Arbeitsberichte der Schweizerischen Meteorologischen Zentralanstait
Rapports de travail de I'Institut Suisse de Météorologie
Rapporti di lavoro dell’lstituto Svizzero di Meteorologia
Working Reports of the Swiss Meteorological Institute

Zirich

52705



No 101

INTRODUCTION A LA METEOROLOGIE DYNAMIQUE

par

J. Quiby, Zurich

septembre 1981

Météorologie dynamique 551.511

Résumé

Le but de cette bréve introduction est de donner aux scientifiques travaillant
dans d'autres domaines que 1'atmosphére un apergu des bases et des méthodes
sur lesquelles reposent la météorologie dynamique et la prévision numérique

du temps. Elle suppose du lecteur une certaine familiarité avec les mathé-
matiques. On s'est limité aux notions et aux modéles les plus fondamentaux

et n'avons pas du tout cherché i donner une image de 1'&tat actuel de ces
deux disciplines. La plus grande partie du matériel contenu dans cette

note a été présenté lors du Cours sur la Physique du Milieu Naturel organisé
3 Zermatt (Suisse) du 9 au 14 mars 1981 par 1'Association Vaudoise des
Chercheurs en Physique (AVCP).

Zusammenfassung

Ziel dieser kurzen Einfiihrung ist es, Wissenschaftern, die nicht auf dem
Gebiete der Atmosphirenphysik arbeiten, einen Ueberblick lber die Grund-
lagen und Methoden der dynamischen Meteorologie und der numerischen Wet-
tervorhersage zu geben. Dabei wird vom Leser eine gewisse Vertrautheit mit
der Mathematik vorausgesetzt. Der Autor beschrédnkt sich auf die Darstellung
der grundlegenden Begriffe und Modelle; es war nicht seine Absicht, ein Bild
des gegenwirtigen Standes dieser beiden Gebiete zu geben. Der Inhalt dieses
Arbeitsberichtes wurde grésstenteils an einem Kurs Uber die Physik der
natiirlichen Umwelt présentiert; der Kurs wurde von der "Association Vaudoise
des Chercheurs en Physique (AVCP)" in Zermatt vom 9.-14. Mirz 1981 veran-
staltet.



Riassunto

Lo scopo di questa breve introduzione & quello di dare allo scienziato

che lavora in campi al di fuori di quello della fisica dell'atmosfera, un
sommario sulle basi e sui metodi della meteorologia dinamica e della
previsione numerica del tempo. Si presuppone una certa familiaritd con

la matematica da parte del lettore, Ci si limita alle nozioni e ai modelli
pii fondamentali, senza voler dare un quardo dello stato attuale in cui

si trovano queste due discipline. La maggior parte del materiale contenuto
in questo compendio & stata presentata in occasione del corso sulla fisica
dell'ambiente naturale, organizzato a Zermatt (Svizzera) dal 9 al 14 marzo
1981 dall'"Association Vaudoise des Chercheurs en Physique (AVCP)".

Summary

The aim of this short introduction is to give to secientists working in
other fields than atmospheric physics an insight into the fundamentals
and the methods of dynamical meteorology and numerical weather prediction.
A good command of the mathematics is expected from the reader. The author
has restricted himself to the most basic notions and models and has not
attempted to describe the present state in these two fields. Most of the
material to be found in this note has been lectured at a Course on the
physics of the Natural Enviromment organmised in Zermatt (Switzerland),
9-14 March 1981, by the AVCP, a swiss association of physicists.
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1 INTRODUCTION

1.1 Composition de 1l'atmosphére

En travaillant avec suffisamment de précision, on pourra tou-
jours montrer, du moins théoriquement, que la proportion de
chaque constituant par rapport aux autres est variable et que
pratiquement chaque gaz connu doit se trouver dans l'atmosphere.
Pour simplifier le probléme de la composition de l'air, nous
nous limiterons dans le pourcentage par volume de chaque con-

stituant & une valeur minimum de 10—3.

Constituant Pourcentage ,par volume
Azote (N,) 78.084

Oxygene (02) 20,948

Argon (Ar) 0.934

Anhydride carbonique (002) 0.031*

Néon (Ne) 0.002

Hélium (He) 0.001

* Pourcentage variable
Table 1.1 Composition de 1l'atmosphere

On voit que plus du 99% de l'atmosphére est constitué d'azote et
d'oxygene. En plus des composants donnés dans la table ci-dessus,
on trouve aussi, en moindre quantité et par ordre d'importance,
les gaz suivants:

Méthane (CH4), Krypton (Kr), Hydrogeéne (H2), Protoxide d'azote
(NZO), Xénon (Xe), Ozone (03), Dioxide de suffre (802), Dioxide

d'azote (NOZ)’ Amoniaque (NH Monoxide de carbone (CO).

5
Vu sa grande variabilité, la vapeur d'eau n'est jamais considé-
rée dans les tables de composition de 1l'atmosphére. Elle varie de
quasiment zéro dans les hautes couches de }'atmosphiére & 4% par
volume dans l'air saturé chaud des tropiquss.
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Seuls trois gaz jouent un grand rdle en météorologie:
- la vapeur d'eau (H2O)

- 1l'anhydride carbonique (002)

- 1l'ozone (03)

La vapeur d'eau a un effet prépondérant sur le rayonnement (sur-
tout le rayonnement infrarouge), mais avant tout elle donne nais-
sance par condensation aux nuages, a la pluie, & la neige, a la
gréle, au brouillard, etc. Il n'est pas exagéré de dire que la

vapeur d'eau est responsable du temps qu'il fait,.

L'anhydride carbonique, appelé le plus souvent gaz carbonique,
est important pour le bilan radiatif de 1l'atmosphere. C'est en
effet un grand absorbant dans l'infrarouge. En plus de la varia-
tion naturelle de son pourcentage, il est actuellement en forte
augmentation, Cette derniere est avant tout due & la combustion

de carburants fossiles,

L'ozone se trouve dans sa plus grande partie entre 20 et 30 km.
Elle absorbe entierement le rayonnement solaire court jusqu'a
0.3 mu.

La composition de l'atmosphére selon la Table 1.1 donne un poids
moléculaire de 1'air de 28.964.10° kg mol™. En prenant pour
constante universelle des gaz parfaits R*= 8.31432 J(K mol)-l,
la constante des gaz pour l'air sec est R = 2.8706 102 Jd kg—l

gL,

La composition donnée dans la Table 1.1 est valable jusqu'a une
hauteur d'environ 90 km, ce qui montre qu'il y a toujours suffi-
samment de mouvement dans toutes les directions pour bien mélanger

1 'atmosphere.

1.2 Structure verticale de l'atmospheére

La structure verticale de l'atmosphére est, au premier ordre,
déterminée par le bilan radiatif. Le bilan radiatif seul donnerait
pour les premiers kilometres de l'atmosphére un profil vertical de
_température instable. Dans ce contexte, instaﬁle signifie que si
une particule d'air subissait un petit déplacehent vertical vers

e e » . \ -
le haut ou le bas, contlnqeralt a monter ou a dese¢endre. Dans le
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Fig. 1.1 Trois profils verticaux de temp_€rature de 1l'atmos-
phére. Ordonnée de gauche: hauteur. Abcisse: tempé-
rature en degrés centigrades.

A Moyenne globale, appelée "Atmospheéere standard". |
Ordonnée de droite: pression équivalente pour cette
atmosphere.

B Moyenne de janvier a ZSON.

C Moyenne annuelle a 15°N.

Petits cercles: Moyenne de tous les sondages de la

station aérologique suisse (Payerne)
de 1964 a 1973.
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cas d'une atmosphere stable, elle reviendrait & sa position
d'éguilibre ou, s'il n'y avait pas de frottement, elle oscil-
lerait autour de cette position. Si, aprés avoir été déplacée,
la particule reste &4 sa nouvelle place, le profil de température
est appelé neutre.

Le flux de chaleur sensible et surtout la convection font que le

profil moyen de température est stable dans les basses couches.

Dans la Fig. 1.1, il est intéressant de remarquer que la strati-
fication de 1l'atmosphére & Payerne (latitude: 46° 49') est tres
semblable & celle de 1'Atmosphéere Standard. |
L'inversion prés du sol dans le sondage polairé est d0 & la tempé-
rature extrémement froide du sol qui est recouvert de neige ou de
glace et ne regoit pas du tout de soleil en Janvier.

L'isothermie visible entre 2000 - 2500 m dans le sondage tiropical
est due aux tres importantes inversions que l'on trouve souvent

dans les vents alizés.

1.3 Echelles des mouvements atmospheriques

Les mouvements atmospheériques sont trés divers et présentent
entre eux d'énormes différences d'échelles aussi bien spatiale
que temporelle. Mais ces deux échelles ne sont pas indépendantes.

Quand 1l'une des échelles est. _grande, l'autre l'est aussi; quand —

une est petite, l'autre le sera aussi.

Echelle spatiale Echelle temporelle
Ondes synoptiques 1000 - 8000 km %3 - 10 jours
Dépressions 1000 km 2 - 6 jours
Fronts 100 km 3 jours
Orages 10 km ‘ 6 heures
Tourbillons 1l -100m 10 min - 1 heure
(dans couche limite)
Dissipation en chaleur |1 mm 1 sec

Table 1.2 Echelles temporelle et spatiale de quelques phénomenes
météorologinues.

Ces considérations d'échelle sont trés importantes car elles per-

mettent de profondément modifier les équations de la météorologie

en fonction des phénomenes que 1l'on veut étudier.
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2 LES EQUATIONS DE BASE

2.1 L'éqﬁation du mouvement

2.1.1 Rappel de théorémes des mouvements relatifs

Trojae"oi ve
absolue

% '

Fig. 2.1 x y z : référentiel fixe (ou absolu)
x'y'z's référentiel mobile ( ou relatif)

Le référentiel relatif tourne autour de l'axe z avec la vitesse
angulaire £2. Nous admettons que tous les vecteurs sont expri-
més dans le référentiel absolu,; c'est-a-dire qu'ils ont leurs

composantes sur les axes X, Y, Z.
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Pour un vecteur ﬂ arbitraire, nous pouvons écrire:
B = Al « Agl « AYR
=
En dérivant par rapport au temps:

\ j: -dfei, dne' ] +%—’9‘+d‘€ﬂ°‘ ﬁs'-v—-%"‘ !

Comme

=l

- 2)R

on peut écrire:

- (.- 2he

Cette relation montre que la vitesse absolue (indice a) est
égale 4 la vitesse relative (indice r) plus la vitesse d'entrai-

nement (dans notre cas une vitesse tangentielle de rotation).

Calcul de la dérivée dans le référentiel absolu:

{jt(a 2Ll Lu,(jﬁ) b {dt(n/\ﬂ)} (2.1
SR - AR EE AR
et i (@A) = _Q)



ce qui conduit a

(E3),- €)r 220 (E8). 2A2A8)

On voit que l'accélération absolue est égale a l'accélération
relative + 1'accélération de Coriolis + 1l'accélération cen-

tripete.

Pour alléger 1l'écriture, posons:

ce gui donne:

(5= (S, 20k ~ ahlope)

Quittons maintenant la cinématique pour la dynamique. En vertu

de la deuxieéme-loi de Newton, nous pouvons écrire:

(—é&) = Somme des accélérations extérieures au (2.4)
dt /a systeme agissant sur le peint A,

2.1.2 Application & la Terre

Définition des référentiels:

x y z : référentiel fixe (par rapport aux étoiles)
axe z confondu avec l'axe de la Terre
axe x et y dans le plan de 1l'Equateur
x'y'z': référentiel mobile fixé & la Terre ( voir Fig. 2.2)

£ _ vitesse angulaire de rotation de la Terre

Dans 1l'atmosphére, les accélérations principales (ou forces si
1'on prend en considération la masse de la particule d'air) ex-
térieures agissant sur une particule d'air sont:

- l'accélération de gravitation g¥

- l'accélération due au gradient de pressien P

- 1l'accélération due au frottement par création de turbulence F
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La relation (2.4) prend la forme:

d¥%) . q¢, P . F |
(dt )ﬂ 9%+ L + L | (2.5)

Exprimons tous les vecteurs dans le référentiel attaché & la

Terre et posons par combinaison de (2.3) et (2.5):
dw
(..‘.J_t':)n:-ag/\yu - QA(Q2)AR) 4 G+ B+ F (2.6)

Nous pouvons maintenant ignorer que nous sommes dans un référen-
tiz]l mobile, l'effet de la rotation de la Terre étant donné par
le terme représentant l'accélération de Coriolis (on remarquera

que cette accélération est paralléle au plan de 1'Equateur).

Définissons maintenant cette derniére relation dans le référen-
tiel local (E, N, Z) tangent & la surface de la Terre (Fig. 2.2).

Nous avons:

g » ' CJDCE:ss dx!

4, = = (dy, 0\3'

¥z ° ’s'-n d3
= la vitesse Yk reste la mémé. ~

q*. .Q[\(Q/\H) (fl}\n) 2 .

En météorologie, Q est toujours considéré comme un vecteur con-
stant (c'est-a-dire indépendant du lieu et de l'altitude) et,
dans un référentiel local, perpendiculaire au plan tangent & la
Terre.

Dans le référentiel local, nous avons maintenant:

i\"’,-anAv I + PL.F (2.7)

L'indice r a été omis.

La relation (2.7) est appelée 1l'équation du mouvement.




3!

Fig, 2.2 x'y'z': référentiel mobile fixé & la Terre

E N Z : référentiel local tangent & la surface de

la Terre

11 est laissé au soin du lecteur d'établir dans l'équation du

mouvement (2.7) que le terme de pression prend la forme:

Ez-.é_vP ob vz(%,%,%)

densité de l'air

pression de l'air

0w
n
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5

(€)

G

Fig. 2.3 Schéma des forces agissant sur une particule d'air.
' Les primes des axes du référentiel local ont été sup-

primés.
On a: v .'g(b/a:,%,;‘)
et on pose: y = (u, 'v-/ w)

t, x, y et z sont les variables indépendantes.
Les composantes de ¥ sont:

u = composante de la vitesse selon l'axe x

v = composante de la vitesse selon l'axe y

w = composante de la vitesse selon l'axe z

La différentielle totale de u est:
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2 3 °
d“t-,-a%db-e-?r‘:‘dx# ’Sﬁd%*'ﬁd} (2.8)
En divisant par dt:

de _ Du . ,du DU |, Ly 9% = Dv
It "o iR TVSI YRSy " (2.9)

Eﬁt est la dérivée lagrangienne, c'est-a-dire la dérivée en

suivant la particule. En météorologie, la dérivée lagran-

gienne s'écrit toujours.%?% .-Sa%.est la dérivée locale ou

eulérienne, c'est-a-dire la dérivée en un point fixe,

we W Du wr v
oI i o

L'équation du mouvement, décomposée selon les trois axes du

référentiel local, peut maintenant s'écrire:

Sg=-ugg-vRe- w%"—'sg

(2.10)
20 (wetf.vainf) A =0
&.»a-ua”-vgz-wh’--:-o
It ICEJRCT 3 SOy
(2.11)
_QQuM‘P¢F5=0 /
2w, _udw vdw 2w 1 dp
t > 4 xur,sir S‘Eii 3
(2.12)

ol F_, Fy, F_ sont les composantes de l'accélération due au

frottement et \f est la latitude.

Pour les grands mouvements atmosphériques, 1l'analyse d'échelle

montre que:
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la composante verticale du vent est un ordre de grandeur plus
petit que sa composante horizontale, Ainsi, dans 1l'équation
( 2.10), wco&\f est négligeable par rapport & ?)M"?

. 1'équation du mouvement selon l'axe vertical (2.12) peut se

simplifier comme suit:

-%%)%-3 = O

Cette simplification s'appelle l'approximation hydrostatigue.
Cette différence entre la composante verticale de 1l'équation
du mouvement et ses composantes horizontales ne doit pas éton-
ner car la hauteur de 1l'atmosphére est trés faible par rapport
a4 son extension horizontale. A grande échelle, les mouvements
ne seront dés lors pas isotropes. En fait, ils sont quasiment
a4 deux dimensions,

L'approximation hydrostatique montre que la pression de l'air
en un point donné est simplement égale au poids de la colonne

d'air au-dessus de ce point,

systéme (2.10) - (2.12) s'écrit dés lors:

29+P'v4l‘-'x =0 (2.13)
o

D v Qv 1 D
_...;..t.a.“;> ) g g-w_-gﬁﬁ°?u+‘=3= 0 (2.14)
35373
g:= 91:12»601%3

est appelé le paramétre de Coriolis. Il simule l'effet causé

par la rotation de la Terre.
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L'on remarque que l'on n'a plus d'équation pour le mouvement

vertical mais que la vitesse verticale W est toujours présente,

2.2 Une équation thermodynamique

2.2.1 L'équation d'état des gaz parfaits

g.._ﬁ. (2.16)
RT

T = température de 1l'air _

En météorologie, on suppose toujours l'air comme un gaz parfait.
R est déterminé pour un mélange standard de 1'atmosphére (voir
point 1.1). On ne fait généralement pas de correction pour tenir

compte de la vapeur d'eau.

2.2.2 Premiére loi de la thermodynamique

La premiére loi de la thermodynamique s'énonce:

al% ] CvdT.g. Pdﬁ( (2.17)

dh = chaleur regue ou libérée par unité de masse

chaleur spécifique & volume constant

c
v
& = volume spécifique. Par définition ™t = s

b

En utilisant 1'équation d'état des gaz parfaits et en se souve-

nant que c, + R = cp olu o est a chaleur spécifique a pres-

sion constante, la premiére loi de la thermodynamique peut aussi

s'éerire:

dﬂacPdT-udp | | (2.18)

En divisant par la température:

ol dTa est la variation d'entropie par unité de masse.
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La théorie de la thermodynamique nous apprend que.é%i est une
différentielle totale. Dés lors

%’-‘-:d? (2.20)

ou ? est l'entropie spécifique.
la relation ( 2.,19) devient en utilisant la définition du volume

spécifique et la relation (2.16):

J?-.-crcl&n'l'- Rd@n‘o (2.21)

2.2.3 Définition de la température potentielle

La température potentielle est la température qu'une parcelle

d'air aurait si elle était comprimée (ou détendue) de fagon
adiabatique jusqu'a une pression de 1000 millibars (lO5 Pa) en

1'absence de processus d'évaporation ou de condensation.

Pour une transformation isentropique, l'on a:

CPdngT - Rdeﬂ»P = O

En intégrant 0T gn‘o
C? P
o b On 1000
l'on obtient:
&
=T ——-‘°§°> v (2.22)

Cette relation définit la température potentielle. Elle est un

invariant des transformations adiabatiques (ou isentropiques).

2.2.4 Relation entre l'entropie et la teépérature potentielle

En prenant le logarithme de (2.22) et en différentiant:

crawue = cf.o\@nT - Rdﬂnp (2.23)
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En comparant (2.21) avec (2.23) et en divisant par dt:

cp%bf_b. = .31?. (2.24)

Par développement de la dérivée lagrangienne selon (2.9), il

vient:

8 Pl 28 20 . 6 Dnr
a:—uﬁ;-vs-i—w:s-i"# —C;B? | (2.25)

Ceéi est la forme de 1'équation de la thermodynamique générale-
ment employée en météorologie.
Notons encore que 1'entropie spécifique est relide a la tempéra-

ture potentielle par la relation
YlsCPene.@C»&-
obtenue de (2.24).

2.3 L'équation de continuité

Exprimée dans le référentiel local
D ) 08 OF o[Ow , D , D
5{.3-0&,3%-1’5_‘5-105%-3 ﬁ*ﬁ*-ﬁé) (2.26)

Cette équation assure la conservation de la masse.
Sa formulation est expliquée dans tous les traités de base de

mécanique des fluides.

2.4 Les égquations de base en coordonnée._§. cartésiennes

Le systeme des équations de base de la météorologie - appelées

dans la littérature "équations primitives" - exprimées dans le

référentiel local ayant pour coordonnée verticale (axe'% ) une

unité de longueur, se composent de 4 équations dites prognostigues

et de 3 équations dites diagnostigues,

Les équations pigngnostiques sont les 2 équations du mouvement
horizéntal (2.13) et (2.14), l'équation thermodynamique (2.25)
et 1l'équation de continuité (2.26).
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Les équations diagnostiques comprennent 1l'équation hydrostatique

(2.15), la définition de la température potentielle (2.22) et

1'équation d'état des gaz parfaits (2.16).

Nous allons regrouper ici toutes ces équations:

Be-ede-Rgody g e o

o
:
;
Q

) P i 9
S %-w-'—;- 6—5-9‘.& + FS = O

-

57;) 0 DO 00 )
SRSy T

17O
R
6=TQ°;°>‘=V
=&
RT
2.5 Les équations de base en coordonnégs baryques

Les équations de base sont rarement utilisées sous la forme

(2.13)

{2.14)

(2.25)

(2.26)

(2.15)

(2.22)

(2.16)

donnée ci-dessus. Elles sont généralement transformées pour un

référentiel ayant le pression comme coordomnée verticale car

elles peuvent ainsi s'écrire plus simplement. C'est sous cette
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forme que nous allons les présenter maintenant en utilisant 1'écri-

ture vectorielle.

%!t..-(y-v)g,w3¥ -V'#’--le{g., F | (2.27)

20 v - N_ 20 0 Dn | (2.28)
Se=-( V- ST 5T

V-\~/+%_9§_=0 ‘ | (2.29;
D¢ =-RT ’ (2.30)

6. T&.‘_L‘;’_s_)?/cl’ _ (2.31)

la transformation des équations de base des coordonnées carté-
siennes en coordonnées baryques n'est pas triviale. Nous ren-

voyons le lecteur intéressé & 1'un des ouvrages cités dans la

bibliographie.
Les nouveaux symboles sont:
Va (u. v) vent horizontal
V= ( ’ opérateur "nabla" a4 deux dimensions
D3 'Dg
(JT) 825 vitesse verticale dans le systéme baryque
% vecteur unité sur l'axe vertical p

P a 9% géopotentiel

Le systéme (2.27) - (2.31) comprend 4 variables indépendantes

qui sont t, x, ¥y, P et 5 variables dépendantes:y, w, &, 5,1'.

Le gradient du géopotentiel W <p est 1'équivalent, en coordonnées
baryques, du gradient horizontal de preséion ‘/?VP gque nous
avions en coordonnées cartésiennes. Pour une surface de pression
donnée, le géopotentiel représente, 4 une constante pres, sa
hauteur.

On  remarquera aussi que la densité de 1l'air g a disparu et gue

1'équation de continuité est devenue une équation diagnostique.
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Ce systéme est fermé si 1l'on se restreint & ne simuler que des

processus adiabatiques, c'est-a-dire si 1'on pose

an et .2._.2'30
Dt
2.6 Représentation sur le plan béta

Le référentiel local que nous avons défini au poimt 2.1.2 (voir
Fig. 2.2 et Fig. 2.3) ne permet pas, & cause de la rotondité de
la Terre, la représentation de mouvements & grande échelle. Plus
l'on s'éloigne du point de tangence & la Terre de ce référentiel,
plus l'erreur augmente. | |

Un moyen trés simple pour contourner ce probléme est de définir
les mouvements sur un plen et de donner au parametre de Coriolis

f une des formes suivantes:

g(‘:\) = 2Qaenm (\?o +-3-) ol da 444 1491 wn

P(‘ﬁ“ Rie) + S—E Y ol Q. Qi

K-

k
S

d = longueur d'un.arc d'un degré de latitude

latitude
latitude moyenne du phénomene que 1l'on étudie

Dans la deuxieme formulation, on voit que f a été décomposé en
série de Taylor. Avec cette formulation, les mouvements sont si-
mulés non sur une sphére mais sur le plan (x, y). Néanmoins, elle
donne des résultats étonnamment réalistes.

Cette approximation a joué un grand rdle en météorologie car elle
a permis d'étudier les phénoménes de grandes échelles sans avoir
a4 recourir aux équations de base exprimées en coordonnées sphé-
riques, cylindriques ou stéréographiques. Nous 1l'utiliserons tout

au long de ce résumé.

L'expression "plan b2ta" vient de la dérivée Eig qui, en météo-
rologie, est toujours notée (3 . 4
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2.7 Paramétrisation des processus non représentés explicitement

Pour une paramétrisation précise des processus atmosphérigues,
1l'hypotheése adiabatique mentionnée au paragraphe 2.5 ne peut plus
8tre retenue et il est indispensable de tenir compte explicite-
ment de la vapeur d'eau., Le systéme (2.27) - (2.31) sera donc
complété par une équation de conservation de la vapeur d'eau qui

aura la forme

P) ek 24 o9 .,
5‘?"“%'”5}' wg_p + O (2.32)

ol q est une mesure de 1'humidité invariante aux transformations
adiabatiques (en général le rapport des masses "vapeur d'eau/air
sec") et ou S rend compte des gains et pertes de vapeur d'eau.

Le systéme (2.27) - (2.32) n'est fermé que si les quantités F,
dquku et S peuvent &tre exprimées en fonction des variables dé-
pendantes et indépendantes du systime. La formulation de ces fonc-

tions s'appelle la paramétrisation.

Quels sont les processus atmosphériques qui ddvent &tre paramétri-
sés? Cela dépend du degré de réalisme désiré. Dans les meilleurs

modeles de simulation d'aujourd'hui,l'on trouve paramétrisé:

Sous F : Frottement interne df au cisaillement du vent car le ci-
saillement provoque de la turbulence (important surtout
dans la couche limite). Accélération (ou décélération)
due au transport de gquantité de mouvement par convection.

'SOus!!E : Gain de chaleur latente par condensation de la vapeur

Dt d'eau lors de la formation de nuages ou de précipitations.
Perte de chaleur latente par évaporation lors de la dis-
solution des nuages ou de l'évaporation des précipita-
tions avant qu'elles n'atteignent le sol. Flux de chaleur
sensible dQt & la turbulence ¢réée par le cisaillement du
vent (surtout dans la couche limite). Transport vertical
de chaleur sensible opéré par la convection. Réchauffe-
ment et refroidissement dus au rayonnement solaire et au
rayonnement propre de l'atmosphére et de la surface de

la Terre.



Sous S
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Gain de vapeur d'eau par évaporation de nuages et de
précipitations. Perte de vapeur d'eau lors de conden-
sation. Gain de vapeur d'eau par évaporation a la sur-
face de la Terre & partir des océans et du sol. Gain

(ou perte) de vapeur d'eau par turbulence créée par le
cisaillement du vent (important dans la couche limite,
surtout au-dessus des océans). Gain (ou perte) de vapeur

d'eau par transport vertical opéré par la convection.
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> MODELISATION DE L'ATMOSPHERE

3.1 Remarque préliminaire

Le systéme des équations de base (2.27) - (2.31) est un sysiéme
d'équations différentielles non linéaires dont il serait vain de
chercher une solution analytique. Des méthodes d'approximation
numériques doivent nécessairement &tre utilisées pour résoudre

un tel systeme.

Les équations (2.27) - (2.31) décrivent deux phénoménes atmos-

phériques tres différents:

Premierement: De grandes oscillations horizontales dans les champs
de pression, de température et de vent. Ce sont ces
oscillations, ou mouvements, que les cartes météo-
rologiques représentent.

Deuxiemement: De rapides oscillations verticales formées par des

ondes de gravité.

Dans la nature, les ondes de gravité sont tres fréquentes (6n en
voit beaucoup sur les photos prises par les satellites météorolo-
giques), mais leurs amplitudes sont toujours petites et elles
n'ont pas d'influences mesurables sur les mouvements i grande
échelle ou, plus généralement, sur le temps.

Si les ondes de gravité peuvent &tre négligées du point de vue
météorologique, elles ne peuvent pas 1'&tre du point de vue numé-
rique., En effet, si 1'on ne prend pas de précautions lors de la
résolution du systeme des équations de base,elles peuvent s'am-
plifier de fagon tout 3 fait irréaliste et venir totalement mas-
quer le mode météorologique, c'est-a-dire la partie de la solu-

tion & laguelle l'on est intéressé,

Il n'existe pas de méthode a la fois simple et rapide qui ne
provoque pas une .amplification sans limite des ondes de gravité,.
Pour éviter cela, il faut soit employer une méthéde numérique
compliquée, soit accepter, si 1'on veut utiliser une méthode mathé-
matiquement simple, que le temps de calcul pour un ordinateur soit
environ irois fois plus long.
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Dans les années cinquantes et soixantes, alors que les ordina-
teurs n'avaient pas la puissance que nous leur connaissons au-
jourd'hui, le systeme des équations de base a été transformé afin
que les ondes de gravité n'en soient plus solution. Nous allons -
étudier cette transformation dans ce Chapitre.

Auparavent, nous dériverons une équation diagnostique de la plus
haute importance et rappellerons trois propriétés de l'analyse

vectorielle dont nous aurons besoin ultérieurement.

3,2 La relation géostrophique

Lorsque l'on fait subir a 1l'équation du mouvement (2.27) une ana-
lyse d'échelle en considérant les champs en altitude de la pression
et du vent, l'on observe que deux termes sont prépondérants: Le
gradient horizontal de la pression et l'accélération de Coriolis.

L'équation du mouvement se résume alors a
-V - pgAy = O (3.1

Cette relation entre le géopotentiel d'une surface isobare et le
vent sur cette méme surface s'appelle la relation géostrophigue.
Elle montre que, en premiére approximation, le vent n'est pas ac-
céléré et qu'il souffle parallilement aux isolignes du géopotentiel
(appelées isohypses), c'est-a-dire, & peu de chose prés, parallé-
lement aux lignes de niveau des surfaces de pression (voir Fig.
3.1)%

* description du code utilisé dans la Fig. 3.1

Symbole du vent: (1 noeud = 0,515 mS’l)
triangle: vitesse de 50 noeuds
grande barbule: 10 noeuds
petite barbule: 5 noeuds
le symbole est orienté dams la direction d'od
vient le vent.

Représentatlon d'une station:
_-température en degrés centigrades. 2 -2
°25/ valeur du géopotentiel. Lire 5490 m
s (environ méme valeur pour la hauteur en m).
-% 6~ _point de rosée\(c'est la température a laquelle
il faudrait adiabatiquement refroidir l'air pour
obtenir le seuil de condensation).
vitesse du vent: 65 noeuds, direction: nord-ouest.



Surface isobarique 500 mbar au-dessus de 1'Europe

le 28 mars 1981 & 12 heures (temps universel).

On voit que la direction du vent est paralléle aux
isohypses.
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Le vent géostrophigue s'exprime:

Vq = ?-‘ g/\vqa (3.2)

3,2.1 Divergence du vent géostrophigue

La divergence du vent géostrophique prend la forme:
)!@3 = (FLSBI QJQ)

-1
V-¥y = -P Py (3.3)

On voit que la divergence du vent géostrophique est uniquement

due & la variation du parametre de Coriolis avec la latitude.

3.3 Prop;iété de l'analyse vectorielle

3,3.1 Le théoréme d'Helmoltz

Ce théoreme montre que tout champs vectoriel peut se décompoger
en une somme 4d'un champs vectoriel non divergent et d'un champs
vectoriel irrotationnel.

Nous pouvons donc écrire:

V'y‘f a O
Y= ¥+ ¥ o (3.4)
‘7}\}{&,:: (o)
V = champs du vent horizontal
)ﬁy = partie non divergente du vent

Yz

partie divergente du vent

Dans l'atgmosphere, la partie non divergente du vent est un ordre

de grandeur supérieur i la partie divergente.

3.3.2 La fonction de courant

Tout champs vectoriel non divergent peut &tre représenté par une

fonction \Y appelée fonction de courant telle que:

Vy = %Av‘l’ (3.5)



En coordonnées:

Uy = -

Y
« €

3.3.3 Le théoréme de Gauss

Considérons un champs vectoriel g dans un plan. Nous avons:

z

Sv-g ds -

a-q¥
(3.6)

En place du plan, considérons une surface isobare qui ne touche

pas le sol (et ne heurte pas les montagnes!). Une telle surface
étant fermée, la courbe T est de longueur nulle. L'on aura donc:

Zp
>

3.4 Définition de la vorticité

surface isobare globale

]

fonction météorologique arbitraire

(3.7)

On appelle vorticité relative la composante verticale du rota-

tionnel du vent. En utilisant les symboles usuels (cf. point 2.,1.2

ou ils sont définis), on a:

S = RV =%y
® = vorfileité relative

La relation (3.5) permet d'écrire:

g - vy

(3.8)

(3.9)
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On appelle vorticité absolue la somme de la vorticité relative

et du parametre de Coriolis.

\g + P | (3.10)

Q = vorticité absolue

La vorticité relative est la vorticité - appelée parfois le
tourbillon du vent - vue par un observateur dans le référentiel
relatif (par exemple le référentiel local) alors que la vortici-
té absolue est vue depuis le référentiel fixe (voir Fig. 2.1 et
Fig. 2.2).

Il y a une association naturelle en météorologie entre les grands
mouvements (dépressions fermées, cellules anticyclonigues, méan-
dres des courants en altitude) et la vorticité. A lui seul, le
signe de la vorticité relative indique si 1'on est dans un cou-

rant cyclonique ou anticyclonique.

3.5 L'équation de la vorticité

En prenant la composante verticale du rotationnel de 1l'égquation
du mouvement (2.27) dans laquelle on aura négligé le frottement,

%.vA '%%_ -(y-v)y “w%‘ vep - ?%Ay (3.11)

on obtient:

28=-(y V)‘S 028 - (y)(B+1)-vP & B¥ |vel

(3.12)
Cette équation s'appelle l'éguation de la vorticité relative.

Nomenclature des différents termes:

D) i; Variation locale {(ou tendance) de la vorti-
S cité relative
(¥° V)E Advection horizontale de vorticité relative

‘E) Advection verticale de vorticité relative

(V V)(f).,.?) Produit de la divergence horizontale et de
la vorticité absolue
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E{g; Vw} Terme de torsion
2 P D P o) Q .
E arquant quUe  aem ‘e Y © Q .
n remarq q X =,$¢ = 'DP = (mais 3_59.¢@,
la relation (3.12) peut aussi s'écrire sous la forme de 1'équa-

tion de la vorticité absolue.

%.z s_(!.v)iz-w%? ‘Q(v'x)*%i%%Avwg (3.13)

L'éguation de la vorticité (3.12) peut se mettre de facon exacte

sous la forme

28=--v{(8+Py~ wbv/\@i (3.14)

En vertu de (3.7), nous avons

>N dv o (3.15)
a\:&E ® |

<
Donc, la quantité dz vorticité repllftive (ou absolue) présente sur
une surface de pression globale est constante lorsqu'il n'y a pas
de frottement. Loin du sol et loin de la région de la tropopause
(ol les courants jets produisent d'importants cisaillements),
vers 500 - 400 mbar, il y a trés peu de frottement puisque c'est
aussi la région ol l'approximation géostrophique est la mieux vé-
rifiée.

Des études d'échelle et d'observation montrent que les termes de
l'advection verticale et de la torsion sont plus petits que les
autres et ont tendance, si on les consideére avec leur signe, &
s'annuler. Comme cela se fait habituellement, nous allons les né~=
gdiger. La relation (3.14) devient:

2% = -V’{(‘E-\-p)},’} (3.16)

ot

En développant:

2t --Y'9h - (8P vy - vp (37
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Le premier modeéle de simulation numérique de 1l'atmospheére qui

a été calculé en 1949 & Princeton sur ce qui devait &tre le pre-
mier ordinateur existant était basé sur la relation ci-dessus
avec l'hypothése supplémentaire de la non-divergence, c'est-a-

dire
%g R A (3.18)

Cette relation satisfait toujours la contrainte (3.15).

La relation (3.18) ne peut pas &tre résolue sous cette forme car
elle contient trois fonctions inconnues: "E>, w et v,

Comme l'hypothése de la non-divergence a été faite, nous pouvons
exprimer ces fonctions inconnues a l'aide de la fonction de cou-
rant selon les relations (3.5) et (3.9).

la relation (3.18) devient:

2_v¢ = -G(W X W) \3 (3.19)

3 = Jacobien des fonctions Y et V"Y par rappdrt axety.

Les premiéres prévisions a4 24 heures d'évolution de la surface

500 mbar furent faites au début des années cingquantes & 1l'aide

de 1l'équation ci-dessus. Les résultats furent si encourageants que
l'on pensa, dans les milieux météorologiques d'alors, que le prob-
léme de la prévision du temps serait bientdt résolu!

La résolution numérique de (3.19) pose de tres intéressants prob-
lemes qu'il ne nous est malheureusement pas pogsible d'aborder

dans cette modeste présentation.

3.6 Le systeme quasi-géostrophigue

2.6.1 Forme de l'équation de la vorticité

Considérons maintenant une forme moins restrictive de 1l'équation
de la vorticité.

Le théoréme d'Helmholtz (3.4) nous permet d'écrire:

t%“"p)b’ = BVe 4 ?Mw + BRwvw + py,, | (3.20)
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A nouveau, une analyse d'échelle montre que le terme‘is}{;

est un ordre de grandeur plus petit que les termes 'jayﬁf et

9.,¥1 et deux ordres de grandeur plus petit que le terme Ryy .
En conséquence, l'équation de la vorticité (3.16) prend la forme:

%%= -V'{ ('?;4-?»)\.!\:' - ?-.\./1.} (3.21)

ce qui peut s'écrire:

%F% = -yy-v(‘g.+?.) “(,3+'P)V'¥v - PV‘.\!# -}./¢°le
S s, &
7-(:5 (3.22)

Le terme 1%4! est un ordre de grandeur plus petit gue les deux
autres. En conséquence:

__‘3)7_5, = -y\,-v(‘g.,.().) - Qv-y, | (3.23)

On notera que 1l'équation (3.23) ne satisfait plus la contrainte
(3.15). L'on peut cependant facilement y remédier en traitant le
parametre de Coriolis comme une constante. Bn faisant cela, 1l'on
perd de ia précision, mais la conservation d'un invariant est
souvent beaucoup plus importante: c'est un garde-fou qui peut

empécher certains développements par trop irréalistes.

5.6.2 Forme de 1'éguation de la thermodynamigue

En partant de 1'équation de la thermodynamigue (2.28) et en uti-
lisant 1'équation d'état deggaz parfaits (2.16), la définition de
la température potentielle (2.31) et 1l'équation hydrostatique
(2.30), 1'équation -thermodynamique adiabatique prend la forme

%%%’).,u.(?ﬁ.),,v@%) + Tw =2 o (3.24)

Y

ou

v = -.961;%9. (3.25)
F

0' est une mesure de la stabilité verticale.
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G peut aussi s'exprimer en fonction du géopotentiel:

5’ O’ _ 3‘}?__-1 (3.26)
“Op* P oOP )

3.6.3 Le systéme quasi-géostrophigue exprimé avec le
géopotentiel

Dans la relation (3.23), le vent non divergent dans le terme de
1'advection horizontale de vorticité absolue est remplacé par le
vent géostrophique (3.2) et la vorticité 8 est remplacée par

la vorticité du vent géostrophique.

B, = R- vA (?"%Avq») (3.27)

= aa¢ "2‘2 - '.ait’. (3.28)
oxt "35" ’D:S

I1 ne serait pas adéquat, dans (3.23), de remplacer la diver-
gence du vent ¥-Yg par la divergence du vent géostrophique
" (3.3), cette derniére étant nettement plus petite que la diver-
gence observée dans l'atmosphére, surtout aux latitudes élevées.
Mais 1'équation de la continuité (2.29) nous permet d'écrire:

Vg = _Qcw (3.29)

Nous avons donc:

_?_-gsg ‘YS'V(SS* ) + ?.'_b_o_e  (3.30)

va={"8\vs _ (3.31)

By E'V/\(?“%Aw) (3.32)

_’_0_(_9.:) (Vs v}'>4° e = © (3.33)
’b"# DbIR - ,

F = S ;DE‘;._.&?-'i) (3.34)

C'est la forme finale du systéme quasi-géostrophique adiabatique

exprimé avec le géopotentiel.
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3.6.4 Le systeme guasi-géostrophigue exprimé avec la
fonction de courant

Retour & la relation (3.23). Le vent non-divergent et la vorti-
cité s'expriment avec la fonction de courant selon les relations
(3.5) et (3.9) respectivement. On obtient en considérant aussi
la relation (3.29):

v“f - - (Y, o). ‘3

(3.35)

‘b

Comme la relation thermodynamique (3.24) contient le géopoten-
tiel, on va établir une relation approximative entre le géopoten-

tiel et la fonction de courant

P = ?»g\l’ (3.36)

?0 = parametre de Coriolis moyen
Cette relation est avant tout valable aux latitudes moyennes pour

» l'échelle synoptique.

r Le systeme quasi-géostrophique adiabatique exprimé avec la fonc-

tion de courant a la forme:

"‘!’--D(ﬁ’ orY). p2t ?.3“’ )

/Se F | | (3.38)

(’c—\a'd) - (3.39)

’é—t'(p

i SR
g oP* P

L")

) 2y ?_‘l'.)-co ¥
h 4

%x
-e

3.6.5 Remarques

- les deux équations fondamentales du systiéme quasi-géostrophique
sont (3.23) et (3.24). Ces deux équations comprennent 3 inconnues:
)f,oo,<¢> '« Afin de férmér ce systeme, des approximations sup-
plémentaires sont indispensables. Il y a deux possibilités:
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a. L'on suppose le vent géostrophique.
V¥ devient une fonction de & .
C'est le systéme (3.30) - (3.34)."

b. D'une part 1'on suppose le vent non divergent et d'autre
part l'on établit une relation approximative entre le géo-
potentiel et la fonction de courant. |
C'est le systeme (3.37) - (3.3%9).

toutes les équations de base (2,27) - (2.31) doivent &tre uti-
lisées pour la dérivation des équations (3.23) et (3.24):
1'équation du mouvement et 1'équation de continuité pour 1'équa-
- tion de la vorticité et les autres équatiens pour la détermina-

a
tion de la reltion thermodynamique.

lt'expérience a montré que les ondes de gravité sont éliminées
des systémes (3.30) - (3.34) et (3.37) - (3.39). Ceci peut aussi

étre montré théoriquement si l'on linéarise les équations.

le systéme quasi-géostrophique est le systéme le plus simple

que l'on puisse obtenir & partir des équations de base (2.27) -
(2.31) .sans faire d'hypotheses trop restrictives telles que la
non-divergence des champs de vent ou l'absence de cisaillement

vertical.

le systéme quasi-géostrophique s'est révélé extrémement fruc-
tueux pour 1'étude théorique des processus atmosphériques i
grande échelle. Nous alloms, au Chapitre sﬁivant, en montrer une

application des plus importantes.
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4 L'INSTABILITE BAROCLINE

Noue allons dans ce Chapitre utiliser le systéme quasi—géoé
strophique défini au Chapitre précédent pour dériver la pro-
priété la plus fondamentale de la météorologie dynamique:

l'instabilité barocline. Cette théorie montre comment les per-

turbations prennent naissance et se développent.

L'on utilisera le systeme quasi-géostrophique avec la fonction

de courant.

_g_tv Y + Vy'v(V’Y ?) O%‘;\‘o’- (4.1)
: . - S .
%@—}’)) + Y V(%%) = _T’:w (4.2)

o0
6= %—\3 (4.3)

Définissons un modéle: (voir page suivante)

Appliquons l'équation de la vorticité (4.1) aux niveaux 1 et 3.

(360 - W=, 'Bw) = 4 =Cy (4.4)
AP oPr/3 ap

Au niveaﬁ 1:

P vl . : - )

’st kH + Y v(v (Pl “'V’) = 90 Af‘; (4.5)

Au niveau 2:

2V, . ;3°V(V"P3+ b Ro <20 (4.6)
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[mbar]
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€50 Y, 1

500 . Ws 9
750 Y 3
1000 L é

Fig. 4.1 Structure verticale du modéle pour la discrétisation
des équations quasi-géostrophiques.

Appliquons la relation thermodynamique (4.2) au niveau 2.

(__%) (Pz, ‘P. (4.7)

53_(‘}’ <¢)> + Yo VC“PB-QP> = ___Q_P_w 4.§>

Posons:

Va = _ji(y‘ +\~/;) (4.9)

Les fonctions inconnues du systeme (4.5) (4.6) (4.8) sont HP"+g,cu‘

Afin de pouvoir approcher la solution de ce systeme, nous allons
le simplifier en utilisant la méthode des perturbations. La pro-

priété de cette méthode est de rendre le systéme linéaire.
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La méthode des perturbations s'utilise ainsi:
Apres avoir irouvé une solution trés simple (souvent triviale)

que l'on appelle 1'état de base, l'on considére un nouvel état

formé par 1'addition & 1'état de base d'une perturbation. L'on

impose alors a ce nouvel état d'é&tre solution du systéme.
Afin de rendre le systéme d'équations linéaire, tous les produits
entre les perturbations doivent disparaftre. Ceci n'est possible

que si les perturbationé sont supposées petites.

Etat de base pour le systéeme (4.5)(4.6)(4.8)

LH = —Uly
(+% = U

Wy =.0

33’

U, et U; sont des constantes.

Nous avons au niveau 1 un courant homogene Ul

Nous avons au niveau 3 un courant homogene U3

On voit immédiatement que cet état de base est solution du sys-

téme car l'on obtient en remplagant dans (4.5)(4.6)(4.8):
!;/\‘7‘*{ ° ‘7‘2 = O
E;}\‘7‘*% "C’P- = O

bIF (0} 7 (-5) - o
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Définissons 1l'état perturbé:

Y =- Uty + A ACH) (4.

}
QPs = - UB\i + LPs ("5") (4
{

We = Wy (x,t) (4.
ou (fi L*:
En remplagant dans le systéme (4.5)(4.6)(4.8), 1'on obtient:
P Chi (UYL _&w! (“
?)h 1>=!L 19:5‘

_Eco, (4

o
Dt * 3’)&) axi P

(% u.+uia)(q: 1) - Us - Uxa(g\»1+cv') (a.

_?;E’we.

10)

.11)

12)

13)

.14)

[

5)

Les trois fonctions inconnues de ce systéme sont: W"%,w‘

On voit que ce systeme est linéaire.

On va maintenant descendre dans le plan complexe et d onner aux

perturbations une forme harmonique
¥, . Agttt-eY

é -BE |

_-Ce* €(e-ch) | (4

(4

iR(se-ct) (4

.16)

.17)

.18)
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Cr impose que k, A, B et C soient des constantes réelles,

Cela implique que les trois champs L": J "V-; et w" sont en phase
et que leur amplitude reste constante.

En introduisant (4.16)-(4.18) dans le systeme (4.13)-(4.15), il

vient:

i?zi(c-u,)?‘9-+[3}ﬁ - %C = O (4.19)

£Q§(c-U3)&a+pr+_;EPC = O | (4.20)
_LR(C-UQH + ég(c-U.)B - E{F’PC = © (4.21)

Nous avons maintenant un systeéme de trois équations algébriques
linéaires dont les inconnues sont les amplitudes A,B et C,
Une solution non triviale exige que le déterminant du systeme

soit égal a4 zero, c'est-a-dire que

C=Um- BQ,(CEQ;*- Xi))ty‘/i (4.22)
?z ' Vi+9-k‘
R UREN-B)

= —To% 3 - = = (4.23)
Um = _'i'_;-ﬁé Us = U"?.U‘._ (4.24)

T | .
N . e | (4.25)
- N(ep)* |

Nous avons donc que les relations (4.16)-(4.18) ne peuvent &tre
solutions du systéme (4.13)-(4.15) que si la vitesse de phase ¢
satisfait la relation (4,22).

Vo
Si J est négatif, les champs de perturbation "'V“ 3 w; 9 wa
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sont instables, c'est-&-dire que leur amplitude augmente ou dimi-
nue exponentiellement avec le temps, Le trés simple traitement
exposé ici ne permet que de faite une distinction entre le cas
neutre (pas de variatiozi des a.mplitudes) et le cas instable (di-

minution ou augmentation des amplitudes avec le temps).

J: © implique:

w(gl)‘;”) - LF(2X_RY) (4.26)
+

Résolvons par rapport a g“/)\‘

L'égalité (4.26) devient:

R4\ R R
<—>3">'4—>:‘7>+ e

On obtient une parabole.

r B

FIVL
&
3.
27 5<o
1. instable

i | ] ¥ | >
0 i 4 3 & gf Xl*

Pig. 4.2 Zone d'instabilité barocline pour un modtle 2 Geux
couches,
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Commentaires:

- (3 petit implique une augmentation de 1l'instabilité.Il s'en
suit que, a conditions égales, l'instabilité augmente de 1'Equa-
teur aux P8les, car'FB est proportionnel au cosinus de la latitu-
de.

- Il y a un cisaillement minimum pour que la perturbation soit
instable. En insérant dans notre modéle des valeurs numériques
représentatives pour les mouvements i grande échelle, ce minimum
est d'environ 8 ms_l entre 250 et 750 mbar, A la station aérolo-
gique de Payerne, la moyenne des années 1954-1973 donne un vent
de 23 ms™T a 250 mbar et de 10 ms ™

cisaillement de 13 ms_l, Certes, la direction & 250 mbar n'est

a 700 mbar. Cela donne un

pas nécessairement celle & 700 mbar, mais en moyenne la diffé-
rence n'est pas trés grande (environ 30 degrés). Les conditions
d'instabilité doivent donc en réalité &ire fréquemment satis-

faites.
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5 QUELQUES CONSIDERATIONS ENERGETIQUES

L'énergie de l'atmosphere se présente sous trois formes:
Energie interne i ou I
Bnergie potentielle <p ou P

Energie cinétique k ou K

Par unité de masse, l'on a :

(:"CVT Ct>=3% Rz vV

<
e~ =

Etablissons une relation entre l'énergie interne et 1'énergie
potentielle. Pour une colonne d'air, nous avons par unité de

surface:

1= %LSE‘T&F P \\:’ )od\o (5.1)

ol Ps est la pression au sol.

En utilisant la relation hydrostatique (2.15), 1l'on peut écrire:

Ps
P = _é'. 'RTdP (5.2)

Dés lors:
P Ps
= v = C
1+P = 7'3.80 @ +R)Tdve = 15.2 Td? (5.3)

On pose I+P=E et E s'appelle l'énergie potentielle totale,.

En intégrant pour toute l'atmosphere:

Ps 'DTC\ 4s
dl: 3 %% e (5.4)

ou S représente la surface de la Terre. (dS ne sera pas développé

en coordonnées sphériques afin d'alléger 1l'écriture).

En utilisant la premiére loi de la thermodynamique (2.18), l'on a
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SdSSthp + _é.%ds ,Psdp Ao (5.6)

on H = % (cf. 2.18)
De 1'équation du mouvement (2.27), nous pouvons déduire
de 1 Cas(Pde veo 2 Cds(Pdpy. €

ol F représente la force interne de frottement,

On remarquera que la force de Coriolis a disparu, Comme elle est
toujours perpendiculaire au vecteur vent, elle ne joue pas de
réle dans le calcul de 1l'énergie cinétique,

Remarquons que grice au théoréme de Gauss rappelé au Point 3.3.3,
Sds NEAVAS o
S
peut s'écrire

\as < vV
S‘

et qu'en faisant intervenir 1l'équation de la divergence (2.29)

l'on obtient

éﬁa-_‘_ dS Psd &_G_k_’ A ds Psd .F .
dt ‘SSS S° Pcb’ap + 3 < PY ~ (5.8)

En faisant 1'hypothtse que C==.0 & la surface du sol et au
"sommet" de 1l'atmosphere (cette hypothése est tres bonne en
l'absence de montagne), l'on peut écrire en s'aidant de la

régle pour la dérivation d'un produit
ss,w_\dsgﬁpwggs + J_Sdsghdp voF (5.9)
dt )s ), °Pp 3 § Jo

et en utilisant & nouveau la relation hydrostatique (2.15)
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s Pa
dK - dSSc\ coxd -‘_SASS v.F

En comparant (5.6) avec (5.10), on remarque qu'un méme terme
apparalt dans chacune de ces relations, mais pas avec le méme

signe. Ceci indique une transformation d'énergie, dans notre cas

- entre l'énergie potentielle totale et l'énergie cinétique.
Cette transformation peut s'opérer dans les deux directions:

elle est réversible, Notons-la par
Pa
C(E/ K) = ._‘3_%&33 dp o (5.11)
S o

On remarquera qué cette transformation n'est possible que si la
divergence horizontale est différente de zéro, sans quoi Q) est
partout nul (cf. (2.29)). Donc le modéle barotrope défini en
(3.19) empéche toute transformation d'énergie alors que le
modéle quasi-géostrophique présenté au Point 3.6.4 permet cette

transformation.

Dans la relation (5.6), le terme

%SdSSPsd\o H | (5.12)

$ o

est le terme dit de chauffage (ou de refroidissement) calculé

en tenant compte des effets décrits au Point 2.7 sous %?&
t

Dans la relation (5.10), le terme

-%—%"'SSP!JF pARY (5.13)
5

représente la contribution (positive ou riégative) des effets

-]

mentionnés sous F au Point 2.7.

Les guantités d'énergie présentes dans l'atmosphére

11 nous paraft intéressant de donner une idée sur les quantités
d%nergie présentes dans l'atmosphere. Nous reproduisons ici
l'estimation de Oort (1971). Il s'agit d'une moyenne annuelle
pour l'hémisphére nord jusqu'a une hauteur de 75mbar (env. 18 km),
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Energie potentielle 567.5 -106 Jm~°
Energie interne 1674.8 -« 106 Jm"2
Energie cinétique 1153.4 - lO3 Jm—2

On remarque que l'énergie cinétique ne représente en moyenne
qu'environ le 1/2000 de l'énergie potentielle totale.

Ceci s'explique par le fait qﬁe seule une petite partie de
l'énergie potentielle totale peut &tre convertie en énergie
cinétique. Pour une masse d'air donnée, cette petite partie

- appelée énergie potentielle disponible - est déterminée par

la différence entre, d'une part, l'énergie potentielle de la
masse d'air et, d'autre part, l'énergie potentielle totale de
cette méme masse aprés redistribution adiabatique pour obtenir
des surfaces isentropiques horizontales, Par redistribution
adiabatique, nous entendons une redistribution ol chaque parti-
cule conserve sa température potentielle. Une telle redistris~
bution rendrait les surfaces isobariques esuweedi horizontales et
1l'énergie potentielle totale minimum, I1 s'en suit que 1l'énergie

potehtielle disponible est toujours positive,

Des relations (5.6) et (5.10), on déduit que, dans le cas adia-
batique, la somme de 1l'énergie potentielle totale et de 1l'éner-
gie cinétique est constante. Il en est de méme pour la somme

de 1'énergie cinétique et de l'énergie potentielle disponible,

Dérivation de l'expression analytique de l'énergie potentielle
disponible

Considérons d'abors une colonne d'air. Nous avons vu en (5.3)

que
EBE-E TdP
3
En introduisant la température potentielle définie en (2.22)

Pap
E::: 41%5?: ‘e¥3 Cif)
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ol pe = %OOO mbar

=C—
p

Apres intégration par partie, 1l'on obtient:

B % K+ 4o
gps ~ K+l <3p (\(-ﬂ) QSF

température potentielle au sol-

;
6

température potentielle au sommet de la colonne

Nous avons maintenant besoin de définir la moyenne spatiale

d'une fonction g = g(x,y,o,t) sur une surface S comme étant

30 = _'S_S&agaxg(x,.jl 0, ¢)

xX
Considérons maintenant une masse d'air s'élevant jusqu'au som-

met de l'atmosphére et couvrant une superficie S & la surface
de la Terre, cette derniére étant supposée horizontale.

Appliquons l'opérateur "moyenne spatiale"” (5.16) & la relation
(5.15)., On obtient:
Be

—_\?—*T c \ ¥
_'TKT 3 p,‘f{\(-a-l) BP“ d6
3

Dérivons 4 nouveau l'expression (5.16) mais aprés redistribution

adiabatique de la masse d'air,

Nous avons: e; = Jﬁiegg et P; a Fg

i 4 % K+l
B e o 05 (p3) " + g—\o-,%(t\;—ms " E0"" a0

Dans la masse d'air redistribuée, les surfaces horizontales
isobariques et isentropiques sont respectlvemenqnotées par Px
x
et 0%,

Notons par-A l'énergie potentielle disponible.

Nous avons A = E - Ex
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‘ R ke
=gk, P - ()]0

Nous avons supposé

est-u _ 6; (Pg)k-n

rapport a la différence des intégrales.

négligeable par

Rendons l'expression (5.18) plus parlante en posant pour la

P‘(Qlt) + P'(x/%/ ert)'.

Dans l'expression (5.18), nous avons alors & considérer un

masse d'air non redistribuée

développement du type "bindme de Newton" et & en prendre la
myenne spatiale selon (5.16). Cela fait, (5.18) devient:

=

I1 parait évident que nous devons avoir P (9 ) ‘F(O“)

sans quoi la méme masse d'air stratifiée horizontalement
selon P(p ) aurait pour énergie potentielle totale une valeur
différente de celle donnée par la stratification P“(e“)

Dés lors, (5. 19) peut s'écrlre'

AoLrK [ _P_ do
23!"' e,

On voit que A dépend'des variations de pression sur les

surfaces isentropes, :

L'énergie potentielle disponible ne représente environ que le
1/200 de l'énergie potentielle totale, L'on peut aussi dire
qu'il y a dans l'atmosphére environ 10 fois plus d'énergie
potentielle disponible gque d‘'énergie cinétique.



-46-

Liste des symboles

8:)‘€-9-\v D™ Wk = =« SEE IR T

chaleur spécifique de l'air & pression constante
chaleur spécifique de l'air a volume constant
parametre de Coriolis

accélération gravitationnelle

pression de 1l'air

constante des gaz pour l'air sec

température

composante zonale du vent

composante méridionale du vent

composante verticale du vent

vent horizontal (vecteur)

vecteur vent 4 trois dimensions

volume spécifique

variation du parametre de Coriolis avec la latitude
vorticité relative

température potentielle

densité de 1l'air

géopotentiel

fonction de courant

vitesse angulaire de rotation de la Terre

composante verticale du vent en coordonnées baryques
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