableau 3.4). Ceci est principalement
dû au fait que l’atmosphère est dépourvue de nuage pendant les trois jours de
simulation. Concernant le flux infrarouge, l’amplitude diurne de la température
de surface est assez faible pour que la sensibilité du flux infrarouge montant à la
surface à un changement de température de surface soit proche le jour et la nuit
(LW ′

upj ≃ LW ′

upn, voir le tableau 3.4). Cependant, contrairement à ces deux flux,
les résultats des simulations montrent une grande différence entre les sensibilités de
jour et de nuit des flux sensibles et latents. La sensibilité des flux turbulents de jour
est 5 à 20 fois plus grande que durant la nuit, et dépend du modèle atmosphérique
utilisé.

Nous pouvons déduire que la sensibilité ϕ′

s peut être négligée, et qu’on peut
supposer que la sensibilité LW ′

up est la même de jour et de nuit. L’équation 3.8
s’écrit alors :

δTsn
δTsj

= − α

(1 − α)
(H ′

j + LE ′

j + LW ′

up)
(H ′

n + LE ′

n + LW ′

up)
(3.11)

Toutes les sensibilités de flux à la variation de température sont positives. Ainsi,
si (H ′

j + LE ′

j) > (H ′

n + LE ′

n) (comme pour le cas DICE), alors |δTsn| > |δTsj| (la
réponse de la température de surface à l’inertie thermique est plus importante la
nuit que le jour). Cet effet peut être atténué selon le rapport α/(1 − α) entre la
longueur de jour, et celle de la nuit. Il est à noter que le cas DICE étant relativement
sec, la contribution du flux latent est à peu près six fois plus faible que celle du flux
sensible.

Notons également que la différence de DTR est plus grande que la différence
δTsj − δTsn. Ceci est dû au fait que cette dernière est la différence de deux valeurs
moyennes, alors que le DTR est la différence de deux valeurs extrêmes.

Les flux turbulents dépendent de la stabilité de la couche limite atmosphérique.
Ainsi, plus l’instabilité est grande, et plus la sensibilité des flux turbulents à un
changement de température de surface sera forte. Du fait du forçage solaire, la
couche limite atmosphérique est instable durant la jour, et une faible variation de
température de surface due à une variation des propriétés thermiques du sol conduit
à une forte variation des flux atmosphériques. La température de surface sera peu
sensible aux propriétés thermiques du sol de jour. Durant la nuit, l’énergie totale
stockée dans le sol de jour est évacuée à la surface. Cependant, l’atmosphère étant
stable et découplée de la surface, les flux turbulents sont très faibles, et seul le
flux radiatif de grande longueur d’onde remontant de la surface LWup répond au
changement de température. Ainsi, une faible variation de flux dans le sol conduit
à une forte variation de la température de surface. La sensibilité de la température
de surface à une variation des propriétés thermiques du sol sera donc beaucoup plus
importante de nuit que de jour.

En d’autres termes, pour une durée du jour α donnée, plus grand est le contraste
entre le jour et la nuit de l’état de stabilité de la couche limite, et plus grande est

76



CHAPITRE 3. RÔLE DE L’INERTIE THERMIQUE DU SOL DANS LES
RÉGIONS SEMI-ARIDES.

la dissymétrie entre le jour et la nuit de la sensibilité de la température de surface
à l’inertie thermique. Dans le cas DICE, α est égale à 0.36, réduisant ainsi cet effet
de moitié.

Le contraste diurne des flux turbulents explique également la différence de sen-
sibilité de la température de surface à l’inertie thermique pour les deux modèles
d’atmosphère utilisés. En effet, comme nous l’avons dit dans la section 2.2.3, la
couche limite de LMDZ5A est plus active durant la nuit que celle de LMDZ5B, et
est légèrement moins active durant le jour (voir le tableau 3.4, H ′

j −H ′

n plus élevé
avec LMDZ5B qu’avec LMDZ5A). Le contraste diurne des flux turbulents est ainsi
plus faible pour la physique LMDZ5A, conduisant à une plus faible dissymétrie de
la réponse de la température de surface à l’inertie thermique.

Comme il a été discuté dans la section 2.2.3, il n’est pas évident de déterminer
la cause des différences entre les stabilités des deux couches limites des physiques
LMDZ5A et LMDZ5B. Les formulations de la diffusion turbulente dans les deux
physiques atmosphériques sont basées sur le calcul de la longueur de mélange, qui
est très différent d’un schéma à l’autre. Le calcul de la longueur de mélange est basé
sur le calcul d’une différence de pression dans la physique A (équation 2.10), alors
qu’il est basé sur la formulation de Blackadar dans la physique B (équation 2.11).
De plus, la longueur de mélange minimale pour l’ancienne physique est égale à 35 m,
alors qu’elle est beaucoup plus faible et fixée à 1 m pour la nouvelle physique, ce qui
permet d’atteindre des couches limites nocturnes plus stables, avec des inversions
nocturnes plus prononcées avec la physique atmosphérique LMDZ5B qu’avec la
physique LMDZ5A.

A présent, nous allons nous intéresser à la sensibilité de la température moyenne
à l’inertie thermique. L’impact de l’inertie thermique sur la moyenne journalière de
la température est d’environ 0.8◦C en utilisant la physique LMDZ5A et 1.9◦C en
utilisant la physique LMDZ5B (voir tableau 3.2).

La température moyenne s’exprime comme suit : Ts = αTsj +(1−α)Tsn. La sen-
sibilité de la température moyenne à l’inertie thermique en fonction de la sensibilité
de la température de jour et de nuit s’écrit :

δTs = αδTsj + (1 − α)δTsn (3.12)

En combinant cette équation et l’équation 3.11, la sensibilité de la température
moyenne de surface à l’inertie thermique s’écrit :

δTs = αδTsj

(

1 − H ′

j + LE ′

j + LW ′

up

H ′

n + LE ′

n + LW ′

up

)

(3.13)

Cette équation montre que pour α = 0.5 l’impact de l’inertie thermique sur la
température moyenne dépend de la différence entre les sensibilités de jour, et de
nuit de la température de surface à l’inertie thermique. Plus le contraste diurne de
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la stabilité de la couche limite est important, plus la sensibilité de la température
moyenne à l’inertie thermique est élevée.

Il est à noter que ce modèle conceptuel a également été appliqué sur les simula-
tions utilisant ORC2 et ORC11. Les résultats sont en adéquation avec les résultats
obtenus avec un coefficient β prescrit car la contribution du flux latent dans ce cas
relativement sec est très faible (le flux latent ne dépasse pas 50Wm−2 pour un flux
sensible dépassant 200Wm−2).

3.3 Extension à des simulations globales

Dans cette section, nous allons utiliser des simulations globales pour étendre les
résultats obtenus sur le cas DICE à d’autres régions du globe.

3.3.1 Rôle de l’inertie thermique dans les différences entre
ORC2 et ORC11

Dans le premier chapitre de cette thèse, nous avons mis en évidence de grandes
différences entre les modèles de surface ORC2 et ORC11 en terme de simulation
de température de surface. Ces différences étaient attribuées à l’évaporation dans
les zones où cette dernière joue un rôle important dans le bilan d’énergie à la sur-
face. Mais nous n’avions jusque là pas de réponse concernant les différences de
température dans les régions semi-arides à arides. Nous allons vérifier ici si les ré-
sultats obtenus dans ce chapitre concernant l’impact de l’inertie thermique sur le
température issue des deux modèles de sol ORC2 et ORC11 sur le cas spécifique
DICE peuvent expliquer les différences de température entre les deux modèles de
sol dans d’autres régions sèches du globe. Pour ce faire, nous avons utilisé des simu-
lations globales de référence (voir Chapitre 2) avec des SST fixes, et une résolution
standard de 96 × 95 × 39 sur la période 1999-1999 en utilisant la physique atmo-
sphérique LMDZ5B couplée aux deux modèles de surface ORC2 et ORC11, avec
une inertie thermique dépendant de l’humidité du sol, et une autre fixée à une va-
leur de 850 J.m−2.K−1.s−0.5. Les différences de température journalières de l’air
maximales, minimales et moyennes sont analysées pour les saisons d’été (JJAS) et
d’hiver (DJFM).

Les résultats (figure 3.8 et 3.9) montrent que la majeure partie des biais entre
les modèles ORC2 et ORC11 dans les zones semi-arides disparaissent en fixant les
mêmes inerties thermiques. Ces zones semi-arides sont des zones sèches tout au long
de l’année comme le Sahara ou la Péninsule arabique, ou des zones saisonnièrement
sèches telles que l’Afrique de l’ouest en hiver.

Nous constatons aussi que les différences entre les deux modèles, lorsqu’elles
sont causées par l’inertie thermique impactent davantage la température de nuit
que la température de jour, et nous notons donc la même dissymétrie de sensibilité
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de la température à l’inertie thermique que celle que nous avons étudiée sur le cas
DICE. Le modèle ORC2 conduit à des températures plus chaudes la nuit du fait
d’une inertie thermique plus élevée dans les zones semi-arides.

Ces résultats nous montrent bien que les différences entre les modèles ORC2 et
ORC11 mises en évidence sur le cas DICE ne sont pas spécifiques à ce dernier mais
sont valables sur bien d’autres régions sèches.
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Figure 3.8 – Sensibilité de la moyenne mensuelle de la température de l’air journalière
(première ligne), minimale (seconde ligne) et maximale (troisième ligne) au modèle de sur-
face (ORC2 - ORC11), moyennées sur la saison de JJAS, pour les simulations avec inertie
thermique dépendant de l’eau (gauche), et inertie thermique fixées à 850 J.m−2.K−1.s−0.5

dans les deux modèles (droite).L’échelle est de -6 à 6◦C pour la moyenne, de -11 à 11◦C

pour le minimum et -4 à 4◦C pour la température de l’air maximum par jour. Cycle
diurne mensuel moyen (quatrième ligne) de la température de surface pour le mois de
juillet pour le modèle ORC2 (courbe rouge) et ORC11 (courbe verte) sur un point du
Sahara (5E-25N) avec une inertie thermique dépendant de l’humidité (gauche), et fixée à
850 J.m−2.K−1.s−0.5 (droite)
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Inertie thermique dépend de l’humidité Inertie thermique fixée
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Figure 3.9 – Même chose que pour la figure 3.8, mais pour la saison d’hiver Boréal
(DJFM)
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3.3.2 Rôle de l’inertie thermique à l’échelle globale dans les
régions semi-arides

Afin d’évaluer l’impact de l’inertie thermique à l’échelle globale, quatre simu-
lations ont été effectuées utilisant les deux modèles d’atmosphère LMDZ5A et
LMDZ5B, couplés à ORC11, avec deux inerties thermiques fixées à 850 et 2400
J.m−2.K−1.s−0.5.
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Figure 3.10 – Sensibilité de la moyenne (première ligne), du minimum (seconde ligne)
et du maximum (troisième ligne) de la température de l’air à un changement d’inertie
thermique d’une valeur de 850 à 2400 J.m−2.K−1.s−0.5 moyennée sur la saison d’été
boréal JJAS (gauche) et d’hiver boréal DJFM (droite). Notez que les échelles vont de
-6 à 6◦C pour la température moyenne, de -11 à 11◦C pour la température minimale et
de -4 à 4◦C pour la température maximale. Valeurs des sensibilités de la température
moyenne, minimale et maximale en rouge, bleu et vert respectivement (dernière ligne),
moyennées sur la boite de Sahara (15W-40E, 16N-33N), de l’Afrique du Sud (10E-40E,
30S-0), l’Australie (118E-153E, -32S-20S), les Grandes plaines (110W-90W, 25N- 45N) et
la Guinée (9W-10E, 6N-12N).

Ces valeurs correspondent aux valeurs extrêmes que peut prendre l’inertie ther-
mique dans ORC11 selon que le sol soit sec, ou saturé en eau. Elles correspondent
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aussi à un changement d’inertie thermique de plus ou moins 50 % autour de la
valeur de 1600 J.m−2.K−1.s−0.5 (figure 3.10).

Les résultats obtenus dans le cas DICE sont représentatifs de ce qui se passe
dans les régions sèches. Les figures indiquent une grande sensibilité de la tempéra-
ture de surface à l’inertie thermique dans la majorité des régions sèches. Ces régions
sèches peuvent être permanentes (Péninsule arabique, Sahara), ou saisonnières (Sa-
hel, grandes plaines (USA)). La sensibilité de la température de surface à l’inertie
thermique est dissymétrique ; La sensibilité de la température minimale est bien
plus élevée (8◦C) que la sensibilité de la température maximale (2◦C) sur le Sa-
hara. Cette dissymétrie se transpose sur la température moyenne, qui est elle aussi
sensible à l’inertie thermique (de l’ordre de 2◦C) sur beaucoup de régions sèches.

Ainsi l’on confirme qu’une sous-estimation de l’inertie thermique conduit à une
surestimation de l’amplitude diurne de la température de surface, qui a son tour
va diminuer la température moyenne journalière à cause de la dissymétrie de cette
sensibilité entre le jour et la nuit.

Nous pouvons également conclure que dans les régions sèches, les variations de
la moyenne journalière de la température et de son amplitude sont anti-corrélées
lorsque l’on change l’inertie thermique.

3.3.3 Extension aux modèles CMIP5

Nous avons, pour cette étude considéré 24 modèles qui ont participé au pro-
jet CMIP5 [Taylor et al., 2012]. Ils sont répertoriés comme suit : ACCESS1-0,
ACCESS1-3,BNU-ESM,CanAM4,CCSM4,CESM1-CAM5,CMCC-CM,CNRM-CM5,
CSIRO-Mk3-6-0,EC-EARTH,FGOALS-s2,GFDL-CM3,GFDL-HIRAM-C180,GFDL-
HIRAM-C360, GISS-E2-R, HadGEM2-A, INMCM4, MIROC5, MPI-ESM-LR, MPI-
ESM-MR, MRI-AGCM3-2H,MRI-AGCM3-2S, MRI-CGCM3, NorESM1-M.

Les biais de la température de l’air dans les modèles CMIP5 sont maximaux sur
les régions de hautes latitudes, mais aussi sur le Sahara, où le biais de température
est de l’ordre de 2.5◦C [Flato et al., 2013]. Sur le Sahara, la dispersion entre les
modèles (définie ici comme deux fois l’écart type) de la moyenne saisonnière de la
température de l’air est de l’ordre de 4◦C pour les 24 modèles CMIP5 considérés
ici. L’amplitude diurne sur le Sahara est de l’ordre de 14◦C et la dispersion entre
les 24 modèles sélectionnés est de 6◦C.

Dans le but de comparer nos résultats à ceux des modèles CMIP5, nous avons
tracé sur la figure 3.11 la température moyenne journalière pour les saisons JJAS et
DJFM en fonction de l’amplitude diurne de la température sur la région du Sahara
(10W-20E, 25-30N) pour les 24 modèles.

L’anti-corrélation entre la température moyenne journalière et l’amplitude diurne
de la température que nous avons relevée lors d’un changement d’inertie thermique
se retrouve aussi dans l’inter-comparaison des modèles CMIP5, ainsi que lorsque
l’on modifie la physique atmosphérique utilisée (LMDZ5A et LMDZ5B).
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La relation entre la température moyenne journalière, et l’amplitude diurne que
nous avons mis en évidence en changeant l’inertie thermique semble beaucoup plus
générale. Elle repose en effet principalement sur la dissymétrie de la sensibilité des
flux à la température entre le jour et la nuit.
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Figure 3.11 – Diagramme de dispersion de la température moyenne versus l’amplitude
diurne moyennées sur la région du Sahara (10◦W-20◦E,25-30◦N) pour les 24 modèles de
CMIP5 (croix rouges) avec la ligne de régression correspondante (ligne rouge), LMDZ5A
(cercles) et LMDZ5B (carrés) couplés à ORC11 avec une faible inertie thermique (bleu,
I1=850J.m−2.K−1.s−0.5) et une forte inertie thermique (vert, I2=2400J.m−2.K−1.s−0.5).
Les valeurs sont moyennées sur la saisons JJAS (gauche), et DJFM (droite).

Les simulations utilisant LMDZ couplé à ORCHIDEE couvrent un large éventail
de DTR obtenus avec les modèles CMIP5. Une incertitude de 50% sur l’inertie
thermique, qui est l’exemple que nous avons considéré, a un impact de 7 à 10◦C sur
l’amplitude diurne, ce qui est comparable à la dispersion multi-modèles de CMIP5.

Il est vrai que la variation de l’inertie thermique que nous avons considérée
est peut-être un peu extrême (allant de 850 à 2400 J.m−2.K−1.s−0.5 et balayant
les valeurs allant des deux extrêmes considérées dans ORCHIDEE). Cependant,
ces résultats mettent en évidence que l’inertie thermique est un paramètre crucial
dans les régions sèches et sa valeur dans les modèles de surface a besoin d’être
soigneusement choisie.

Dans nos simulations, l’amplitude diurne est peu sensible (< 2 ◦C) au modèle
d’atmosphère lorsque l’inertie thermique du sol est élevée, alors qu’elle est plus
sensible (environ 4 ◦C) lorsque l’inertie thermique est faible. Inversement, l’ampli-
tude diurne est plus sensible à l’inertie thermique lorsque le contraste diurne de la
stabilité de la couche limite est élevé (LMDZ5B en comparaison à LMDZ5A).
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3.4 Conclusion

L’hydrologie du sol joue un rôle crucial sur la représentation de la température
de surface dans les régions humides en déterminant la part de flux latent dans le
bilan d’énergie à la surface. Mais nous avons montré ici qu’elle joue également un
rôle très important dans les régions sèches, en contrôlant les propriétés thermiques
du sol, et donc son inertie thermique.

L’inertie thermique du sol impacte directement l’amplitude diurne de la tem-
pérature dans les régions sèches ; une faible valeur de l’inertie thermique conduit à
une forte valeur de l’amplitude diurne de la température alors qu’une faible valeur
de l’inertie thermique conduit à une forte valeur de l’amplitude diurne de la tem-
pérature. Mais l’inertie thermique impacte également les flux turbulents durant le
jour. Une faible valeur de l’inertie thermique augmente le flux sensible de jour alors
qu’une faible valeur de l’inertie thermique diminuera la valeur du flux sensible de
jour.

A l’aide d’un modèle simplifié basé sur le bilan d’énergie à la surface, nous avons
montré l’importance de la variation diurne de la stabilité de l’atmosphère sur la sen-
sibilité de la température de surface à l’inertie thermique. Ainsi, durant la journée,
quand l’atmosphère est instable, un changement d’inertie thermique va impacter
essentiellement les flux turbulents, alors que durant la nuit, quand l’atmosphère est
stable, un changement d’inertie thermique va impacter essentiellement le flux ra-
diatif infrarouge, et donc, la température de surface. En conséquence, la réponse de
la température de surface à un changement d’inertie thermique est dissymétrique
avec une plus grande sensibilité de la température de nuit que de jour, impactant
la moyenne journalière de la température. Cet impact est d’autant plus fort que le
contraste entre le jour et la nuit de la stabilité de la couche limite est élevé. Cette
sensibilité à l’inertie thermique est importante sur de nombreuses régions du globe,
particulièrement dans les régions semi-arides à arides. Par exemple, un changement
d’inertie thermique de la valeur de 850 à une valeur de 2400 J.m−2.K−1.s−0.5 modifie
la moyenne journalière de la température de l’air d’environ 3◦ au Sahara.

Nous avons également mis en évidence une corrélation négative entre la tempé-
rature moyenne journalière, et l’amplitude diurne lorsque l’on modifie le schéma de
couche limite, ou encore l’inertie thermique. Cette corrélation négative correspond
principalement à la dissymétrie de la sensibilité des flux à la température entre le
jour et la nuit.

Par ailleurs, la température de surface est peu sensible au modèle d’atmosphère
et à sa turbulence lorsque l’inertie thermique est élevée, et y est plus sensible lorsque
l’inertie thermique est faible. Inversement, la température de surface est plus sen-
sible à l’inertie thermique lorsque le contraste diurne de la stabilité de la couche
limite est élevé que lorsque le contraste est faible. Dans les régions arides et semi-
arides, les processus atmosphériques et les processus de surface interagissent forte-
ment.
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Ces résultats montrent l’importance de bien choisir les propriétés thermiques
du sol lorsque l’on développe les paramétrisations de couche limite. Par exemple,
une erreur de température de surface nocturne due à une mauvaise représentation
de l’inertie thermique dans le modèle sera masquée par une couche limite nocturne
trop mélangée, mais elle apparaitra comme un biais lorsque la couche limite est plus
réaliste et plus stable la nuit. En d’autres termes, une amélioration de la paramétri-
sation de la couche limite nocturne pourra faire apparaître des biais de température
si l’inertie thermique est mal représentée.
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Origine de la dissymétrie entre le
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NUIT DE LA RÉPONSE DE LA TEMPÉRATURE DE SURFACE À

L’INERTIE THERMIQUE.

Dans le chapitre précédent, nous avons évalué la représentation du cycle diurne
de la température par le modèle ORCHIDEE couplé à LMDZ au cours des trois
jours de simulation du cas DICE. Nous avons mis en évidence une dissymétrie de
la réponse de la température de surface à l’inertie thermique entre le jour et la
nuit, avec une réponse plus élevée durant le jour. Afin d’interpréter les résultats
obtenus, nous avons élaboré un modèle diagnostic, qui nous a permis d’attribuer
cette dissymétrie à la variation diurne de l’état de stabilité de la couche limite.
Cependant, la température de surface étant pilotée par différents mécanismes, on
pourrait envisager la contribution d’autres processus dans la dissymétrie de réponse
de la température de surface à l’inertie thermique tels que la forme du forçage solaire,
ou encore la non-linéarité du flux infrarouge.

Afin de répondre à ces questions, et d’élargir l’analyse précédemment effectuée
dans un cadre moins contraint que le cas DICE, nous allons développer un modèle
simplifié basé sur la représentation des processus d’échanges de chaleur (convectifs,
radiatifs et de conduction dans le sol) dans un contexte complètement sec. Dans ce
modèle, différentes formes de forçages solaires et différents états de stabilité de la
couche limite sont pris en compte.

4.1 Description du modèle

4.1.1 Processus de base

Le modèle simplifié développé dans ce chapitre tient compte des processus
d’échange de chaleur suivants :

1. Conduction thermique dans le sol.

2. Convection.

3. Échanges radiatifs.

Le modèle simplifié comporte un sol, dans lequel sont représentés uniquement les
processus thermodynamiques, surmonté d’une atmosphère (la troposphère), dans
laquelle sont mis en jeu les processus radiatifs et turbulents. On suppose que cette
atmosphère est totalement transparente au rayonnement solaire, et absorbe partiel-
lement le flux radiatif infrarouge.

Les différentes variables de température utilisées par le modèle sont représentées
dans le schéma 4.1, où :

— Tt représente la température d’émission infrarouge de l’atmosphère vers l’es-
pace

— Ta la température moyenne de l’atmosphère

— Ta1 la température de la première couche atmosphérique (sert aux échanges
turbulents avec la surface)
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— Ts la température de surface.

Ce modèle simplifié ne représente pas les échanges d’humidité, et le gradient de
température est fixé au gradient adiabatique sec, arrondi à −10Kkm−1.

Figure 4.1 – Représentation des différentes variables de température du modèle simplifié

Les échanges radiatifs et convectifs représentés par le modèle simplifié sont sché-
matisés dans la figure 4.2. Dans ce modèle, nous considérons un forçage solaire S
arrivant de l’espace et traversant toute l’atmosphère sans être absorbé jusqu’à la
surface. Ce dernier va réchauffer la surface qui va se refroidir en émettant un flux
radiatif infrarouge σT 4

s , et en produisant un flux convectif K×(Ts−Ta1), ainsi qu’un
flux de conduction thermique dans le sol G. La convection est présente dans toute
l’atmosphère du fait du gradient adiabatique sec de −10K km−1, mais le coefficient
d’échange entre la surface et l’atmosphère n’est traité que dans la première couche
atmosphérique.

L’atmosphère reçoit le flux convectif de la surface ainsi que le rayonnement in-
frarouge émis par cette dernière, dont elle absorbera une partie ǫσT 4

s . L’atmosphère
va réemettre à son tour vers la surface un rayonnement infrarouge de ǫσT 4

a , et vers
l’espace un rayonnement valant ǫσT 4

t (émission vers l’espace).
L’espace recevra alors la partie du rayonnement infrarouge émis par la surface

mais non absorbé par l’atmosphère (1 − ǫ)σT 4
s , plus le rayonnement émis cette

atmosphère également (ǫσT 4
t ).

Pour une atmosphère à l’équilibre, trois équations de bilan d’énergie peuvent
être écrites :

1. Au sommet de l’atmosphère

(1 − ǫ)σT 4
s + ǫσT 4

t − S = 0 (4.1)

2. Pour l’atmosphère

ǫσT 4
s − ǫσT 4

a − ǫσT 4
t +K(Ts − Ta1) = 0 (4.2)

89



CHAPITRE 4. ORIGINE DE LA DISSYMÉTRIE ENTRE LE JOUR ET LA
NUIT DE LA RÉPONSE DE LA TEMPÉRATURE DE SURFACE À

L’INERTIE THERMIQUE.

3. Pour la surface

S + ǫσT 4
a − σT 4

s −K(Ts − Ta1) = G (4.3)

Figure 4.2 – Représentation des flux du modèle simplifié

4.1.2 Équations de base du modèle

Diffusion de la chaleur dans le sol

Pour le schéma de conduction thermique dans le sol, nous avons considéré la
température en milieu de couche et les flux aux interfaces de couches (schéma 4.3).

L’évolution de la température T d’une couche à une profondeur z est donnée
par la divergence du flux de conduction G telle que :

∂T

∂t
= − 1

C

∂G

∂z
(4.4)

Le flux de conduction de chaleur dans le sol G est calculé à partir du gradient
vertical de la température T tel que :

G = −λ∂T
∂z

(4.5)

Le schéma de discrétisation utilisé est un schéma d’Euler explicite en temps, et
un schéma centré sur grille décalée en espace. On pose tn+1 = tn + ∆t avec ∆t le
pas de discrétisation temporelle, et zk+1 = zk +∆z avec ∆z le pas de discrétisation
spatiale. En considérant pour chaque couche de sol k la variation de la température
dans le temps (entre n et n + 1) et en considérant aussi la variation de flux aux
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Figure 4.3 – Schéma représentant la discrétisation de la diffusion de chaleur dans le sol
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interfaces de la couche k de sol en début de pas de temps, les équations 4.4 et 4.5
discrétisées nous donnent [Houdrin, 1992] :

T n+1
k − T nk = −∆t

C

(

Gn
k+1 −Gn

k

)

∆z
(4.6)

Gn
k = −λ

(

T nk − T nk−1

)

∆z
(4.7)

L’épaisseur de chaque couche de sol (∆z) est considérée constante. Nous imposons
comme condition aux limites un flux nul au fond du sol : (Gm = 0) où m est la
dernière couche.

La température dans le sol étant calculée en milieu de couche (figure 4.3), une
extrapolation linéaire est utilisée afin de calculer la température à la surface (né-
cessaire pour le calcul du bilan d’énergie) suivant l’équation :

Ts =
3
2
T1 − 1

2
T2 (4.8)

Figure 4.4 – Schématisation de l’extrapolation linéaire des températures de sol pour
l’obtention de la température de surface

Température moyenne de l’atmosphère

Lorsque l’on n’est pas à l’équilibre, l’équation 4.2 s’écrit :

mcp
∂Ta
∂t

= ǫσT 4
s − ǫσT 4

a − ǫσT 4
t +K × (Ts − Ta1) (4.9)

La discrétisation de cette équation s’écrit :

T n+1
a =

ǫσ∆t

mcp

(

T n4
s − T n4

a − T n4
t

)

+K × (T ns − T na1)
∆t

mcp
+ T na (4.10)
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4.1.3 Configurations du modèle

Le modèle sera utilisé sous trois configurations différentes :

— Modèle radiatif pur avec une atmosphère transparente au rayonne-
ment infrarouge : Dans ce modèle, on considère une atmosphère dont l’émis-
sivité est nulle. Elle sera ainsi transparente aux rayonnements infrarouges. Le
bilan d’énergie à la surface s’écrit :

S = G+ σT 4
s

— Modèle radiatif pur avec une atmosphère absorbante : Dans ce modèle,
on considère une atmosphère non transparente aux rayonnements infrarouges,
avec une émissivité de 0.9 ; la surface recevra non seulement le flux solaire,
mais aussi le flux infrarouge émis par l’atmosphère. Le bilan d’énergie à la
surface s’écrit alors :

S = G+ σT 4
s − ǫσT 4

a

— Modèle radiatif-convectif : Ce modèle représente le modèle complet ; il
considère aussi bien l’effet de serre que la convection dans l’atmosphère. Dans
ce cas-là, le bilan d’énergie à la surface a déjà été introduit précédemment
(équation 4.3).

4.1.4 Paramètres du modèle

Le modèle sera utilisé avec un pas de temps de 60s, avec les forçages et para-
mètres suivants :

Forçages solaires

Deux types de forçages solaires sont considérés afin de tester l’impact de la forme
du forçage solaire sur la dissymétrie de la réponse de la température de surface à
l’inertie thermique.

1. Un forçage solaire de forme sinusoïdale et centré autour d’une moyenne S :

S≃ = S + AS × sin
(2π
T
t
)

(4.11)

2. Un forçage plus réaliste en sinusoïde tronquée en zéro, avec un maximum de
flux solaire de A′

S :

S⌢ = max
(

A′

S × sin
(2π
T
t
)

, 0
)

(4.12)

T étant la période, elle vaut 86400s pour un cycle diurne.
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Dans la suite de ce chapitre, nous considérons le forçage solaire S⌢ comme
étant un forçage solaire dissymétrique (du fait de sa forte valeur durant le jour par
rapport à sa moyenne en comparaison à la nuit), alors que le forçage solaire S≃ est
considéré comme symétrique.

Nous avons considéré la même moyenne pour les deux forçages solaires. Elle est
égale à S = 173W.m−2 et correspond à la moyenne du forçage solaire du cas DICE.

La variation diurne A′

s du forçage solaire en sinusoïde tronquée (S⌢) est déduite
à partir de l’intégrale d’une fonction en sinus comme suit : A′

s = π × S. Elle est
égale à 560W.m−2. Ce forçage solaire est représentatif des régions de moyennes et
basses latitudes.

Le forçage solaire symétrique S≃ a quant à lui été choisi de manière à garantir
un flux solaire positif durant la nuit. Sa variation diurne (2 ×As) est presque deux
fois plus faible que celle du forçage solaire en sinusoïde tronquée, et est égale à
320W.m−2. Ce forçage solaire peut être représentatif des régions de très hautes
latitudes durant l’été.

Les forçages considérés sont représentés dans la figure 4.5.
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e 
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²]

Figure 4.5 – Forçages solaires utilisés pour le modèle simplifié : S≃ est un forçage solaire
sinusoïdal (rouge) et S⌢ est le forçage solaire en sinusoïde tronquée (bleu).

Paramètres atmosphériques et coefficient de mélange

Étant donné que seule l’atmosphère contribue au cycle diurne de la tempéra-
ture, nous avons fait le choix, dans ce modèle, de considérer que seule la moitié
de l’atmosphère contribue au cycle diurne de la température. De ce fait, la masse
de l’atmosphère a été fixée à 5000kg.m−2 (correspondant à la masse de la moitié
de l’atmosphère). L’altitude d’émission radiative correspondant à la température
Tt est fixée à 5km. Nous avons prescrit une émissivité constante sur toute l’atmo-
sphère, égale à 0.9, et un gradient de température égal au gradient adiabatique sec
(−10Kkm−1).
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Par analogie avec le coefficient de mélange Kz, qui dépend notamment du ci-
saillement vertical du vent et du nombre de Richardson, dans notre modèle, le
coefficient de mélange K utilisé dans les équations 4.2 et 4.3 rend compte de l’état
de stabilité de la couche limite. Plus la couche limite est instable, plus ce coefficient
sera élevé. L’atmosphère et la surface seront alors très couplées. Dans le cas DICE,
le coefficient de mélange de jour (Kj) est égal à 23 Wm−2K−1, et le coefficient
de mélange de nuit (Kn) est égal à 13 Wm−2K−1. La moyenne K est égale à 17
Wm−2K−1.

Dans notre étude, deux cas de figures de couches limites sont considérés (figure
4.6 ), se déclinant chacun en deux variantes comme suit :

1. Instabilité constante : Ce cas de figure considère une couche limite dont
l’activité (ou l’instabilité) est constante sur la journée (24 h). Elle se caracté-
rise par un coefficient de mélange constant de valeur K. Nous considérerons
dans notre étude deux valeurs : une valeur faible KLow = 20 Wm−2K−1, valeur
proche du cas DICE. Et une valeur élevée KHigh égale à 30 Wm−2K−1.

2. Instabilité variable : Dans ce cas, nous fixons une instabilité différente de
jour (forte instabilité), et de nuit (faible instabilité). Pour cela, le modèle
considère deux coefficients de mélange : un de jour Kj et un de nuit Kn. Les
périodes de jour et de nuit sont déterminées par le signe de la différence entre
la température de la première couche de l’atmosphère Ta1, et la température
de surface Ts, suivant les équations :
{

K = Kj si Ts − Ta1 ≥ 0
K = Kn si Ts − Ta1 ≤ 0

Ce cas de figure est caractérisé par le contraste entre le coefficient de mélange
de jour et de nuit. Ce contraste pourra être fort : (KjnHigh) ou faible (KjnLow).

Les différents cas sont représentés dans la figure 4.6.
Les moyennes journalières du coefficient de mélange dans les cas (b), (c) et (d)

sont proches mais ne sont pas identiques (de l’ordre de 20, 17 et 18 Wm−2K−1

respectivement). Ceci est dû au fait que Kj et Kn soient déterminés par le signe de
la différence de Ts−Ta1, et au fait que la durée pendant laquelle cette différence est
positive est différente de la durée pendant laquelle celle-ci est négative. Cependant,
nous considérerons par la suite que les cas (b), (c) et (d) ont un coefficient de
mélange moyen sur la journée du même ordre. Par contre, le cas (a) a une moyenne
beaucoup plus élevée, et égale à 30 Wm−2K−1.

Paramètres du sol

La profondeur de pénétration du cycle diurne de la température dans un sol
est de l’ordre de 5 cm [Van Wijk and De Vries, 1963]. Cependant, pour rester
cohérent avec la condition de flux nul au fond du sol, nous avons choisi un sol d’une
profondeur de 3 m, discrétisé en 30 couches de 0.01m d’épaisseur chacune.
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Figure 4.6 – Schématisation des types de couches limites considérées dans le modèle
simplifié : (haut) stabilité constante forte (a) et faible (b) et (bas) stabilité variable forte
(c) et faible (d).

Les propriétés thermiques du sol sont homogènes sur la verticale, et sont résu-
mées dans le tableau suivant :

Tableau 4.1 – Valeurs des propriétés thermiques imposées pour le modèle simplifié.

C(J.m−3.K−1) λ (W.m−1.K−1) Γ(J.m−2.K−1.s−0.5)
ΓLow 1.8 × 106 0.4 850
ΓHigh 3.03 × 106 1.89 2490

Ces propriétés thermiques sont déduites du modèle de sol ORC11, et sont consi-
dérées comme extrêmes. Leurs valeurs (faibles et fortes) correspondent à un sol sec,
et à un sol saturé en eau respectivement.

4.2 Validité du modèle et sensibilité aux échanges
atmosphériques

4.2.1 Modèle radiatif convectif

Dans le cas du modèle radiatif convectif, et de la faible inertie thermique (850
J.m−2.K−1.s−0.5), le cycle diurne de la température aux différents niveaux de l’at-
mosphère et pour quelques niveaux de sol sont représentés dans la figure 4.7.
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Figure 4.7 – Cycles diurnes de température considérée aux différents niveaux d’atmo-
sphère (a), et aux niveaux 1,2, 4, 7, 16 et 30 du sol (b) pour le modèle radiatif convectif,
avec une inertie thermique faible (850 J.m−2.K−1.s−0.5).

La température de l’atmosphère Ta est très froide (255K) en comparaison avec
la température de la première couche Ta1 (280K) de l’atmosphère ce qui est en
adéquation avec la construction du modèle. Elles ont toutes deux une très faible
amplitude de cycle diurne.

La comparaison des cycles diurnes à différentes profondeurs du sol montre bien
le déphasage de la température avec la profondeur, ainsi que l’atténuation de son
amplitude. Elle passe ainsi d’une amplitude de 20.3K à la surface à une amplitude
inférieure à 1K en profondeur.

Dans ce qui suit, nous allons confronter les flux issus du modèle simplifié pour
une inertie thermique faible (850 J.m−2.K−1.s−0.5) aux valeurs du cas DICE (figure
4.8).

Avec un flux solaire en sinusoïde tronquée (S⌢), les flux simulés par le modèle
radiatif-convectif suivent globalement les formes des flux du cas DICE, même si
les valeurs sont différentes. Avec un flux solaire sinusoïdal S≃, le flux turbulent
maximum de jour est surestimé de 60 Wm−2. La nuit, le minimum de flux turbulent
est équivalent et proche de 50 Wm−2. Le flux infrarouge descendant est sous-estimé
tout au long de la journée d’environ 30 Wm−2 et le flux infrarouge montant de la
surface a une plus faible amplitude avec le modèle simplifié, et est très proche en
valeur moyenne. Avec un flux solaire symétrique S≃, le flux sensible, le flux dans le
sol et le flux radiatif infrarouge montant de la surface ont des amplitudes plus faibles
que celles du cas DICE. Ceci est dû à l’amplitude du forçage solaire symétrique qui
est plus faible par rapport au cas DICE (320Wm−2 contre 560Wm−2). Les cycles
diurne des températures pour les deux forçages solaires (S≃ et S⌢), et les quatre
types de couche limite (KjnHigh, KjnLow et KHigh et KLow) sont représentés dans
la figure 4.9.
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Figure 4.8 – Cycles diurnes du flux solaire net (SWnet), des flux turbulents (F), du flux
dans le sol (G), des flux radiatifs infrarouge montant (LWup), et descendant à la surface
(LWdn) dans le cas du modèle radiatif convectif avec un coefficient d’échange constant
sur la journée KLow (1 ère ligne), et un coefficient d’échange variable entre le jour et la
nuit KjnHigh (2 ème ligne), pour les forçages solaires S≃ (gauche) et S⌢ (droite). Flux
de surface pour le cas de référence DICE (dernière ligne).
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Figure 4.9 – Cycles diurnes de la température de surface pour un coefficient d’échange
constant et élevé sur la journée (KHigh) (courbe noire continue), et faible (KLow)
(courbe noire discontinue), et pour un coefficient d’échange variable sur la journée avec
un fort contraste entre le jour et la nuit (KjnHigh) (courbe rouge continue), et faible
(KjnLow) (courbe rouge discontinue) dans le cas d’une inertie thermique faible (850
J.m−2.K−1.s−0.5), pour un forçage solaire sinusoïdal (a), et en sinusoïde tronquée (b).

Les valeurs des températures moyennes journalières, et de l’amplitude diurne de
la température sont données dans le tableau 4.2.

Tableau 4.2 – Moyennes et amplitudes diurnes de température de surface avec le modèle
radiatif convectif pour les deux forçages solaires S≃ et S⌢ et les différents états de couches
limites (voir texte). La dernière colonne correspond aux valeurs de référence du cas DICE.

KHigh KLow KjnHigh KjnLow DICE
S≃ S⌢ S≃ S⌢ S≃ S⌢ S≃ S⌢

Ts 279.5 281.2 279.9 281.6 278.1 277.8 278.8 279.5 283.0
DTR 7.4 14.4 9.8 18.9 11.0 20.1 9.8 18.1 25

La valeur de la température moyenne de surface simulée par le modèle radiatif-
convectif est d’environ 279K quelque soit le type de couche limite utilisé. Cette
température ne s’éloigne pas trop du cas réaliste DICE (pour comparaison, la va-
leur de la température moyenne du cas DICE est de 283K). Elle est néanmoins
légèrement plus élevée en général pour le forçage solaire en sinusoïde tronquée S⌢
(différence d’environ 1K). L’amplitude diurne de la température varie entre 14K et
20K dans le cas d’un forçage solaire en sinusoïde tronquée S⌢, mais est plus faible
dans le cas du forçage solaire S≃ (entre 7K et 11K). Ceci est dû à l’amplitude du
forçage solaire qui est plus faible dans le cas du forçage sinusoïdal S≃ (320Wm−2

contre 560Wm−2 pour le forçage S⌢). Le flux radiatif infrarouge descendant vers
la surface est égal à 210 Wm−2 quelque soit le type de couche limite considéré.

Pour une couche limite avec un coefficient d’échange constant (K), augmenter
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la valeur du coefficient de mélange de 50 % n’impacte quasiment pas la moyenne de
température (moins de 0.5K). Ceci est dû au fait que bien que le refroidissement
de jour augmente à cause de l’augmentation du flux sensible, la valeur absolue du
flux sensible augmente aussi de nuit, conduisant à la réduction du refroidissement
nocturne. Aussi, cette augmentation du coefficient d’échange conduit à la diminution
de l’amplitude diurne de la température d’environ 2 à 3 K.

Si on considère à présent un coefficient de mélange qui varie le jour et la nuit
(Kjn), plus le contraste diurne du coefficient de mélange est élevé, et plus la moyenne
journalière de la température sera faible, et l’amplitude élevée. Ce qui correspond
aux résultats que nous avons discutés au chapitre 3.

4.2.2 Modèle radiatif pur

Le modèle radiatif pur a été mis en place afin de tester le rôle de la non-linéarité
des flux infrarouges sur le cycle diurne de la température de surface. En effet, pour
les deux configurations de modèle radiatif pur (ǫ = 0 et ǫ = 0.9), les amplitudes
diurnes sont très élevées. Nous allons analyser l’effet de la non-linéarité en com-
parant les résultats de ce modèle avec des sorties de modèle où les flux radiatifs
infrarouges sont linéarisés par rapport à une température de référence T0 suivant
l’équation :

LWlin = ǫσT 4
0 + 4ǫσT 3

0 (T − T0)

où LWlin est le flux infrarouge linéarisé, et la valeur de la température de référence
(T0) est une valeur moyenne journalière qui dépend du modèle utilisé (radiatif pur
(ǫ = 0), radiatif pur (ǫ = 0.9)), et du flux infrarouge considéré (montant de la
surface, montant vers l’espace ou descendant vers la surface.). Les valeurs de T0

pour la surface et l’atmosphère sont présentées dans le tableau 4.3. La température
au sommet de l’atmosphère Tt est inférieure à la température de l’atmosphère Ta
de 25K du fait du gradient adiabatique sec imposé.

Tableau 4.3 – Valeurs de température de référence pour la linéarisation des flux infra-
rouges pour le modèle Radiatif pur avec atmosphère transparente (ǫ = 0) et radiatif pur
(ǫ = 0.9)

Radiatif pur : ǫ = 0.0 Radiatif pur : ǫ = 0.9
Tso 234.0 285.0
Tao 209.11 252.0

Les cycles diurnes des températures pour les deux forçages solaires (S≃ et S⌢),
et les différentes configurations du modèle radiatif sont représentés dans la figure
4.10.

Les valeurs de la température moyenne et des amplitudes diurnes des modèles
radiatifs purs sans et avec l’effet de serre, et avec et sans linéarisation sont données
dans le tableau 4.4.
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Figure 4.10 – Cycles diurnes de la température de surface pour le cas d’une atmo-
sphère transparente (émissivité nulle) (courbe discontinue), et avec une émissivité non
nulle (ǫ = 0.9 (courbe continue), dans le cas où les flux radiatifs infrarouges sont non-
linéaires (courbes noires) et linéarisés (courbes rouges) pour un forçage solaire sinusoïdal
(a), et en sinusoïde tronquée (b). L’inertie thermique est fixée à 850 J.m−2.K−1.s−0.5.

Tableau 4.4 – Moyenne et amplitudes diurnes de température de surfaces modélisées par
le modèle radiatif pour les deux forçages solaires S≃ et S⌢ et les deux inerties thermiques
fortes et faibles.

LW non-linéaire LW Linéaire
ǫatm = 0.0 ǫatm = 0.9 ǫatm = 0.0 ǫatm = 0.9
S≃ S⌢ S≃ S⌢ S≃ S⌢ S≃ S⌢

Ts 234.2 233.8 285.4 286.2 235.6 236.8 286.0 287.4
DTR 31.5 62.3 25.9 50.0 31.6 63.5 29.0 51.4
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Pour une atmosphère transparente au rayonnement infrarouge, la température
moyenne est très faible (autour de 233K). Ceci s’explique par l’absence d’effet
de serre de l’atmosphère : la surface se refroidit d’avantage en émettant un flux
infrarouge vers l’espace. Dans ce cas-là, l’amplitude diurne est aussi très élevée, et
atteint des valeurs allant de 31.5K pour le forçage S≃ à 62.3K pour le forçage S⌢.
Lorsque l’atmosphère absorbe le rayonnement infrarouge (ǫ = 0.9), la température
moyenne de surface est plus élevée et dépasse la valeur de 285K du fait de l’effet de
serre. Les amplitudes diurnes de température diminuent (atteignent 25.9K et 50K
pour les forçages solaires S≃ et S⌢ respectivement), mais restent toutefois élevées
par rapport au modèle radiatif-convectif.

La linéarisation du rayonnement infrarouge ne modifie en rien ce comportement.
Les cycles diurnes de la température y sont peu sensibles, particulièrement dans le
cas du flux solaire sinusoïdal, du fait de sa faible amplitude diurne. La linéarisation
des flux infrarouges conduit cependant à des températures moyennes de surface plus
élevées (d’environ 1 à 3K selon les cas de figure), et à une très légère augmentation
de l’amplitude diurne de la température ne dépassant pas 1K.

4.2.3 Conclusion

En conclusion de cette section, pour un forçage solaire réaliste (en sinusoïde
tronquée), nous pouvons dire que :

• Sans échanges convectifs avec la surface et sans effet de serre, la tempéra-
ture moyenne est très faible (234 K), et l’amplitude diurne de la température
atteint des valeurs très élevées (62 K).

• Ajouter l’effet de serre va augmenter la température moyenne (286 K) et
diminuer l’amplitude diurne de la température (50 K).

• Ajouter un coefficient d’échange constant sur la journée va diminuer légè-
rement la température moyenne (281 K), mais surtout diminuer fortement
l’amplitude diurne de la température (18 K). Augmenter la valeur du coeffi-
cient d’échange va peu impacter la moyenne de température, mais va diminuer
l’amplitude diurne de la surface (14 K)

• Introduire un contraste diurne du coefficient de mélange avec la surface va
diminuer la température moyenne (278 K) tout en augmentant son amplitude
diurne (20 K). L’amplitude diurne ainsi que la moyenne journalière de la
température étant dans ce cas pilotées par la température nocturne.

• La non-linéarité du rayonnement infrarouge a un effet faible pour la configura-
tion du modèle radiatif pur, et un effet encore plus faible pour la configuration
de modèle radiatif-convectif.
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4.3 Sensibilité à l’inertie thermique

Dans cette section, nous allons utiliser le même modèle que précédemment afin
d’étudier le rôle de la variation de la stabilité de la couche limite, de la non-linéarité
du rayonnement infrarouge et de la dissymétrie du flux solaire sur la dissymétrie de
la réponse de la température de surface à une augmentation de l’inertie thermique
d’une valeur de 850 à une valeur de 2400 J.m−2.K−1.s−0.5.

4.3.1 Rôle de la non-linéarité des échanges turbulents

Les cycles diurnes de la température de surface dans le cas du modèle radiatif
convectif avec des coefficients d’échange constants et variables sur la journée sont
représentés dans la figure 4.11 pour les deux valeurs de l’inertie thermique utilisées.

Lorsque le coefficient d’échange est constant (K), la réponse de la température
de surface à l’inertie thermique est symétrique pour un forçage solaire sinusoïdal et
est dissymétrique pour un forçage solaire en sinusoïde tronquée. La réponse de la
température est alors plus élevée le jour que la nuit.

Lorsque le contraste diurne du coefficient d’échange est fort (KjnHigh), cette
dissymétrie s’inverse avec une réponse plus forte la nuit que le jour. Cette sensibilité
plus forte la nuit que le jour est visible aussi bien pour un forçage solaire sinusoïdal,
que pour un forçage solaire en sinusoïde tronquée.

Afin de quantifier cette sensibilité, nous allons analyser les variables suivantes :

— Température maximale de la journée : Tsmax ;

— Température minimale de la journée : Tsmin ;

— Température moyenne sur la journée : Ts ;

On définit la différence d’une variable donnée X entre deux simulations avec deux
inerties thermiques par δX = XΓ2

−XΓ1
, où Γ représente l’inertie thermique.

La figure 4.12 montre que pour un forçage solaire symétrique (S≃), lorsque la
stabilité de la couche limite est constante sur la journée (K), plus la valeur du coef-
ficient d’échange est élevée, et moins les extrêmes de températures sont sensibles à
une variation d’inertie thermique du fait de la plus faible amplitude diurne (tableau
4.2). La sensibilité de la température maximale et minimale à l’inertie thermique
est parfaitement symétrique entre le jour et la nuit, et la température moyenne
journalière n’est pas modifiée.

Introduire une variation des échanges turbulents sur la journée (Kjn) augmente
la sensibilité du minimum de température (température de nuit) en comparaison à
la sensibilité du maximum (température de jour), et cette dissymétrie est d’autant
plus forte lorsque le contraste diurne du coefficient d’échange est élevé (sensibilité
de 0.9K pour le Tmax et 2.2K pour le Tmin avec un KjnLow, et de 0.8K pour le Tmax
et 3.2K pour le Tmin avec un KjnHigh).
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Figure 4.11 – Cycles diurnes de la température de surface dans le cas du modèle radiatif
convectif avec un coefficient d’échange constant sur la journée KLow (1 ère ligne), et
un coefficient d’échange variable entre le jour et la nuit KjnHigh (2 ème ligne), pour les
forçages solaires S≃ (gauche) et S⌢ (droite).
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Figure 4.12 – Sensibilité de la température de surface maximale, minimale et moyenne
à une augmentation d’inertie thermique en fonction du coefficient d’échange utilisé :
constant sur la journée (haut), et variable (bas), pour les différents forçages solaires S≃

(bleu) et S⌢ (rouge)
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Si on considère à présent le cas plus réaliste d’un forçage solaire en sinusoïde
tronquée (S⌢), lorsque le coefficient d’échange est constant sur la journée (K),
la sensibilité de la température maximale à l’inertie thermique est plus forte que
la sensibilité de la température minimale, et ceci est amplifié lorsque le coefficient
d’échange est faible (2.2K pour la Tmax contre 0.9K pour la Tmin avec un K = 20
Wm−2K−1 et 3.5K pour la Tmax et 1.5K pour la Tmin avec un K = 30 Wm−2K−1).
Malgré cette dissymétrie de la réponse des extrêmes de température à l’inertie
thermique, la sensibilité de la moyenne de température à l’inertie thermique est
nulle.

Dans le cas d’un fort contraste diurne du coefficient d’échange avec la surface
(KjnHigh), la réponse de la température de surface de nuit est amplifiée (3.9K), alors
que la réponse de la température de jour à l’inertie thermique est atténuée (2.2 K),
si bien que la dissymétrie de réponse de la température de surface (sensibilité plus
élevée de la température de jour par rapport à la sensibilité de la température de
nuit) s’inverse (figure 4.12), et c’est la température de nuit qui devient plus sensible
à l’augmentation de l’inertie thermique que la température de jour.

Le cas d’un contraste diurne de la couche limite moins fort (KjnLow) constitue
un cas intermédiaire où les effets de la forme du forçage solaire ainsi que de la non-
linéarité de la stabilité de la couche limite s’opposent. La réponse des températures
extrêmes résulte de la combinaison de ces deux processus. La réponse de la tempé-
rature moyenne dépend quant à elle uniquement de la non-linéarité du coefficient
d’échange turbulent avec la surface.

En résumé (tableau 4.5), la sensibilité des extrêmes de température à l’inertie
thermique dépend du contraste diurne de la couche limite et de la forme du forçage
solaire. Cependant, ces deux processus agissent de manière opposée : la dissymétrie
du forçage solaire conduit à une plus forte sensibilité de la température à l’inertie
thermique de jour que de nuit, tout en n’impactant pas la moyenne journalière.
Le contraste diurne de la stabilité de la couche limite au contraire conduit à une
plus forte sensibilité de la température à l’inertie thermique la nuit que le jour, et
impacte également la moyenne.

Tableau 4.5 – Impact qualitatif de l’augmentation de l’inertie thermique de sol sur les
variables caractéristiques du cycle diurne de la température de surface (Tmax, Tmin et Ts)
dans le cas des deux forçages solaires S≃ et S⌢, ainsi que des différents types de couches
limites utilisés (K et Kjn). Les variations δTmax par rapport à δTmin sont considérées ici
en valeurs absolues.

S≃ S⌢
K |δTmax| = |δTmin| ; δTs = 0 |δTmax| > |δTmin| ; δTs = 0

KjnHigh |δTmax| < |δTmin| ; δTs > 0 |δTmax| < |δTmin| ; δTs > 0
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4.3.2 Rôle de la non-linéarité du flux infrarouge

Nous allons à présent tester le rôle de la non-linéarité du flux radiatif infrarouge
sur la réponse de la température de surface à l’inertie thermique (figure 4.13).

Avec le modèle radiatif pur, une atmosphère transparente au rayonnement infra-
rouge (ǫ = 0), et le forçage solaire symétrique (S≃), la sensibilité en valeur absolue
du maximum de température à l’augmentation de l’inertie thermique est inférieure
à la sensibilité du minimum (8.3 contre 9.9K). La température moyenne est elle
aussi affectée par l’augmentation de l’inertie thermique (+0.7K). Lorsqu’on linéa-
rise le flux radiatif infrarouge, cette sensibilité de la moyenne journalière devient
nulle et la dissymétrie diurne de la réponse des extrêmes de température à l’inertie
thermique devient négligeable (δTmax = −9.1 et δTmin) = 9.2).

Ceci est dû au fait que l’amplitude diurne de la température de surface est élevée
31.5K (tableau 4.4), ce qui conduit à un effet non négligeable de la non-linéarité
du flux infrarouge par rapport à la température. La température de jour étant plus
forte que la température de nuit, un faible changement de température durant le
jour produit une variation de flux infrarouge plus élevée le jour que la nuit du fait
de la non-linéarité de la loi d’émission du corps noir (σT 4). La sensibilité à l’inertie
thermique de la température de surface de jour est donc plus faible que la nuit, et
la moyenne de température s’en trouve affectée.

Le forçage solaire dissymétrique S⌢ augmente l’amplitude diurne de la tempéra-
ture (figure 4.4 : 62.3K). Dans ce cas, l’impact de la non-linéarité du flux infrarouge
sur la température moyenne est encore plus fort (+2.6K voir figure 4.13). Linéariser
les flux infrarouges par rapport à la température va réduire à zéro la sensibilité de
la moyenne de température à l’inertie thermique.

Pour une atmosphère qui absorbe le rayonnement infrarouge (ǫ = 0.9), on note
qualitativement le même impact de l’inertie thermique sur la moyenne et les ex-
trêmes journaliers, avec cependant des valeurs plus faibles. En effet, la faible am-
plitude de température réduit l’impact de la non-linéarité du flux infrarouge sur la
température (pour S⌢ par exemple, la sensibilité de la température moyenne est
égale à 1.3K dans le cas du modèle radiatif avec effet de serre contre 2.5K sans
effet de serre).

Pour le modèle radiatif-convectif, quelle que soit la forme du forçage solaire,
les amplitudes diurnes de la température sont plus faibles (11.0 K et 20.1K pour
les forçages S≃ et S⌢ respectivement). Ceci conduit à un impact négligeable de la
non-linéarité du rayonnement infrarouge sur la sensibilité de la moyenne, ainsi que
des extrêmes de température à l’inertie thermique.

4.3.3 Rôle de la forme du forçage solaire

Avec un coefficient d’échange constant sur la journée, le système est quasi-linéaire
et la réponse de la température moyenne à l’augmentation de l’inertie thermique est
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Figure 4.13 – Sensibilité de la température de surface maximale, minimale et moyenne
à une augmentation d’inertie thermique pour les différents forçages solaires S≃ (bleu)
et S⌢ (rouge) pour le modèle radiatif pur avec atmosphère transparente (1 ère ligne),
radiatif pur (2 ème ligne), et radiatif convectif (Ligne 3) en utilisant la formule du flux
infrarouge non-linéarisée (gauche), et linéarisée par rapport à la température (droite).
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nulle. Ceci que le forçage solaire soit symétrique ou non (figure 4.12). La sensibilité
des extrêmes dépend par contre de la forme du forçage solaire : la sensibilité du
maximum de température à l’inertie thermique est supérieure à celle du minimum
pour un forçage solaire dissymétrique mais les deux sont égales pour un forçage
solaire symétrique.

Pour interpréter ces résultats, nous allons reprendre le modèle explicatif déve-
loppé au chapitre 3. Cependant, comme ce modèle considère les valeurs moyennes
de jour et de nuit, et que celles-ci sont définies avec le signe du flux dans le sol
(équation 3.3), nous devons d’abord nous assurer que les résultats obtenus avec ces
valeurs sont qualitativement comparables à ceux obtenus avec les valeurs extrêmes
journalières. Pour cela, nous utilisons le modèle radiatif-convectif avec les différents
types de couches limites (4.6).

Tableau 4.6 – Valeurs des sensibilités des extrêmes de température, ainsi que des tem-
pératures de jour, et de nuit, moyennées sur la durée du jour déterminée par α pour le
modèle radiatif-convectif, avec les différentes déclinaisons de couches limites (cf. figure
4.6)

Forçage δTj δTn δTsmax δTsmin

KHigh -1.3 0.6 -2.2 0.9
KLow -2.1 1.1 -3.5 1.5

KjnHigh -1.2 3.1 -2.2 3.9
KjnLow -1.4 1.9 -2.4 2.4

Au premier ordre, la dissymétrie de réponse à l’inertie thermique de la tempéra-
ture maximale et minimale est comparable à celle des valeurs moyennes de jour et
de nuit. Le modèle explicatif présenté dans le chapitre 3 reste donc pertinent pour
l’étude de la sensibilité des extrêmes journaliers.

Reprenons l’équation 3.13 décrivant la sensibilité de la moyenne de température
à l’inertie thermique. Si on considère la dérivée de la température Ta1 par rapport
à la température de surface comme nulle, alors on aura : H ′

j = Kj et H ′

n = Kn.
L’équation devient :

δTs = αδTsj

(

1 − Kj + LW ′

up

Kn + LW ′

up

)

(4.13)

Si on considère une atmosphère de stabilité constante sur la journée (Kj =
Kn), et qu’on néglige l’effet de la non-linéarité du flux radiatif infrarouge avec la
température, on aura : δTs = 0. La moyenne est donc insensible à la forme du forçage
solaire dans le cas où les flux turbulents et radiatifs infrarouges sont linéaires sur la
journée.
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Moyennant les mêmes hypothèses, l’équation 3.8 s’écrit :

δTsn
δTsj

= −

(A)
︷ ︸︸ ︷

α

(1 − α)

(B)
︷ ︸︸ ︷

Kj + LW ′

up

Kn + LW ′

up

(4.14)

La fraction de la journée α dépend de la dissymétrie du flux dans le sol. Dans le cas
d’un forçage solaire en sinusoïde tronquée, la valeur de jour du flux de conduction
thermique dans le sol est très élevée par rapport à sa moyenne. Or à l’équilibre,
l’intégrale sur la journée du flux dans le sol est nulle. La fraction de journée pendant
laquelle le flux dans le sol est positif (représentée par le terme α) est donc inférieure
à 0.5 (figure 4.14).

Le tableau 4.7 contient les valeurs de la fraction de la journée pendant laquelle
le flux dans le sol est positif (αG>0), et celle pendant laquelle le flux solaire est
supérieur à sa moyenne (αS>S). Lorsque le forçage solaire est symétrique, les deux

Tableau 4.7 – Valeurs de la fraction de la journée pendant laquelle le flux solaire net est
supérieur à sa moyenne (αS>S), et pendant laquelle le flux dans le sol est positif (αG>0)
pour les deux forçages solaires symétriques (S≃), et dissymétriques (S⌢) dans le cas du
modèle radiatif-convectif.

S⌢ S≃

αS>S αG>0 αS>S αG>0

Radiatif convectif KHigh 0.4 0.37 0.5 0.5
Radiatif convectif KjnHigh 0.4 0.39 0.5 0.5

fractions sont égales et valent 1/2 (αS>S = αG>0 = 1/2) que le coefficient d’échange
soit constant ou variable entre le jour et la nuit.

Quand le forçage solaire est dissymétrique, les deux fractions restent toujours
proches l’une de l’autre, mais α est inférieur à 0.5. Le fait que le coefficient d’échange
soit constant ou variable sur la journée a peu d’influence sur la valeur de la fraction
α. On peut donc la considérer comme un indicateur de la dissymétrie du forçage
solaire : Plus ce dernier est dissymétrique, plus α est inférieur à 0.5.

L’équation 4.14 montre que le rapport entre la réponse de jour et de nuit de la
température de surface à l’inertie thermique dépend de deux termes :

• le terme (A), lié directement à la forme du forçage solaire. Lorsque le forçage
solaire est symétrique (α = 0.5), A = 1. Lorsque la dissymétrie du forçage
solaire est forte, la valeur de α est faible, et le terme (A) diminue.

• Le terme (B) représente le contraste diurne de la stabilité de la couche limite.

Si le coefficient de mélange est constant sur la journée, B = 1, le rapport δTsn/δTsj
est inférieur à 1, et la sensibilité de la température maximale à l’inertie thermique
est supérieure à la sensibilité de la température minimale. Si le contraste diurne du
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Figure 4.14 – (a) Représentation du cycle diurne du flux solaire S⌢ (courbe bleue) et
sa moyenne (courbe noire). La surface hachurée en rouge représente la différence positive
entre le flux solaire et sa moyenne, et la partie hachurée bleue représente la différence
négative. α représente la fraction de la journée pendant laquelle le flux dans le sol est
positif. (b) Représentation des cycles diurnes de température de surface avec l’inertie
thermique faible (courbe bleue) et l’inertie thermique élevée (courbe rouge). La partie
hachurée en rouge représente la sensibilité positive de la température à l’inertie thermique
et la surface hachurée en bleu représente la sensibilité négative de la température à l’inertie
thermique. Les surfaces hachurées en bleu sont de faibles intensité, et de durées plus
longues que celles des surfaces hachurées en rouge, qui sont de plus fortes intensités, mais
de plus courtes durées.
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coefficient d’échange est fort, le terme (B) est élevé et supérieur à 1. Le rapport
δTsn/δTsj est fort et la sensibilité de la température minimale devient supérieure à
la sensibilité de la température maximale.

4.4 Conclusion

Dans ce chapitre, nous avons confirmé le rôle prépondérant du contraste diurne
de la stabilité de la couche limite sur la dissymétrie de la sensibilité de la température
de surface à l’inertie thermique dans les régions sèches. Une variation importante
du coefficient d’échange entre le jour et la nuit pilotée par une couche limite très
instable le jour, et stable la nuit conduit à une forte sensibilité de la température
minimale journalière par rapport à la température maximale.

Cependant, nous avons montré que la dissymétrie du forçage solaire a également
un rôle sur la dissymétrie de la sensibilité de la température de surface à l’inertie
thermique. Néanmoins, cette dissymétrie privilégie la sensibilité de la température
de jour à la température de nuit. Ainsi, plus le forçage solaire est dissymétrique,
plus la sensibilité du maximum journalier de température à l’inertie thermique est
élevée par rapport à la sensibilité de son minimum. La moyenne journalière de la
température n’est quant à elle pas impactée par la dissymétrie du forçage solaire
mais uniquement par la dissymétrie de la variation du coefficient d’échange sur la
journée.

Par ailleurs, nous avons également étudié le rôle de la non-linéarité du flux
infrarouge par rapport à la température sur la sensibilité du cycle diurne de la
température à l’inertie thermique. Cette non-linéarité n’est significative que dans
le cas où l’amplitude diurne de la température est élevée mais devient négligeable
dans le cas d’un modèle radiatif-convectif, où l’amplitude diurne de la température
est faible, du fait des flux turbulents.
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CHAPITRE 5. RÔLE DE L’INERTIE THERMIQUE DANS LES RÉGIONS
HUMIDES ET DE TRANSITION

Dans la partie II de cette thèse, nous avons étudié le rôle du couplage surface-
atmosphère sur la représentation de la température de surface dans les régions arides
et semi-arides. Nous avons mis en évidence le rôle important de l’inertie thermique
sur la moyenne journalière de la température de surface, ainsi que le rôle clé joué
par l’état de stabilité de la couche limite nocturne.

Ce chapitre a pour objectif de comprendre le rôle de l’inertie thermique dans
les régions humides et de transition, et le rôle du couplage surface-atmosphère sur
l’amplitude diurne et la moyenne journalière de la température de surface.

5.1 Description des résultats

Pour étudier l’effet de l’inertie thermique dans les régions humides, un test de
sensibilité à l’inertie thermique est effectué en prescrivant cette dernière à deux va-
leurs extrêmes : 850 et 2400 J.m−2.K−1.s−0.5 dans des simulations globales libres en
basse résolution utilisant la nouvelle physique du modèle d’atmosphère (LMDZ5B)
couplée au modèle de surface ORC11 sur la période 1990-1999 (voir chapitre 2 pour
plus de détails concernant la simulation).

Il existe différentes manières d’identifier les régions humides. Dans le cadre de
cette thèse, nous avons utilisé la valeur de la fraction évaporative (proportion du
flux latent par rapport à la somme des flux turbulents à la surface) ; une valeur
élevée de la fraction évaporative correspond à une région humide, et une valeur
faible de la fraction évaporative correspond à une région sèche.

La figure 5.1 montre les fractions évaporatives simulées en moyenne mensuelle
climatique pour les mois de juin, et de janvier.

La structure spatiale de la fraction évaporative est très proche de la structure
spatiale de la sensibilité de la température de surface minimale à l’augmentation
de l’inertie thermique, mais inversée : Les régions de forte sensibilité de la tempé-
rature de surface journalière minimale (température de nuit) à l’inertie thermique
correspondent aux régions où la valeur de la fraction évaporative est faible.

La structure spatiale de la sensibilité de la température minimale à l’inertie
thermique est également très proche de celle de l’amplitude diurne de la tempéra-
ture de surface (voir figure 5.2). Ainsi, plus la fraction évaporative est élevée, plus
l’amplitude diurne de la température de surface est faible, et la sensibilité de la
température de surface à l’inertie thermique est faible aussi.

Dans la figure 5.3, nous avons représenté les sensibilités des flux turbulents
(latent et sensible) ainsi que du flux de conduction de chaleur dans le sol (G)
en réponse à l’augmentation de l’inertie thermique (de la valeur de 850 à 2400
J.m−2.K−1.s−0.5). Le rôle de l’inertie thermique sur la somme des flux turbulents
est faible (variation de 10 % environ) dans les régions de forte fraction évaporative.

Dans les régions de faible fraction évaporative, nous retrouvons bien les résultats
présentés au chapitre 3, avec une forte sensibilité de la température de nuit à l’inertie
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Fraction évaporative : Γ forte

[-] [-]

Fraction évaporative : Γ faible

[-]

[-]

Sensibilité de la température minimale

[°C
]

[°C
]

Figure 5.1 – Moyenne mensuelle climatiques sur le mois de juin (gauche) et
de janvier (droite) de la fraction évaporative pour une inertie thermique de 2400
J.m−2.K−1.s−0.5(première ligne), et de 850 J.m−2.K−1.s−0.5 (deuxième ligne), et sen-
sibilité de la température minimale à l’inertie thermique (Troisième ligne).
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Amplitude dirune : Γ forte
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Amplitude diurne : Γ faible
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]

Sensibilité de l’amplitude diurne
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]
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Figure 5.2 – Moyennes mensuelles climatiques sur le mois de juin (gauche) et
de janvier (droite) de l’amplitude diurne pour une inertie thermique de 2400
J.m−2.K−1.s−0.5(première ligne), et de 850 J.m−2.K−1.s−0.5 (deuxième ligne). Sensibilité
de l’amplitude diurne de la température de surface à l’inertie thermique (Troisième ligne).
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thermique, et une variation importante du flux sensible de jour compensée par le
flux dans le sol.

Flux latent

[W
/m
²]
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/m
²]

Flux sensible
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²]
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²]

Flux dans le sol
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Figure 5.3 – Sensibilité des maximums journaliers du flux latent (première ligne), du
flux sensible (seconde ligne) et du flux dans le sol (troisième ligne) à une augmentation
d’inertie thermique (850 à 2400 J.m−2.K−1.s−0.5), moyennées sur le mois de juin (gauche),
et le mois de janvier (droite) sur la période 1990-1999.

Dans les régions de forte fraction évaporative, lorsqu’on augmente l’inertie ther-
mique, le maximum journalier des flux turbulents (flux latent et sensible) diminue
légèrement, et le maximum journalier du flux de conduction thermique dans le sol
augmente du même ordre.

Globalement, la fraction évaporative est peu impactée par l’augmentation de
l’inertie thermique (sensibilité inférieure à ∓ 0.1) (figure 5.4,(a)). Seule l’Inde en
période de mousson présente une sensibilité de la fraction évaporative plus forte
(atteint une valeur de 0.2 pour l’augmentation de la valeur de l’inertie thermique).
Cette augmentation est accompagnée d’une réduction d’environ 60 Wm−2 du flux
solaire net à la surface (voir la figure 5.4), d’une diminution de la pluie de 4 mmj−1

environ (figure 5.4,(b)) et enfin, d’une diminution du flux latent d’environ 80 Wm−2

(figure 5.3). Le flux sensible augmente quant à lui d’environ 60 Wm−2 (figure 5.3).
On note également une augmentation de la couverture nuageuse d’environ 30 %.
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Les mécanismes contrôlant la mousson Indienne étant complexes, et pilotés
en partie par le contraste de température entre continent et océan, il est diffi-
cile d’émettre une conclusion claire et généralisable concernant l’impact de l’inertie
thermique sur les flux dans cette région, et nous n’approfondirons pas cette question
ici.

(a) Fraction évaporative (b) Pluie

[-] [m
m
]

(c) Couverture nuageuse (d) Flux solaire net
[-]

[W
/m
²]

Figure 5.4 – Sensibilité des moyennes climatiques du mois de juin de la fraction évapo-
rative (a), de la pluie (b), de la couverture nuageuse (c) et du flux solaire net à la surface
(d) pour une augmentation d’inertie thermique de 850 et 2400 J.m−2.K−1.s−0.5.

Dans les régions humides, la contribution du flux de conduction thermique dans
le sol au bilan d’énergie à la surface est faible par rapport à la contribution du flux
latent.

Comme la sensibilité de la température de surface à l’inertie thermique est di-
rectement liée à la sensibilité du flux dans le sol (voir le chapitre 3), les régions où ce
dernier ne contribue que très peu au bilan d’énergie à la surface sont des régions qui
présentent de faibles sensibilités de la température de surface à l’inertie thermique
(figure 5.5).

Si on reprend le modèle du chapitre 3, (équation 3.8) :

δTsn
δTsj

= − α

(1 − α)
(H ′

j + LE ′

j + LW ′

upj −R′

netj)
(H ′

n + LE ′

n + LW ′

upn −R′

netn)

on voit que plus la sensibilité des flux turbulents à la température (H ′

j + LE ′

j) est
élevée le jour par rapport à celle de la nuit, plus le rapport δTsn/δTsj est élevé en
valeur absolue. Ainsi, dans les régions humides, où le flux latent s’ajoute au flux
sensible dans les termes du bilan d’énergie, la dissymétrie entre le jour et la nuit
de la réponse de la température de surface à l’inertie thermique devrait augmenter,
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Figure 5.5 – Représentation du rôle du flux latent sur la sensibilité de la température de
surface à l’inertie thermique dans le cas d’une fraction évaporative nulle (haut) et d’une
fraction évaporative élevée (bas). Lorsque la fraction évaporative est nulle, le flux latent
est nul, et la contribution du flux dans le sol au bilan d’énergie est élevée. Par conséquent,
la sensibilité de la température de surface à l’inertie thermique est élevée. Dans le cas
d’une fraction évaporative élevée, la contribution du flux dans le sol au bilan d’énergie à
la surface est faible, réduisant ainsi la sensibilité de la température de surface à l’inertie
thermique.
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accentuant la sensibilité de la température de nuit. Ceci semble être en contradiction
avec les résultats présentés dans la figure 5.1, qui montrent que lorsque la valeur
du flux latent est élevée, la sensibilité de la température de nuit est très faible. La
raison de cela est que l’équation 3.8 nous renseigne uniquement sur le rapport entre
la sensibilité de la température de nuit (δTsn) et celle de jour (δTsj), mais pas sur les
valeurs des sensibilités elles mêmes. Lorsque la sensibilité de la température de jour
à l’inertie est très faible, la valeur de la sensibilité de la température de nuit (δTsn)
restera très faible même si la valeur de la fraction δTsn/δTsj est élevée. Le modèle
explicatif présenté au chapitre 3 n’est donc pas adapté à l’étude de la sensibilité de
la température de surface dans les régions humides.

5.2 Interprétation des résultats

Afin de mieux comprendre et de quantifier le rôle de l’inertie thermique ainsi
que celui de la couche limite sur la représentation de la température de surface dans
les régions humides, nous allons développer un modèle basé sur le bilan d’énergie
à la surface, et sur l’hypothèse d’équilibre énoncée dans le chapitre 3 (équation
3.2). Tout comme le modèle présenté au chapitre 3, ce modèle considère non pas
des valeurs instantanées, mais des valeurs moyennes sur la période où le flux de
conduction thermique dans le sol est soit positif (le jour), soit négatif (la nuit).

5.2.1 Mise en place du modèle

Le rayonnement net à la surface Rnet (somme des rayonnements solaire et infra-
rouge nets) est équilibré par la somme des flux turbulents (sensible et latent) F , et
le flux de conduction thermique dans le sol G.

Nous conservons ici la même convention de signe que le chapitre 3 : Les flux
radiatifs sont positifs lorsqu’ils réchauffent la surface, et les flux sensible, latent et
dans le sol sont positifs lorsqu’ils la refroidissent.

On appelle ici l’amplitude diurne ∆X d’une variable X la différence Xj − Xn

de ses valeurs moyennes de jour et de nuit (figure 5.6).
La demi-amplitude de jour (∆Xj) fait référence ici à l’écart de la valeur de jour

à la moyenne (Xj −X), et la demi-amplitude de nuit (∆Xn) à l’écart de la moyenne
à la température de nuit (X −Xn).

L’amplitude diurne correspond donc à la somme des demi-amplitudes (∆X =
∆Xj + ∆Xn) (figure 5.6).

Dans ce modèle, on fait l’approximation que les flux turbulents de jour (Fj) et
de nuit (Fn) varient linéairement avec la température de jour (Tj) et de nuit (Tn)
respectivement, suivant les pentes F ′

j et F ′

n (voir schéma 5.7). On peut ainsi exprimer
les demi-amplitudes des flux en fonction des pentes, et des demi-amplitudes de
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Figure 5.6 – Représentation d’un cycle diurne type pris en compte par le modèle simplifié.
Xj et Xn représentent les valeurs moyennes de jour et de nuit calculées à partir de la
fraction journalière α. ∆X représente l’amplitude diurne journalière, et ∆Xj et ∆Xn

les deux demi-amplitudes de jour et de nuit respectivement. X représente la moyenne
journalière de la variable X.

températures comme suit :






∆Fj = F ′

j × ∆Tsj

∆Fn = F ′

n × ∆Tsn
(5.1)

La température de jour et de nuit s’écrivent en fonction de la moyenne comme
suit :







Tsj = Ts + ∆Tsj

Tsn = Ts − ∆Tsn
(5.2)

En remplaçant la moyenne de température Ts par son expression : T = αTsj + (1 −
α)Tsn dans les deux équations précédentes, on peut exprimer les demi-amplitudes de
la température de jour et de nuit en fonction de la durée du jour α et de l’amplitude
diurne de la température de surface ∆Ts :







∆Tsj = (1 − α)∆Ts
∆Tsn = α∆Ts

(5.3)

Les bilans d’énergie à la surface durant le jour et la nuit s’écrivent sous la forme :






Rnetj = Fj +Gj

Rnetn = Fn +Gn

(5.4)

L’amplitude diurne du flux radiatif net ∆Rnet résulte de la différence entre le
jour et la nuit des équations 5.4. Elle s’écrit :

∆Rnet = ∆F + ∆G (5.5)
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Figure 5.7 – Représentation des variables clés du modèle simplifié : La fonction tracée
en jaune Fj représente la variation des flux turbulents (latent et sensible) de jour avec la
température de surface de jour (Tsj) suivant la pente F ′

j . De même pour la fonction en bleu,
mais pour la nuit. Plus les températures Tsn et Tsj se rapprochent, plus l’inertie thermique
est élevée et l’amplitude diurne est faible. La température Tso représente la température
moyenne de surface pour une inertie thermique infinie : Dans ce cas, Tsj = Tsn = Tso, et
l’amplitude diurne de la température est nulle.

En sommant les équations 5.1, et en utilisant les équations 5.3, l’amplitude
diurne des flux turbulents s’écrit :

∆F =
[

(1 − α)F ′

j + αF ′

n

]

∆Ts (5.6)

Pour un cycle diurne complet, l’amplitude diurne du flux dans le sol s’écrit en
fonction de l’inertie thermique Γ et de l’amplitude diurne de la température en
utilisant l’équation 3.1 :

∆G = Γ

√

2π
τ
∆Ts (5.7)

En remplaçant les équations 5.6 et 5.7 dans l’équation 5.5, on obtient :

∆Ts =
∆Rnet

Γ

√
2π
τ

+
[

(1 − α)F ′

j + αF ′

n

] (5.8)

Cette équation nous permet d’obtenir l’expression de la sensibilité de l’amplitude
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diurne de la température à l’inertie thermique :

∂∆Ts
∂Γ

= −
√

2π
τ
∆Rnet

(

Γ

√
2π
τ

+
[

(1 − α)F ′

j + αF ′

n

])2 (5.9)

En l’absence de dépendance des flux turbulents à la température de surface,
(1 − α)F ′

j + αF ′

n = 0, ∆Ts = ∆Tso et l’équation 5.8 devient :

∆Tso =
1

Γ

√
2π
τ

× ∆Rnet (5.10)

Comme les flux turbulents de jour Fj et de nuit Fn varient linéairement en
fonction de la température suivant les pentes F ′

j et F ′

n respectivement (figure 5.7),
si on considère que les flux de jour et de nuit ont respectivement une valeur de Foj
et Fon pour une température de surface Tso, alors, les flux peuvent s’écrire :







Fj = Fj0 + F ′

j(Tsj − Tso)

Fn = Fn0 + F ′

n(Tsn − Tso)
(5.11)

A l’équilibre, la moyenne du flux dans le sol sur la journée est nulle :

αGj + (1 − α)Gn = 0 (5.12)

En combinant les équations 5.12 et 5.4, et en remplaçant Fj et Fn par les équations
5.11, nous avons :

αRnetj+(1−α)Rnetn = αFjo+(1−α)Fno+αF ′

j(Tsj−Tso)+(1−α)F ′

n(Tsn−Tso) (5.13)

Si on considère une inertie thermique infinie, alors l’amplitude diurne de la tempé-
rature de surface est nulle, et la température de jour est égale à la température de
nuit et est égale à la moyenne Tso (Tsj = Tsn = Tso). L’équation 5.13 devient alors :

αRnetj + (1 − α)Rnetn = αFjo + (1 − α)Fno (5.14)

D’où :

αF ′

j(Tsj − Tso) + (1 − α)F ′

n(Tsn − Tso) = 0 (5.15)

La température Tso s’écrit sous la forme :

Tso =
αF ′

jTsj + (1 − α)F ′

nTsn

(αF ′

j + (1 − α)F ′

n)
(5.16)
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En posant αF ′

j+(1−α)F ′

n = F ′ et en remplaçant les équations 5.2 dans l’équation
5.16, on obtient :

Tso − Ts = α(1 − α)
F ′

j − F ′

n

F ′
∆Ts (5.17)

En remplaçant l’amplitude diurne par son expression (équation 5.8), et en dérivant
par rapport à l’inertie thermique, la sensibilité de la température moyenne à l’inertie
thermique s’écrit alors :

∂Ts
∂Γ

= α(1 − α)
F ′

j − F ′

n

F ′

√
2π
τ
∆Rnet

(

Γ

√
2π
τ

+
[

(1 − α)F ′

j + αF ′

n

])2 (5.18)

5.2.2 Validation du modèle

Afin de tester la validité de ce modèle simplifié, les équations 5.8 et 5.17 sont uti-
lisées pour calculer l’amplitude diurne de la température de surface, et sa moyenne
journalière sur un cycle diurne moyen climatique du mois de juin. La valeur de Tso
est déduite de l’équation 5.16.

α est la fraction de jour durant laquelle le flux dans le sol est positif. Elle
est calculée par l’équation 3.3. Les valeurs de la variation des flux en fonction de
la température F ′ (voir figure 5.8) sont déterminées par une régression linéaire
entre la somme des flux turbulents latent et sensible et la température de surface.
Cependant, en raison du déphasage entre le flux dans le sol et la température, les
valeurs F ′

j et F ′

n sont calculées sur les périodes d’anomalie positive et négative de
la température, et non pas du flux de conduction thermique dans le sol.

F ′

j F ′

n

[W
/m
²/
K]

[W
/m
²/
K]

Figure 5.8 – Valeurs des variations des flux turbulents avec la température de surface
de jour F ′

j et de nuit F ′

n.

Ce modèle simplifié est comparé à des sorties de simulation issue du modèle
complet LMDZB-OR, décrites dans l’étude de Wang et al. [2015], tenant compte
d’une discrétisation verticale identique pour l’hydrologie et la conduction thermique
dans le sol. La simulation est une simulation climatique globale standard guidée
en vent (voir chapitre 2). L’inertie thermique est ici considérée indépendante de
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l’humidité ainsi que du type de sol, mais est fixée cette fois non plus à une valeur
extrême, mais à une valeur intermédiaire entre les régions sèches et les régions
humides : 1684 J.m−2.K−1.s−0.5.

Le modèle simplifié parvient très bien à reproduire les structures spatiales de
l’amplitude diurne de la température (figure 5.9,(a)), ainsi que celle de la moyenne
journalière de la température (figure 5.9,(b)) simulées par le modèle complet LMDZ-
OR, avec des différences généralement inférieures à 2K mais pouvant atteindre 5K
par endroits (figure 5.9,(f)).

Amplitude diurne Température moyenne
(a) (b)

[°C
]

[°C
]

(c) (d)

[°C
] [°C
]

(e) (f)

[°C
]

[°C
]

Figure 5.9 – Valeurs climatiques sur le mois de juin pour une inertie thermique fixée
à 1684 J.m−2.K−1.s−0.5 de l’amplitude diurne de la température de surface (a) et de sa
moyenne (b) déduite directement du modèle complet (première ligne) et calculée avec les
équations 5.8 (c) et 5.17 (d) du modèle simplifiée (deuxième ligne). Différence entre le
modèle simplifié, et le modèle complet de l’amplitude diurne (e) et de la moyenne (f).

5.2.3 Discussion

Afin de mieux comprendre et de quantifier les rôles respectifs de l’inertie ther-
mique et celui de la couche limite sur la représentation de la température de surface
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dans les régions humides, les équations 5.8 et 5.17 sont discutées.
L’équation 5.8 montre que l’amplitude diurne de la température de surface est

inversement proportionnelle à l’inertie thermique Γ, et à la somme pondérée par la
durée de la nuit et du jour de la sensibilité des flux turbulents à la température de
surface de jour (F ′

j) et de nuit (F ′

n).

(a) ∆Rnet (b) (1 − α)F ′

j + αF ′

n

[°C
] [°C
]

(c) ∆Tso (d) ∆Ts

[°C
]

[°C
]

(e)∂∆Ts/∂Γ (f) δ∆Ts pour Γ2 − Γ1 = 2400 − 850

K²
m
²s
^
0.
5/
J

[°C
]

Figure 5.10 – Valeurs climatiques sur le mois de juin de (a) l’amplitude diurne du
rayonnement net à la surface (∆Rnet) du modèle complet LMDZ-OR, de (b) la somme
des variations des flux turbulents avec la température de surface (1−α)F ′

j+αF ′

n, (c) de la
température de surface en l’absence de dépendance des flux turbulents à la température
(∆Tso) (équation 5.10), et de (d) l’amplitude diurne de la température de surface (∆Ts)
calculée par le modèle simplifié 5.8. (e) Sensibilité de l’amplitude diurne de la température
à l’inertie thermique. (f) Variation de l’amplitude diurne de la température pour une
variation d’inertie thermique de Γ2 − Γ1 = 2400 − 850 J.m−2.K−1.s−0.5).

En l’absence de dépendance des flux turbulents à la température de surface,
(1 − α)F ′

j + αF ′

n = 0, et ∆Ts = ∆Tso (équation 5.10). L’amplitude diurne de
la température a donc une des valeurs très élevées, et une structure spatiale qui
correspond à celle du rayonnement net (figure 5.10,(c)).

La mise en place de la dépendance des flux turbulents à la température de surface
conduit à la diminution des valeurs de l’amplitude diurne de la température de
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surface sur tout le globe (figure 5.10,(d)). Elle conduit aussi à une forte modification
de sa structure spatiale, du fait de la structure spatiale des flux turbulents.

En effet, dans les régions humides, la dépendance des flux à la température de
surface est importante, et la diminution de l’amplitude diurne de la température de
surface est beaucoup plus élevée que dans les régions sèches, où la contribution du
flux latent au bilan d’énergie à la surface est très faible voir nulle.

Par ailleurs, pour une augmentation de la valeur de l’inertie thermique de 850
à 2400 J.m−2.K−1.s−0.5 (figure 5.10,(f)), on retrouve avec notre modèle simplifié la
même structure spatiale de sensibilité de l’amplitude diurne de la température de
surface que celle de notre modèle complet LMDZ-OR représentée dans la figure 5.2.

L’équation 5.9 montre que la sensibilité de l’amplitude diurne de la tempéra-
ture de surface à l’inertie thermique est négative et dépend de la valeur de l’inertie
thermique : Plus cette inertie thermique est élevée, moins la variation de l’ampli-
tude diurne de la température avec l’inertie thermique est forte. La sensibilité de
l’amplitude diurne à l’inertie thermique est aussi fortement atténuée par la sensi-
bilité des flux turbulents à la température de surface. Comme cette dernière est au
premier ordre proportionnelle aux flux, plus la contribution des flux turbulents au
bilan d’énergie est importante, plus la sensibilité de l’amplitude diurne de la tem-
pérature de surface à l’inertie thermique est faible (figure 5.10,(e)). Dans les régions
humides, l’effet de l’inertie thermique sur l’amplitude diurne de la température de
surface devient négligeable devant l’effet des flux turbulents. L’amplitude diurne de
la température est alors contrôlée par les flux turbulents.
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Figure 5.11 – Valeurs climatiques sur le mois de juin de (a) la différence de sensibilité des
flux turbulents à la température de surface entre le jour et la nuit, et (b) de leur moyenne.
(c) Sensibilité de la moyenne de température à l’inertie thermique (voir équation 5.18 pour
une inertie thermique fixée à 1684 J.m−2.K−1.s−0.5)
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Par ailleurs, dans les zones humides, la variation F ′

n est négligeable devant F ′

j .
Nous aurons donc F ′ ≈ αF ′

j et (1 − α)F ′

j + αF ′

n ≈ (1 − α)F ′

j . Comme la valeur

Γ

√

2π/τ est négligeable devant (1 − α)F ′

j , on peut alors déduire de l’équation 5.18
que la sensibilité de la température de surface moyenne à l’inertie thermique est
inversement proportionnelle à F ′

j et s’écrit :

∂Ts
∂Γ

≈ 1
(1 − α)

√

2π
τ

∆Rnet
1
F ′2
j

(5.19)

Selon cette équation, lorsque la variation des flux turbulents avec la température
de surface de jour F ′

j est très élevée, la sensibilité de la température de surface à
l’inertie thermique tend vers zéro.

En résumé, dans les régions humides, en moyenne climatique, la sensibilité de
la température de surface à l’inertie thermique est très faible du fait de la forte
contribution du flux latent au bilan d’énergie à la surface. Pour un forçage radiatif
donné, l’amplitude diurne ainsi que la moyenne journalière de la température y sont
pilotées par le flux latent, et ont des valeurs très faibles.

5.3 Variabilité journalière

Cette section a pour objectif de comprendre l’impact de l’inertie thermique sur
la variabilité journalière de la température de surface. En effet, dans un contexte
d’étude de processus à une échelle temporelle plus fine, l’étude d’impacts sur la
variabilité temporelle plutôt que la moyenne peut s’avérer importante dans l’étude
de climat.

5.3.1 Variabilité journalière du flux latent et sensibilité à
l’inertie thermique

Jusque là, nous avons montré que la sensibilité de la température de surface à
l’inertie thermique est élevée dans les régions sèches du fait de la forte contribution
du flux de conduction thermique dans le sol au bilan d’énergie à la surface (voir
chapitre 3). Au contraire, cette sensibilité est très faible dans les régions humides,
où la forte valeur du flux latent réduit la quantité d’énergie stockée dans le sol, et
donc la contribution du flux dans le sol au bilan d’énergie à la surface.

La figure 5.12 montre que dans les régions humides, la valeur moyenne du flux
latent est élevée, mais sa variation journalière l’est également. Si les jours où le
flux latent est élevé ont une faible sensibilité de la température de surface à l’inertie
thermique (par analogie aux régions humides), et les jours où le flux latent est faible
ont une forte sensibilité de la température à l’inertie thermique (par analogie aux
régions sèches), alors cette variabilité journalière du flux latent peut conduire à une
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forte variabilité journalière de la sensibilité de la température de surface à l’inertie
thermique.

(a) σ(LE) (b) LE
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²]
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Figure 5.12 – Valeurs moyennes journalières de (a) l’écart-type et de (b) la moyenne
journalière du flux latent calculé sur la période entre 1990 et 1995 durant la saison d’été
boréal (JJA).

Afin de vérifier cela, nous avons calculé la corrélation entre les variations journa-
lières du flux latent, et les variations journalières de la sensibilité de la température
minimale à une augmentation de l’inertie thermique d’une valeur de 850 à une va-
leur de 2400 J.m−2.K−1.s−0.5. Alors que la corrélation ne peut démontrer de lien de
causalité entre deux variables, elle peut cependant renseigner sur l’existence éven-
tuelle d’une telle causalité. Un test de significativité du coefficient de corrélation
avec un intervalle de confiance de 5% a été effectué (figure 5.13).

Nous avons choisi la sensibilité de la température minimale comme variable. En
effet, comme nous l’avons montré précédemment, la sensibilité de la température à
l’inertie thermique est liée à la sensibilité de son minimum journalier.

[-]

Figure 5.13 – Corrélation temporelle entre les valeurs journalières du flux latent issu de
la simulation avec une inertie thermique fixée à 850 J.m−2.K−1.s−0.5, et les valeurs jour-
nalières de la sensibilité de la température de nuit à l’augmentation de l’inertie thermique
de la valeur de 850 à 2400 J.m−2.K−1.s−0.5.

Dans la majorité des régions où la variabilité journalière du flux latent est im-
portante (figure 5.12,(a)), le coefficient de corrélation entre la variation journalière
du flux latent, et celle de la sensibilité de la température de surface minimale à
l’inertie thermique est négatif et significatif. Ainsi, lorsque le flux latent augmente
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d’un jour à l’autre, la sensibilité de la température de surface à l’inertie thermique
diminue, et vice-versa. Au contraire, dans les régions sèches, la dépendance de la
température de surface à l’inertie thermique est importante, mais le coefficient de
corrélation est faible. Ceci est dû au fait que la variabilité du flux latent y est nulle
parce qu’il ne contribue pas, ou très peu au bilan d’énergie à la surface (figure 5.12).

Il n’est néanmoins pas évident de dégager un caractère commun entre ces régions,
si ce n’est qu’elles comprennent les régions de transition, régions intermédiaires entre
les régions humides, et les régions sèches décrites dans le chapitre 1 de cette thèse,
et représentées dans la figure 1.7.

Il découle de ce test que bien que dans les régions humides, en moyenne saison-
nière, l’inertie thermique a un rôle très faible sur la la température de surface, dans
les zones de transition, la variabilité journalière du flux latent conduit à une varia-
bilité journalière de la sensibilité de la température de surface à l’inertie thermique.
Durant les jours de flux latent élevé, la sensibilité de la température de surface
à l’inertie thermique est faible, alors que durant les jours de faible valeur de flux
latent, la sensibilité de la température de surface à l’inertie thermique est élevée.

5.3.2 Impact de la dépendance de l’inertie thermique à l’hu-
midité de surface sur la température

Jusqu’à présent, nous avons considéré la sensibilité de la température de surface
à une augmentation de la valeur de l’inertie thermique en considérant des valeurs
d’inertie thermique constantes dans l’espace et dans le temps. Cependant, l’inertie
thermique variant en fonction de l’humidité de surface, la variation de cette dernière
entraine non seulement une variation du flux latent, mais également une variation
de l’inertie thermique.

Il est communément admis que dans les régions de transition, où la variabilité
de l’humidité de surface est élevée, la variabilité de la température de surface est
avant tout expliquée par la variabilité de l’évaporation [Seneviratne et al., 2010].

Dans la figure 5.14, nous avons illustré les impacts possibles d’une diminution
de l’humidité de surface sur l’augmentation de la température de surface à travers
deux mécanismes : 1- l’augmentation de l’évapotranspiration, et 2- la diminution
de l’inertie thermique. Les flèches rouges indiquent que les deux variables varient
dans le même sens, alors que les flèches bleues indiquent que les variables varient en
sens opposé. Il est à noter que le lien possible avec les processus radiatifs (nuages
et vapeur d’eau) ne sont pas inclus.

— La relation (A) représente le lien entre l’humidité du sol, et l’évaporation.
Elle indique dans ce cas que la diminution de l’humidité du sol contribue à
la diminution de l’évaporation. Ce lien est susceptible d’être particulièrement
fort dans les régions de transition.

— La relation (B) représente le lien entre l’évapotranspiration et la température
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Figure 5.14 – Processus contribuant au contrôle de la température par l’humidité. Les
flèches positives (rouge) indiquent des processus qui conduisent à une amplification alors
que la flèche bleue correspond à une atténuation. Les liens potentiels avec les flux ra-
diatifs (nuages...) ne sont pas inclus. (A), (B), (C) et (D) font référence aux différentes
interactions entre processus (Se référer au texte pour plus de détails).

de surface : Une diminution d’évaporation conduit à une augmentation de la
température, puisque qu’il y aura dans ce cas davantage d’énergie disponible
à la surface pour la réchauffer durant le jour.

— La relation (C) représente le lien entre l’inertie thermique, et l’humidité de
surface. Elle indique la diminution de l’inertie thermique suite à une diminu-
tion de l’humidité de surface.

— La relation (D) représente l’impact potentiel de la diminution de l’inertie
thermique sur l’augmentation de la température. Une diminution de l’inertie
thermique amplifie le refroidissement nocturne de la surface, et impacte de ce
fait la moyenne de la température.

Le processus représenté par la relation (D) est donc susceptible d’atténuer l’effet de
l’évaporation sur l’augmentation de la température moyenne.

Afin de vérifier cela, la dépendance de l’inertie thermique à l’humidité doit être
prise en compte. Pour ce faire, nous avons utilisé une simulation globale LMDZ5B-
ORC11 dans laquelle une nouvelle paramétrisation pour le calcul des propriétés
thermiques du sol, dépendant aussi bien de la texture du sol que de son humidité a
été introduite. Le modèle et les simulations sont décrits dans l’étude de Wang et al.
[2015]. Du fait de cette dépendance, la structure spatiale des variations journalières
de l’inertie thermique et de celle de l’humidité de surface sont très proches. Il en
est de même pour la structure spatiale des variations de l’évaporation, qui dépend
elle aussi de l’humidité du sol (figure 5.15).

Afin de confirmer le rôle potentiel d’atténuation que joue la variation de l’humi-
dité de surface sur la variation de la température par le biais de l’inertie thermique,
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Figure 5.15 – Écart-type de la variation jour à jour du flux latent (a) de l’inertie ther-
mique (b) et de l’humidité relative à la surface (c) sur la saison d’été boréal (JJA) en
moyenne sur la période 1990-1995 pour une inertie thermique dépendant du type de sol
et de son humidité.

nous avons quantifié la part de la variabilité de la température de surface expliquée
par la variabilité de l’inertie thermique, liée elle même à la variabilité de l’humidité
de surface.

Cette estimation se fait suivant la formule ci-dessous [Seneviratne et al., 2010] :

fraction de σ2(T ) expliquée par σ2(Γ) =
σ2(T )Γvar

− σ2(T )Γfixe

σ2(T )Γvar

(5.20)

où Γvar fait référence à la simulation de contrôle, dans laquelle l’inertie thermique
dépend de l’humidité de surface, et Γfixe fait référence à l’expérience de sensibi-
lité dans laquelle la variabilité de l’inertie thermique est supprimée (en suppri-
mant sa dépendance à l’humidité du sol), et où l’inertie thermique est fixée à 1684
J.m−2.K−1.s−0.5.

Les résultats montrent qu’il y a des régions où la variabilité de l’inertie thermique
atténue d’environ 20 à 50 % la variabilité de la température moyenne de l’air (figure
5.16). Cette atténuation provient de l’atténuation de la variabilité de la température
minimale (figure 5.16,(b)), et non la température maximale 5.16,(a)), qui est peu
sensible à l’inertie thermique.

Les régions où la variabilité de l’inertie thermique atténue la variabilité de la
température de surface font partie des zones de transition, représentées dans la
figure 1.7.

Ceci démontre le double rôle de l’humidité de surface sur la température. L’hu-
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Figure 5.16 – Contribution de la variabilité journalière de l’inertie thermique à la va-
riabilité journalière de la température à 2m maximale (a), minimale (b) et moyenne (c)
(équation 5.20).

midité de surface contrôle la température de jour par le biais de l’évaporation, mais
elle contrôle également la température de nuit via l’inertie thermique, et cet ef-
fet de l’inertie thermique tend à réduire l’effet de l’évaporation sur la température
journalière moyenne.

5.3.3 Conséquence pour la détection des zones de transition

Dans les zones de transition, nous venons de montrer que la relation évaporation-
température est amplifiée lorsque la dépendance de l’inertie thermique à l’humidité
n’est pas prise en compte. De ce fait, le diagnostic ρ(LE, Ts) (corrélation entre le flux
latent, et la température de surface) utilisé pour la détection des zones de transition
peut directement être impacté par la mauvaise représentation de la dépendance de
l’inertie thermique à l’humidité de surface dans les modèles. Sa valeur plus élevée
lorsque l’inertie thermique est indépendante de l’humidité de surface conduirait à
la détection de zones de transition là où il n’y en a peut être pas. La question de
la pertinence de ce diagnostic pour la détection des zones de transition dans les
modèles où la dépendance de l’inertie thermique à l’humidité de surface n’est pas
correctement représentée peut se poser.

Afin de vérifier cela, nous avons appliqué ce diagnostic sur les deux simulations
précédentes (une simulation où l’inertie thermique dépend de l’humidité de surface,
et une autre où cette dépendance est coupée, et où l’inertie thermique est fixée à
1684 J.m−2.K−1.s−0.5). Les résultats sont représentés dans la figure 5.17.

Lorsque la dépendance de l’inertie thermique à l’humidité de surface est cou-
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Figure 5.17 – Coefficient de corrélation entre le flux latent journalier et la température
de surface journalière sur la saison d’été boréal JJA de 1990 à 1995 pour les simulations
avec une inertie thermique fixée (ρ(LE, Ts)SENS) (a) et une inertie thermique variant en
fonction du type de sol et de l’humidité du sol (ρ(LE, Ts)CTL) (b). Différence entre les
deux (ρ(LE, Ts)CTL - ρ(LE, Ts)SENS) (c).

pée, le coefficient de corrélation ρ(LE, Ts) est très légèrement amplifié (0.1 à 0.2
maximum). Cette amplification ne modifie néanmoins pas les régions de transition
détectées, et l’utilisation du diagnostic ρ(LE, Ts) pour la détection des zones de
transition reste valable.

5.4 Conclusion

Dans ce chapitre, nous avons montré que dans les zones humides, où le flux
latent est important, les flux turbulents ainsi que la fraction évaporative sont peu
sensibles à la valeur de l’inertie thermique, exception faite de la région de la mousson
indienne, où la structure des pluies est modifiée.

En considérant les moyennes saisonnières de la température, nous avons montré
que l’effet de l’inertie thermique sur la température de surface est donc très faible
dans les régions humides. A l’aide d’un modèle simplifié basé sur le bilan d’énergie
à la surface, nous avons réussis à démontrer que c’est la forte contribution du flux
latent au bilan d’énergie à la surface qui est en cause. Une valeur élevée du flux
latent réduit l’énergie stockée dans le sol le jour, et conduit ainsi à une très faible
sensibilité de la température de nuit à l’inertie thermique. Ainsi, plus la valeur du
flux latent est élevée, plus la sensibilité de la moyenne et de l’amplitude diurne de
la température sont faibles. Nous avons également montré que la dépendance de la
sensibilité de la température à l’inertie thermique est non-linéaire : Plus la valeur
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de l’inertie thermique est élevée, plus la sensibilité de la température à l’inertie
thermique est faible.

En revanche, nous avons montré que la variabilité journalière du flux latent dans
les régions humides conduisait à une variabilité journalière de la sensibilité de la
température de nuit à l’inertie thermique.

Par ailleurs, les zones de transition sont caractérisées par la forte dépendance de
la variation de la température à la variation de l’humidité du sol via l’évaporation.
Dans ce chapitre, nous avons mis en évidence un deuxième rôle de l’humidité de
surface sur la température, et ce, via l’inertie thermique. Ainsi, dans les régions
de transition, la diminution de l’humidité de surface conduit à l’augmentation de
la température de jour du fait de la diminution de l’évaporation, mais aussi à la
diminution de la température de nuit du fait de la diminution de l’inertie thermique.

En conséquence, la variabilité journalière de l’inertie thermique, directement
reliée à la variabilité journalière de l’humidité de surface atténue la variabilité jour
à jour de la température de surface entre 20 et 50 % dans les régions de transition. De
fait, l’impact de l’humidité du sol sur la température moyenne est une combinaison
de l’impact du flux latent, et de l’inertie thermique, jouant sur la température de
jour, et de la nuit respectivement.
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Chapitre 6

Conclusions et perspectives

6.1 Conclusions

Les motivations principales de cette thèse étaient de contribuer à améliorer la
compréhension des mécanismes clé du couplage surface-atmosphère qui contrôlent
la température, par l’analyse du bilan d’énergie à la surface. Une autre motivation
était d’identifier les origines potentielles des différences de température entre les
modèles de climat, et de corriger leurs biais éventuels.

L’analyse des structures spatiales et des valeurs des différences de température
journalière maximale (de jour) et minimale (de nuit) entre les deux modèles de sur-
face ORC2 et ORC11 a montré l’intérêt d’adopter une démarche basée sur l’analyse
du cycle diurne, en distinguant les effets des différents mécanismes la nuit, et le
jour. Elle a révélé également l’importance de l’évaluation des modèles de surface
non seulement dans les régions humides et de transition, où l’humidité dans le sol
est susceptible de jouer un rôle important sur la température, mais aussi dans les
régions sèches, où les différences entre les modèles se révèlent être également très
importantes.

Dans les régions sèches, en analysant des simulations utilisant les modèles de
surface ORC2 et ORC11 couplés aux modèles d’atmosphères LMDZ5A et LMDZ5B
dans le cas uni-colonne DICE, nous avons réussi à identifier l’inertie thermique
comme étant le paramètre à l’origine des différences de température entre les deux
modèles de surface. En effet, du fait de l’absence d’une véritable discrétisation
verticale pour l’hydrologie dans le modèle ORC2, la valeur de l’inertie thermique à
la surface était plus élevée que celle d’ORC11, impactant directement l’amplitude
diurne de la température.

Le rôle de l’inertie thermique sur l’amplitude diurne de la température est assez
intuitif. Plus la valeur de l’inertie thermique est élevée, plus l’amplitude diurne de
la température de surface est faible. Cependant, nous avons montré dans cette thèse
que la sensibilité à l’inertie thermique de la température minimale est plus élevée
que la sensibilité de la température maximale. Cette dissymétrie diurne conduit à
une anti-corrélation entre la sensibilité à l’inertie thermique de l’amplitude diurne
de la température et celle de la température moyenne journalière.

A l’aide d’un modèle explicatif, nous avons montré que la dissymétrie de l’in-
stabilité de la couche limite entre le jour et la nuit est à l’origine de cette anti-
corrélation. Durant le jour, l’instabilité de la couche limite augmente la valeur du
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coefficient de mélange, qui amplifie la sensibilité des flux turbulents à la tempéra-
ture de surface et atténue la sensibilité de cette dernière à l’inertie thermique. Au
contraire, durant la nuit, la couche limite devient très stable. Le faible coefficient
de mélange atténue la sensibilité des flux turbulents à la température de surface,
et augmente la sensibilité de la température à l’inertie thermique. En comparant
des simulations du modèle de sol dans une configuration couplée à LMDZ, et une
autre forcée par des variables atmosphériques, nous avons également montré qu’une
partie de cet effet provient du mécanisme de rétroaction entre la température de
surface et la température de l’air.

L’anti-corrélation entre la température moyenne journalière et l’amplitude diurne
de la température que nous avons mis en évidence lors d’un changement d’iner-
tie thermique se retrouve également dans l’inter-comparaison des modèles CMIP5,
de même lorsque l’on modifie la physique atmosphérique utilisée (LMDZ5A et
LMDZ5B). Cette anti-corrélation semble être très générale, probablement parce-
qu’elle repose principalement sur la dissymétrie de l’état de stabilité de la couche
limite entre le jour et la nuit.

Par ailleurs, à l’aide d’un modèle simplifié, nous avons mis en évidence le double
rôle du flux solaire sur la dissymétrie diurne de la réponse de la température à
l’inertie thermique. Le premier est un rôle moteur. En effet, c’est le flux solaire qui
cause en partie le contraste diurne de la stabilité de la couche limite, à l’origine de la
dissymétrie diurne de la réponse de la température à l’inertie thermique. Le second
est un rôle atténuateur, qui découle directement de la forme très dissymétrique
du flux solaire. En effet, durant le jour, la très forte valeur du flux solaire par
rapport à sa moyenne conduit à des valeurs très élevées des flux turbulents et dans
le sol. Seulement, comme à l’équilibre, l’intégrale du flux dans le sol est nulle sur la
journée, la durée pendant laquelle le flux dans le sol est positif (le jour) est faible par
rapport à la durée pendant laquelle il est négatif (la nuit). Ceci a pour conséquence
de diminuer la période durant laquelle la sensibilité des flux turbulents à l’inertie
thermique est forte, et d’augmenter la durée pendant laquelle leur sensibilité est
faible. La dissymétrie diurne de la réponse de la température de surface à l’inertie
thermique est alors partiellement atténuée lorsque l’on considère les moyennes sur
le jour et sur la nuit.

Par contre, si nous considérons les extrêmes journaliers, nous avons montré que
la très forte dissymétrie du forçage solaire amplifie la sensibilité à l’inertie thermique
de la température maximale par rapport à la température minimale.

Enfin, nous avons analysé le rôle de la non-linéarité du flux radiatif infrarouge
par rapport à la température sur la dissymétrie de la réponse de la température de
surface à l’inertie thermique. Ce dernier s’avère négligeable compte tenu des faibles
amplitudes de température mises en jeu sur la surface terrestre.

Dans les régions humides, l’amplitude diurne et la température moyenne jour-
nalière sont contrôlées par le flux latent. L’impact de l’inertie thermique sur la
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température de surface y est donc négligeable. Cependant, l’inertie thermique peut
impacter la valeur de la fraction évaporative, la couverture nuageuse, la structure
spatiale des pluies, ainsi que le bilan d’eau à la surface, comme dans la région de la
mousson indienne en été.

Enfin, dans les zones de transition, il est communément admis que la relation
entre l’humidité du sol et la température via l’évaporation est très forte. La diminu-
tion de l’humidité conduit à l’augmentation de la température journalière moyenne
du fait de la diminution de l’évaporation. Cependant, en considérant les processus
à l’échelle diurne et en séparant les effets de l’humidité durant le jour de ses effets
durant la nuit, nous avons mis en évidence le double rôle de l’humidité du sol sur
la température. L’humidité de surface contrôle la température de jour par le biais
de l’évaporation, mais elle contrôle également la température de nuit via l’inertie
thermique. Ainsi, alors que la diminution de l’humidité du sol conduit à l’augmen-
tation de la température de jour par le biais de la diminution du flux latent, elle
conduit aussi à la diminution de la température de nuit par le biais de la diminution
de l’inertie thermique. La dépendance de l’inertie thermique à l’humidité de surface
atténue donc la relation entre la variabilité de l’humidité de surface, et celle de la
température moyenne journalière d’environ 20 à 50 % dans les régions de transition.
Ceci suggère la révision de la vision classique de la relation entre l’humidité du sol
et la température dans les régions de transition, en intégrant l’effet de l’humidité
sur l’inertie thermique en plus de son effet sur l’évaporation.

6.2 Perspectives

L’inertie thermique et sa dépendance à l’humidité du sol peut avoir des impacts
encore plus larges que ceux mis en évidence dans cette thèse. Dans ce qui suit, nous
allons citer quelques exemples de situations où l’inertie thermique peut jouer un
rôle important, et qu’il serait intéressant d’explorer :

Les vagues de chaleur

Les vagues de chaleur sont des périodes de température anormalement élevées.
Face au réchauffement climatique, les vagues de chaleur sont amenées à être plus
fréquentes et plus intenses dans l’avenir [Meehl et al., 2004], augmentant ainsi les
risques sur l’économie, les écosystèmes et la mortalité. La définition d’une vague de
chaleur varie, et plusieurs paramètres climatiques peuvent être pris en compte pour
leur détection, parmi lesquels on retrouve les fortes valeurs de la température de
nuit [Patz et al., 2005].

Alexander et al. [2006] ont noté dans les observations une diminution significative
de l’occurrence annuelle des nuits froides dans 70% des régions étudiées, et une
augmentation significative de l’occurrence annuelle des nuits chaudes dans 30 %
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des régions étudiées.
Nous avons mis en évidence dans cette thèse le rôle de l’inertie thermique sur la

température nocturne. Dans le cas d’une couche limite nocturne stable, la mauvaise
représentation de la stabilité de la couche limite ou de l’inertie thermique à la surface
peut fausser la détection des évènements extrêmes et des canicules. La surestimation
de l’inertie thermique peut diminuer l’occurrence des nuits chaudes, et inversement.
D’ailleurs, Wang et al. [2016] ont montré que modifier les propriétés thermiques
du sol avait un impact sur la distribution statistique de l’amplitude diurne, et les
évènements extrêmes.

Dans ce cadre là, nous pouvons également envisager le rôle d’atténuation que
peut jouer l’humidité du sol via l’inertie thermique : l’assèchement du sol lors d’une
canicule peut favoriser le refroidissement de la température de nuit du fait de la
diminution de l’inertie thermique.

Par ailleurs, l’étude de Miralles et al. [2014] a montré que les canicules de 2003
et 2010 en Europe sont le résultat de la combinaison de plusieurs facteurs : (1)
l’advection d’air chaud du fait des conditions synoptiques, (2) l’augmentation de la
demande atmosphérique en eau qui intensifie l’assèchement du sol et augmente la
valeur du flux sensible, et enfin, (3) le renforcement de l’entrainement d’air chaud
du fait de l’amplification du flux sensible (voir figure 6.1). Ils ont ainsi mis en
évidence le rôle direct et indirect du déficit en eau sur la canicule via la diminution
de l’évaporation. L’effet direct se fait par le biais de l’augmentation du flux sensible,
et l’effet indirect par l’amplification de l’entrainement d’air chaud.

Figure 6.1 – Intéractions surface-atmosphère durant les méga-canicules réexaminées [Mi-
ralles et al., 2014].

Or, dans cette thèse, nous avons montré que la diminution de l’inertie ther-
mique conduit à l’amplification du flux sensible durant le jour. Si l’assèchement
du sol durant la vague de chaleur conduit à la diminution de l’inertie thermique,
contribuant ainsi à l’amplification du flux sensible et à l’augmentation de l’advection
d’air chaud, ceci constituerait alors un effet indirect supplémentaire de l’humidité
du sol sur l’intensification de la canicule. Néanmoins, cet effet indirect additionnel
serait effectif uniquement dans le cas où la couche superficielle s’assèche. En effet,
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seule l’inertie thermique à la surface joue un rôle sur le flux sensible. Malgré tout, il
est primordial pour les modèles d’avoir les bonnes valeurs de l’inertie thermique en
sol sec pour représenter correctement l’effet du flux sensible et de l’advection d’air
chaud qui s’en suit sur les vagues de chaleur.

Hétérogénéité spatiale

La rétroaction entre l’humidité du sol et la précipitation est très importante
pour les régions semi-arides telles que le Sahel. Taylor et al. [2011] ont montré,
en utilisant des observations, que 25% des orages sont initiés sur les régions à fort
gradient d’humidité de surface.

Figure 6.2 – Schéma représentant l’impact des hétérogénéités de l’humidité du sol sur les
orages [Taylor et al., 2011] ; Lorsque le vent de troposphère libre est faible (flèche noire),
les circulations atmosphériques induites par ces hétérogénéités (flèches bleues) génèrent
une ascendance sur la partie droite de la surface sèche, là où le courant est fort et peu
profond (courbe bleue), et arrive depuis la surface humide à droite vers la surface sèche au
centre. Les initiations observées (orage) se situent préférentiellement au niveau de cette
zone d’ascendance. Des convergences additionnelles, plus faibles (courbe bleue pointillée)
sont induites par les gradients d’humidité du sol situés en amont de la surface chaude (à
gauche).

En effet, les hétérogénéités d’humidité de surface sont à l’origine d’un contraste
spatial entre les flux latent et sensible. Ce contraste favorise le développement de
circulations atmosphériques depuis les zones les plus froides et humides vers les
zones les plus chaudes et sèches dans les basses couches. Les orages se développent
donc plus fréquemment sur les bords des surfaces sèches , là où le flux de chaleur
sensible à la surface est plus élevé et renforce la croissance diurne de la couche
limite convective (voir schéma (6.2)). Comme dans ce cas, les précipitations sont
plus élevées sur les surfaces où l’humidité est la plus faible, et tendent à l’augmenter,
on peut donc parler d’un mécanisme de rétroaction négative entre l’humidité de
surface et les précipitations dans ce cas-là.
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Dans une telle situation, nous pouvons imaginer que la faible valeur de l’inertie
thermique sur les zones sèches amplifie le flux sensible à leurs bords, et contribue
au déclenchement des orages. La dépendance de l’inertie thermique à l’humidité
de surface amplifie donc la rétroaction négative déjà existante entre l’humidité de
surface et les précipitations dans ces régions là.

Échelle temporelle de l’évènement

Dans cette thèse, nous avons montré l’importance de l’étude des processus
contrôlant la température à l’échelle diurne. Néanmoins, d’autres échelles tempo-
relles sont importantes, comme l’échelle de l’évènement par exemple. En effet, en
Afrique de l’ouest, les pluies sont caractérisées par une grande intermittence et une
importante variabilité spatiale et temporelle. Les pluies influencent la structure spa-
tiale des flux de surface, avec un flux latent élevé dans les zones humides. L’évolution
de ces structures spatiales dépend de la manière dont le sol s’assèche. En effet, juste
après l’évènement pluvieux, le flux latent est favorisé par rapport au flux sensible
du fait de la forte disponibilité en eau du sol. Mais l’assèchement de la surface les
jours suivants est accompagné de l’augmentation progressive du flux sensible et de
la température moyenne. Or, comme la surface passe d’une surface relativement
humide et froide à une surface relativement chaude et sèche [Lohou et al., 2014], le
fait de tenir compte de la dépendance de l’inertie thermique a l’humidité du sol est
dans ce cas important et peut éventuellement impacter l’augmentation de la tem-
pérature après l’évènement de pluie. C’est donc une piste à explorer pour améliorer
la modélisation de la période de recouvrement du flux latent et de la température
après un évènement de pluie au Sahel.

Flux de mousson

Le climat de mousson est la conséquence des forts contrastes thermiques qui
se créent entre l’océan et le continent, du fait de la différence d’inertie thermique
entre les deux. En été, La température à la surface du sol augmente plus vite que
celle de la surface océanique, créant une dépression thermique sur le continent. Sur
les eaux plus froides de l’océan, un processus inverse est à l’origine de la formation
d’un anticyclone. Il s’établit alors un courant de vent dirigé de la mer vers la terre.

La modification des propriétés thermiques à la surface peut impacter la diffé-
rence de température entre l’océan et la surface continentale, et modifier le flux
de mousson. Néanmoins, comme plusieurs processus de grande échelle (temporelle
et spatiale) dominent le flux de mousson, il n’est pas évident de déterminer l’im-
portance des propriétés thermiques dans ces processus là. Dans cette thèse, nous
n’avons noté à première vue aucun impact de l’inertie thermique sur la mousson en
Afrique de l’ouest. Toutefois, notre test consistait en un simple test de sensibilité
à deux valeurs d’inertie thermique, et pourrait éventuellement être perfectionné.
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Concernant la mousson indienne, le simple changement de l’inertie thermique de
surface a impacté le bilan d’eau, la fraction évaporative et la précipitation. Pour
autant, il n’est pas simple de dégager un rôle systématique des propriétés ther-
miques sur le flux de mousson en Inde, et il indispensable d’approfondir la question
pour identifier leur rôle exact.

Effet de la végétation

Dans cette thèse, nous avons considéré l’impact de l’inertie thermique dans les
régions sèches et dans les régions humides. Or, dans les régions humides, le flux
d’évaporation comprend aussi bien l’évaporation de sol nu que la transpiration des
plantes. Alors que la première puise de l’eau à la surface, la seconde en puise dans les
couches profondes du sol, et peut persister alors même que la surface est totalement
sèche. Ainsi, pour un sol recouvert de végétation, le flux latent peut avoir des valeurs
non nulles alors même que l’inertie thermique est à sa valeur minimale. Il serait donc
intéressant de pousser l’étude de l’impact de la dépendance de l’inertie thermique
à l’humidité dans les régions humides et de transition, en tenant compte également
de la présence de la végétation dans l’analyse. Ceci en séparant l’évaporation de la
transpiration, et donc en distinguant l’effet de l’humidité de surface de l’effet de
l’humidité en profondeur.

Changement climatique

Les projections climatiques prévoient une modification du bilan d’eau à la sur-
face, conduisant à plus ou moins de sécheresses et d’inondations selon les régions
[Hanson and Weltzin, 2000; Rind et al., 1990]. De plus, la désertification, la défo-
restation, et les changements de pratiques culturales sont autant de scénarios en
changement climatique qui peuvent modifier les propriétés thermiques à la surface,
et impacter les projections.

Dans ce contexte, la compréhension du rôle de l’humidité de surface sur le ré-
chauffement climatique via l’inertie thermique permettrait peut-être de comprendre
une part de la dispersions entre les modèles.

Par ailleurs, l’effet de la dissymétrie diurne de la couche limite sur la tempé-
rature est important dans les régions sèches. Or, en changement climatique, ces
régions vont s’étendre. Par conséquent, les effets que nous avons mis en évidence
dans cette thèse pourront être encore plus importants dans un contexte de chan-
gement climatique. Il serait intéressant de réaliser un test de sensibilité à l’inertie
thermique dans des simulations en changement climatique, en tenant compte de sa
dépendance à l’humidité du sol, et en coupant cette dépendance. Ceci nous permet-
trait d’évaluer l’apport d’une meilleure représentation de l’inertie thermique sur les
surfaces continentales, et de comprendre les effets du changement du bilan d’eau à
la surface sur la température via l’inertie thermique.
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Biais de température

Actuellement, la majorité des modèles CMIP5 présentent un biais froid au Sa-
hara avec des amplitudes diurnes faibles. Dans le modèle ORC2, l’inertie thermique
était beaucoup trop élevée par rapport à la réalité au Sahara, contribuant à la
réduction des biais de température moyenne. Le modèle ORC11 a des valeurs de
propriétés thermiques à la surface plus réalistes, mais conduit à l’amplification des
biais dans les régions sèches. Il est ainsi important de garder en tête que l’amé-
lioration de la valeur d’un paramètre dans le modèle ne conduit pas forcément à
l’amélioration des résultats de ce dernier, et jusqu’à présent, les biais de tempéra-
ture au Sahara ne trouvent aucune explication. Dans le cadre du projet CMIP6,
des améliorations du modèle sont attendues, mais la question de l’amélioration de
l’inertie thermique reste toutefois posée.

De plus, le modèle de surface ORCHIDEE ne tient pas compte de la couche
de végétation, et de sa capacité thermique. Ainsi, pour des régions recouvertes de
végétation, améliorer la représentation des propriétés thermiques du sol nu sans
tenir compte de l’effet de la végétation sur la température peut être très limité. Il
y a également des développements à faire afin de tenir compte des hétérogénéités
de texture du sol au sein d’une même maille afin d’améliorer la représentation des
propriétés thermiques.

Régions enneigées

Dans cette thèse, nous avons montré que la sensibilité à l’inerte thermique est
particulièrement forte dans les régions où la contribution du flux latent au bilan
d’énergie est faible. Or, les régions enneigées représentent des milieux particulière-
ment secs, où le flux latent est faible. De plus, comme l’inertie thermique dépend de
la densité du matériau considéré, et comme la densité de la neige varie en fonction
de son âge, on peut se demander si l’inertie thermique de la neige, qui dépend donc
de son âge a un effet important sur la température.

De façon très préliminaire, deux simulations globales libres ont été effectuées
utilisant le modèle d’atmosphère LMDZ5B couplé à ORC11, avec deux valeurs de
l’inertie thermique de la neige variant du simple au double. L’une correspond à
l’inertie thermique d’une neige fraîche (205 J.m−2.K−1.s−0.5), et l’autre à l’inertie
thermique d’une neige plus ancienne (502 J.m−2.K−1.s−0.5) (voir le tableau 6.1 pour
les valeurs des propriétés de ces deux neiges).

Si on considère les régions enneigées (encadrées dans la figure 6.3), les résul-
tats des différences de température de surface suite à un doublement de l’inertie
thermique sont comparables et cohérents avec ceux obtenus dans les régions sèches.
En effet, les figures indiquent une grande sensibilité de la température de surface
à l’inertie thermique, qui est beaucoup plus forte la nuit que le jour, ce qui im-
pacte directement la moyenne. Ainsi, une sous-estimation de l’inertie thermique de
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Tableau 6.1 – Valeurs des propriétés thermiques imposées pour deux neiges avec deux
densités et deux conductivités thermiques différentes.

ρ Cm λ Γ

kgm−3 J.K−1 W.m−1.K−1 J.m−2.K−1.s−0.5

Neige fraîche 200 2.1 × 103 0.1 205
Neige tassée 400 2.1 × 103 0.3 502

la neige (ou de sa densité) conduit à une surestimation de l’amplitude diurne de la
température de surface, qui a son tour va diminuer la température moyenne jour-
nalière à cause de la dissymétrie de cette sensibilité entre le jour et la nuit. Ces
résultats soulignent ainsi l’importance de bien représenter les propriétés thermiques
de la neige ainsi que sa densité pour la représentation de la température dans les
régions enneigées.

(a) Température maximale (b) Température minimale

[°C
]

[°C
]

(c) Température moyenne

[°C
]

Figure 6.3 – Sensibilité de la température de surface journalière (a) minimale, (b) maxi-
male et (c) moyenne à une augmentation de l’inertie thermique de la neige d’une valeur
de 204 à 502 J.m−2.K−1.s−0.5 moyennée sur le mois de janvier.

Cependant, on constate que sur les bords des zones enneigées, la sensibilité de la
température moyenne et minimale est de signe opposé à celle notée dans les régions
enneigées. Il n’est pas évident d’en dégager la cause, mais en perspective de ce teste,
il serait intéressant d’identifier les processus mis en jeu dans ces régions là.
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Annexe A

Annexes

A.1 Phase 1b du cas DICE

Afin de représenter les effets de l’advection de masse d’air sur le site d’étude, et
de maintenir les profils atmosphériques proches des profils des sondes locales, des
forçages atmosphériques de grande échelle variant en fonction de l’altitude et du
temps sont imposés. Ils incluent l’advection horizontale de température et d’humi-
dité, l’advection horizontale du moment zonal et méridional, la vitesse verticale du
vent ainsi que le vent géostrophique zonal et méridional, considéré uniforme sur la
verticale.

Étant donné le rôle du vent sur le cycle diurne de la température, la relaxation
vers un profil de vent observé n’est pas prise en compte dans le cas DICE.

Par ailleurs, les simulations de modèle d’atmosphère forcé requièrent des forçages
par des flux de surface. Ces derniers sont fournis à un pas de temps de 30 minutes et
comprennent : les flux sensibles et latent, le flux radiatif infrarouge remontant de la
surface. Il est imposé au modèle par le biais de la température de surface observée.
Et enfin, le flux solaire remontant de la surface, imposé avec un albédo prescrit à
une valeur égale à 0.22. La vitesse de friction u* est aussi prescrite lors du calcul
du coefficient de frottement dynamique Cd suivant la formule :

√

Cd = u ∗ /vent (A.1)

L’état initial atmosphérique est prescrit par les profil initiaux suivants :

— Température potentielle "θ"

— Humidité spécifique "qv"

— vent zonal et méridional "u" et "v" respectivement

— pression "pf "

— Ozone

Résultats

La température de surface simulée par le modèle d’atmosphère forcé par des flux
de surface est représentée dans la figure A.1,(a).

Son profil est très différent du profil de température observé, avec une sous-
estimation importante durant le jour (environ 5circ), et des chutes de température
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(a) Ts (K) (b) Vent (m s−1)

(c) u* (m s−1)

Figure A.1 – Evolution temporelle de (a) la température de surface, (b) du vent à 10, et
(c) de la vitesse de friction dans les simulation d’atmosphère forcée du cas DICE (courbe
rouge) et les observations (courbe noire).

extrêmes lors des transitions entre le jour et la nuit le 24 octobre à 6 h et à 18 h, et le
25 et 26 octobre à 6 h. Ces fortes chutes de température de surface s’accompagnent
de très fortes chutes du vent (cf. figure A.1,(b)), avec des valeurs avoisinant 0 ms−1.

De tels résultats démontrent un problème inhérent à la mise en place de la
simulation. Dans notre cas, l’utilisation du flux sensible en tant que forçage, ainsi
que la prescription de la vitesse de frottement u* sont en cause.

La prescription de la vitesse de frottement permet le calcul du coefficient de
frottement dynamique Cdm grâce à l’équation A.1. Si le vent atteint des valeurs très
faibles (ce qui est le cas en début et en fin de journée (6h pour le 24, le 25 et le 26
octobre, et 18h pour le 24 octobre figure A.1(b)) alors que la force de frottement u*
prescrite correspond à une situation durant laquelle le vent est plus élevé (cf. figure
A.1(c)), alors, la valeur du coefficient de frottement Cdm est amplifiée (cf. équation
A.1), conduisant à une rétroaction positive sur la chute du vent.

Par ailleurs, le flux sensible dépend du vent, du coefficient de frottement et de
la différence entre la température de surface et de l’air (H = V CdCp(Ts − Tair)).
Si le flux sensible est un forçage du modèle, alors une forte sous-estimation du
vent entraine un ajustement de la température de surface. Sa valeur va fortement
chuter permettant l’augmentation de la différence Ts − Tair, et la satisfaction de la
contrainte de flux sensible imposé.

Il découle de cela que le modèle d’atmosphère forcé par des flux de surface, tel
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qu’il est mis en place dans le cas DICE ne peut être utilisé comme outil permettant
d’analyser la température de surface.
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