
Arbeitsberichte der Schweizerischen Meteoroiogischen Zentraianstait 
Rapports de travaii de ilnstitut Suisse de iVieteoroiogie 
Rapporti di iavoro deii'istituto Svizzero di iVieteoroiogia 
Working Reports of the Swiss iVieteoroiogicai institute 

Zürich 

52705 



No 101 

INTRODUCTION A LA METEOROLOGIE DYNÄMIQUE 

par 

J. Quiby, Zürich 
septembre 1981 

Meteorologie dynämique 551.511 

Resume 
Le but de cette breve introduction est de donner aux scientifiques t r a v a i l l a n t 
dans d'autres domaines que l'atmosphere un apercu des bases et des methodes 
sur lesquelles reposent la meteorologie dynämique et la prevision numerique 
du temps. Elle suppose du lecteur une certaine f a m i l i a r i t e avec les mathe-
matiques. On s'est lim i t e aux notions et aux modeles les plus fondamentaux 
et n'avons pas du tout cherche ä donner une image de l'etat actuel de ces 
deux disciplines. La plus grande partie du,materiel contenu dans cette 
note a ete presente lors du Cours sur la Physique du Milieu Naturel organise 
ä Zermatt (Suisse) du 9 au 14 mars 1981 par l'Assoeiation Vaudoise des 
Chercheurs en Physique (AVCP). 

Zusammenfassung 
Ziel dieser kurzen Einführung i s t es, Wissenschaftern, die nicht auf dem 
Gebiete der Atmosphärenphysik arbeiten, einen Ueberbliek über 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 beschränkt sich auf die Darstellung 
der grundlegenden Begriffe und Modelle; es war nicht seine Absicht, ein Bild 
des gegenwärtigen Standes dieser beiden Gebiete zu geben. Der Inhalt dieses 
Arbeitsberichtes wurde grösstenteils an einem Kurs über die Physik der 
natürlichen Umwelt präsentiert; der Rurs wurde von der "Association Vaudoise 
des Chercheurs en Physique (AVCP)" i n Zermatt vom 9.-14. März 1981 veran­
s t a l t e t . 



Riassunto 

Lo scopo di questa breve introduzione e quello d i dare a l l o scienziatö 
che lavora i n campi al d i fuor i d i quello della f i s i c a dell'atmosfera, un 
sommario sulle basi e sui metodi della meteoroiogia dinamica e della 
previsione numerica del tempo. Si presuppone una certa f a m i l i a r i t a con 
la matematica da parte del l e t t o r e . Ci si l i m i t a a l l e nozioni e ai modelli 
piü fondamentali, senza voler dare un quardo dello stato attuale in cui 
si trovano queste due di s c i p l i n e . La maggior parte del materiale contenuto 
in questo compendio e stata presentata i n occasione del corso sulla f i s i c a 
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 seientists working in 
other f i e l d s than atmospheric physics an insight into the fundamentals 
and the methöds of dynamical meteorology and numericai weather prediction. 
A good command of the mathematics is expected from the reader. The author 
has re s t r i c t e d himself to the most basic notions and models and has not 
attempted to describe the present State i n these two f i e l d s . Most of the 
material to be found i n this note has been lectured at a Course on the 
physics of the Natural Environment organised i n Zermatt (Switzerland), 
9-14 March 1981, by the AVCP, a swiss association of physicists. 
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INTRODUCTION 

1.1 Composition de l'atmosphere 
En t r a v a i l l a n t avec suffisamment de precision, on pourra tou­
jours montrer, du moins theoriquement, que l a proportion de 
chaque constituant par rapport aux autres est variable et que 
pratiquement chaque gaz connu doit se trouver dans l'atmosphere. 
Pour s i m p l i f i e r le probleme de l a composition de l ' a i r , nous 
nous limiterons dans le pourcentage par volume de chaque con­
stituant ä une valeur minimum de 10 -3 

Constituant 

Azote (Np) 
Oxygene (0^) 
Argon (Ar) 
Anhydride carbonique (COp) 
Neon (Ne) 
Helium (He) 

Pourcentage jpar volume 

78.084 
20.948 
0.934 
0.031* 
0.002 
0.001 

* Pourcentage variable 
Table 1.1 Composition de l'atmosphere 
On vo i t que plus du 99% de l'atmosphere est constitue d'azote et 
d'oxygene. En plus des composants donnes dans l a table ci-dessus, 
on trouve aussi, en moindre quantite et par ordre d'importance, 
les gaz suivants: 
Methane (CH^), Krypton (Kr), Hydrogene (H^), Protoxide d'azote 
(NpO), Xenon (Xe), Ozone ( 0 ^ ) , Dioxide desouffre (SOp), Dioxide 
d'azote (NOp)* Amoniaque (NH^), Monoxide de carbone (CO). 
Vu sa grande v a r i a b i l i t e , l a vapeur d'eau n'est jamais conside­
ree dans les tables de composition de 1'atmosphere. Elle varie de 
quasiment zero dans les hautes couches de l'atmosphere ä 4% par 
volume dans l ' a i r sature chaud des tropiques. 



-2-

Seuls t r o i s gaz jouent un grand röle en meteorologie: 
- l a vapeur d'eau (HpO) 
- l'anhydride carbonique (COp) 
- l'ozone (0^) 
La vapeur d'eau a un e f f e t preponddrant sur l e rayonnement (sur­
tout le rayonnement infrarouge), mais avant tout e i l e donne nais-
sance par condensation aux nuages, ä l a pluie, ä l a neige, ä l a 
grele, au b r o u i l l a r d , etc. 11 n'est pas exag^rd de dire que l a 
vapeur d'eau est responsable du temps q u ' i l f a i t . 
L'anhydride carbonique, appel^ le plus souvent gaz carbonique, 
est important pour le bilan r a d i a t i f de l'atmosphere. C'est en 
ef f e t un grand absorbant dans 1'infrarouge. En plus de l a Varia­
t i o n naturelle de son pourcentage, i l est actuellement en forte 
augmentation. Cette derniere est avant tout due ä l a combustion 
de carburants foss i l e s . 
L'ozone se trouve dans sa plus grande partie entre 20 et 30 km. 
Elle absorbe entierement le rayonnement solaire court jusqu'ä 
0.3 mu. 
La composition de l'atmosphere selon l a Table 1.1 donne un poids 

-3 -1 
moleculaire de l ' a i r de 28.964.10 kg mol . En prenant pour 
constante universelle des gaz pa r f a i t s R*= 8.31432 J(K mol) \ 

2 -1 
l a constante des gaz pour l ' a i r sec est R = 2.8706 10 J kg 

La composition donnee dans l a Table 1.1 est valable jusqu'ä une 
hauteur d'environ 90 km, ce qui montre q u ' i l y a toujours s u f f i ­
samment de mouvement dans toutes les directions pour bien melanger 
1'atmosphere. 

1.2 Structure verticale de l'atmosphere 
La structure v e r t i c a l e de l'atmosphere est, au premier ordre, 
determinee par le bil a n r a d i a t i f . Le bil a n r a d i a t i f seul donnerait 
pour les premiers kilometres de l'atmosphere un p r o f i l v e r t i c a l de 
temperature instable. Dans ce contexte, instable s i g n i f i e que s i 
une particule d'air subissait un p e t i t deplacement v e r t i c a l vers 

ette 
l e haut ou l e bas, continuerait ä monter ou ä desoendre. Dans le 
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Fig. 1.1 Trois prof i l s verticaux de temp_jsrature de l'atmos­
phere. Ordonnee de gauche: hauteur. Abcisse: tempe­
rature en degres eentigrades. 
A Moyenne globale,appelee "Atmosphere Standard". 

Ordonnee de dro i t e : pression equivalente pour cette 
atmosphere. 

B Moyenne de janvier ä ?5°N. 
C Moyenne annuelle ä 15 N. 
Petits cercles: Moyenne de tous les sondages de l a 

Station aerologique suisse (Payerne) 
de 1964 ä 1973. 
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cas d'une atmosphere stable, ei l e reviendrait ä sa position 
d'equilibre oü, s ' i l n'y avait pas de frottement, e i l e o s c i l -
l e r a i t autour de cette position. Si, apres avoir ete d^placee, 
l a particule reste ä sa nouvelle place, l e p r o f i l de temperature 
est appele neutre. 
Le f l u x de chaleur sensible et surtout l a convection font que le 
p r o f i l moyen de temperature est stable dans les basses couches. 
Dans l a Fig. 1.1, i l est interessant de remarquer que l a s t r a t i ­
f i c a t i o n de l'atmosphere ä Payerne ( l a t i t u d e : 46° 49') est tres 
semblable ä celle de 1'Atmosphere Standard. 
L'inversion pres du sol dans le sondage polaire est dü ä l a tempe­
rature extr§mement froide du sol qui est recouvert de neige ou de 
giace et ne rec o i t pas du tout de s o l e i l en Janvier. 
L'isothermie v i s i b l e entre 2000 - 2500 m dans l e sondage tr o p i c a l 
est due aux tres importantes inversions que l'on trouve souvent 
dans les vents alizes. 

1.3 Echelles des mouvements atmösphe'rictues 
Les mouvements atmosphe'riques sont tres divers et presentent 
entre eux d'enormes differences d'echelles aussi bien spatiale 
que temporelle. Mais ces deux echelles ne sont pas independantes 
Quand 1'une des echelles est grande, 1'autre 1'est aussi; quand 
une est p e t i t e , 1'autre le sera aussi. 

Echelle spatiale Echelle temporelle 
Ondes synoptiques 
Depressions 
Fronts 
Orages 
Tourbillons 
(dans couche l i m i t e ) 
Dissipation en chaleur 

1000 - 8000 km 
1000 km 
100 km 
10 km 
1 - 100 m 

1 mm 

3 - 1 0 jours 
2 - 6 jours 
3 jours 
6 heures 

10 min - 1 heure 

1 sec 
Table 1.2 Echelles temporelle et spatiale de quelques phenomenes 

meteorologiques. 
Ces considerations d'echelle sont tres importantes car elles per 
mettent de profondement modifier les equations de l a meteorologie 
en fonction des phenomenes que l'on veut etudier. 
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2 LES EQUATIONS DE BASE 

2.1 L'equation du mouvement 
2.1.1 Rappel de theoremes des mouvements r e l a t i f s 

3' 

Fig. 2.1 x y z : referentiel fixe (ou absolu) 
x'y'z': referentiel mobile ( ou r e l a t i f ) 

Le referentiel r e l a t i f tourne autour de l'axe z avec la vitesse 
angulaire.fl. Nous admettons que tous les vecteurs sont expri­
mes dans le referentiel absolu, c'est-ä-dire qu'ils ont leurs 
composantes sur les axes x, y, z. 



-6-

Four un vecteur B a r b i t r a i r e , nous pouvons e^crire: 

En derivant par rapport au temps: 

Comme 

on peut ecrir e : 

Cette r e l a t i o n montre que l a vitesse absolue (indice a) est 
egale ä l a vitesse r e l a t i v e (indice r ) plus l a vitesse d'entrai-
nement (dans notre cas une vitesse tangentielle de r o t a t i o n ) . 
Caleul de l a derivee dans le r e f e r e n t i e l absolu: 

- (̂9As)i,,= aAg?). 



ce qui conduit ä 
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(^).-(^W(#),*oA(3AB) (2.2) 

On v o i t que 1'acceleration absolue est egale ä 1'acceleration 
re l a t i v e + 1'acceleration de Coriolis + 1'acceleration cen-
t r i p e t e . 
Pour alleger l ' e c r i t u r e , posons: 

ce qui donne: 

(2.3) 

Quittons maintenant l a cinematique pour l a dynämique. En Vertu 
de la deuxieme l o i de Newton, nous pouvons ecrir e : 

! — — ] = Somme des acceieratlons exterieures au (2.4) 
\ c i ^ /3 Systeme agissant sur l e point A. 

2.1.2 Application ä l a Terre 
D e f i n i t i o n des re f e r e n t i e l s : 
x y z : r e f e r e n t i e l f i x e (par rapport aux dtoiles) 

axe z confondu avec l'axe de l a Terre 
axe x et y dans le plan de l'Equateur 

x'y'z': r e f e r e n t i e l mobile f i x e ä l a Terre ( v o i r Fig. 2.2) 
= vitesse angulaire de r o t a t i o n de l a Terre 

Dans l'atmosphere, les acceierations prinzipales (ou forces s i 
l'on prend en consideration l a masse de l a particule d'air) ex­
terieures agissant sur une particule d'air sont: 
- 1'acceleration de gra v i t a t i o n g* 
- 1'acceleration due au gradient de pression ]P 
- l'acceieration due au frottement par creation de turbulence F 
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La r e l a t i o n (2.4) prend l a forme: 

Exprimons tous les vecteurs dans le r e f e r e n t i e l attache ä l a 
Terre et posons par combinaison de (2.3) et (2.5): 

Nous pouvons maintenant ignorer que nous sommes dans un referen­
t i e l mobile, l ' e f f e t de l a rotation de l a Terre etant donne par 
le terme representant 1'acceleration de Coriolis (on remarquera 
que cette acceleration est parallele au plan de l'Equateur). 
Definissons maintenant cette derniere r e l a t i o n dans le referen­
t i e l l o c a l (E, N, Z) tangent ä l a surface de l a Terre (Fig. 2.2). 
Nous avons: 

3Ct „ sc' *\ f dac^ & 

- 3-* ) ^ = 
=^ l a vitesse reste lä m&ne. 
Posons: 

^ 

En meteorologie, ^ est toujours considere comme un vecteur con­
stant (c'est-ä-dire independant du l i e u et de l ' a l t i t u d e ) et, 
dans un r e f e r e n t i e l l o c a l , perpendiculaire au plan tangent ä l a 
Terre. 
Dans le r e f e r e n t i e l l o c a l , nous avons maintenant: 

^ * - * 3 A ^ - 3 + ? + r (2.7) 
L'indice r a ete omis. 
La r e l a t i o n (2.7) est appeiee 1'equation du mouvement. 
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3' 

Z 

0 

0 

O'O = ^ 

Fig. 2.2 x'y'z': r e f e r e n t i e l mobile f i x e ä l a Terre 
E N Z : r e f e r e n t i e l local tangent ä l a surface de 

l a Terre 
11 est laisse au soin du lecteur d'etablir dans 1'equation du 
mouvement (2.7) que l e terme de pression prend l a forme: 

^ = densite de l ' a i r 
jO = pression de l ' a i r 
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3 

TP 

-3 

Fig. 2.3 Scheina des forces agissant sur une particule d'air. 
Les primes des axes du r e f e r e n t i e l l o c a l ont ete sup-
prime^s. 

On a: 

et on pose: V s ^^V,*t4J-^ 

t , x, y et z sont les variables independantes. 
Les composantes de V sont: 
u = composante de l a vitesse selon l'axe x 
v composante de l a vitesse selon l'axe y 
w = composante de l a vitesse selon l'axe z 
La d i f f e r e n t i e l l e totale de u est: 



En divisant par dt: 

^ . 2 > i & + * 3 i d + T ^ 2 ^ + ̂ 2 ± (2.9) 

est l a derivee lagrangienne, c'est-ä-dire l a derivee en 
c i t 
suivant la particule. En meteorologie, l a deriva^e lagran­
gienne s'ecrit toujours . i^Üest l a derivee locale ou 
eulerienne, c'est-ä-dire l a derivee en un point f i x e . 

L'equation du mouvement, decomposee selon les t r o i s axes du 
r e f e r e n t i e l l o c a l , peut maintenant s'ecrire: 

(2.10) 

Lt9v^ ^6 ^ 
(2.11) 

(2.12) 

oü F^, Fy, Fg sont les composantes de 1'acceleration due au 
frottement et ̂  est l a l a t i t u d e . 
Pour les grands mouvements atmospheriques, l'analyse d'echelle 
montre que: 



a l a composante verticale du vent est un ordre de grandeur plus 
p e t i t que sa composante horizontale. Ainsi, dans 1'equation 

b 1'equation du mouvement selon l'axe v e r t i c a l (2.12) peut se 
s i m p l i f i e r comme s u i t : 

Cette s i m p l i f i c a t i o n s'appelle 1'approximation hydrostatique. 
Cette difference entre l a composante verticale de 1'equation 
du mouvement et ses composantes horizontales ne doit pas eton-
ner car l a hauteur de l'atmosphere est tres f a i b l e par rapport 
ä son extension horizontale. A grande echelle, les mouvements 
ne seront des lors pas isotropes. En f a i t , i l s sont quasiment 
ä deux dimensions. 
L'approximation hydrostatique montre que l a pression de l ' a i r 
en un point donne est simplement egale au poids de l a colonne 
d'air au-dessus de ce point. 

Le Systeme (2.10) - (2.12) s'ecrit des l o r s : 

( 2.10), TAfcoh^ est negligeable par rapport ä 

O 

^3 (2.13) 

(2.14) 

(2.15) 

oü ^ n ^ ^ ^ 
^ est appeie l e parametre de C o r i o l i s . 11 simule l ' e f f e t cause 
par l a r o t a t i o n de l a Terre. 
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L'on remarque que l'on n'a plus d'equation pour le mouvement 
v e r t i c a l mais que l a vitesse v e r t i c a l e W est toujours presente. 

2.2 Une equation thermodynamique 
2.2.1 L'equation d'etat des gaz parfaits 

p.-B- (2.16) 

T = temperature de l ' a i r 
En meteorologie, on suppose toujours l ' a i r comme un gaz p a r f a i t . 
R est determine pour un melange Standard de l'atmosphere (voir 
point 1.1). On ne f a i t generalement pas de correction pour t e n i r 
compte de la vapeur d'eau. 
2.2.2 Premlere l o i de l a thermodynamique 
La premiere l o i de l a thermodynamique s'enonce: 

cA& . C„d*T + pet<* (2.17) 

dh = chaleur recue ou liberee par unite de masse 
c.y = chaleur specifique ä volume constant 
W = volume specifique. Par d e f i n i t i o n s -L 
En u t i l i s a n t 1'equation d'etat des gaz parfaits et en se souve-
nant que c^ + R = c^ oü c^ est l a chaleur specifique ä pres­
sion constante, l a premiere l o i de l a thermodynamique peut aussi 
s'ecrire: 

dR. = CpdT . <*dp (2.18) 

En divisant par l a temperature: 

oü ä!l est l a Variation d'entropie par unite de masse. 
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La theorie de l a thermodynamique nous apprend que ̂ & est une 
d i f f e r e n t i e l l e t o t a l e . Des lors 

^ = (2.20) 

oü p est l'entropie specifique. 
La r e l a t i o n ( 2.19) devient en u t i l i s a n t l a deYinition du volume 
specifique et l a r e l a t i o n (2.16): 

Jp.CpCi%yJ*-Rct%*T.p (2.21) 

2.2.3 D e f i n i t i o n de l a temperature potentielle 
La temperature potentielle est l a temperature qu'une parcelle 
d'air aurait s i e i l e e t a i t comprimee (ou detendue) de facon 
adiabatique jusqu'ä une pression de 1000 m i l l i b a r s (10^ Pa) en 
l'absence de pröcessus d'evaporation ou de condensation. 
Pour une transformation isentropique, l'on a: 

En integrant 

1'on obtient: 

8 - T ( ^ 2 ) ' ? (2.22) 

Cette r e l a t i o n d e f i n i t l a temperature p o t e n t i e l l e . Elle est un 
invariant des transformations adiabatiques (ou isentropiques). 
2.2.4 Relation entre l'entropie et l a temperature potentielle 
En prenant l e logarithme de (2.22) et en d i f f e r e n t i a n t : 

Cpci%".6 = Cpd&VT - Rct&tp (2.23) 
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En comparant (2.21) avec (2.23) et en divisant par dt: 

s Ĵ S (2.24) 

Par developpement de l a derivee lagrangienne selon (2.9), i l 
vient: 

^ = _^gi-1^g3,_^ge + JL^L (2.25) ** T>^°* *̂ b 

Ceci est l a forme de 1'equation de l a thermodynamique generale­
ment employee en meteorologie. 
Notons encore que l'entropie specifique est r e l i ^ e ä l a tempera­
ture potentielle par l a r e l a t i o n 

obtenue de (2.24). 

2.3 L'equation de continuite 
Exprimee dans le r e f e r e n t i e l local 

Cette equation assure l a conservation de l a masse. 
Sa formulation est expliquee dans tous les t r a i t e s de base de 
mecanique des f l u i d e s . 

2.4 Les equations de base en coordonnees cart^siennes 
Le Systeme des equations de base de l a meteorologie - appeiees 
dans l a l i t t e r a t u r e "equations primitives" - exprimees dans le 
r e f e r e n t i e l l ocal ayant pour coordonnee v e r t i c a l e (axe ^ ) une 
unite de longueur, se composent de 4 equations dites prognostiques 
et de 3 equations dites diagnostiques. 
Les equations p(pjr)gnostiques sont les 2 equations du mouvement 
horizontal (2.13) et (2.14), 1'equation thermodynamique (2.25) 
et 1'equation de continuite (2.26). 
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Les equations diagnostiques comprennent 1'equation hydrostatique 
(2.15), la definition de la temperature potentielle (2.22) et 
1'equation d'etat des gaz parfaits (2.16). 
Nous allons regrouper i c i toutes ces Equations: 

^^e ^ $ 3xr ! 

T>t ^ ^ ^ JVS^^^>^^^?/ 

(2.13) 

(2.14) 

(2.25! 

(2.26) 

— . a . 0 (2.15) 

Q.Y^sjajp\cp (2.22) 

(2.16) 

2.5 Les equations de base en coordonnees baryques 
Les equations de base sont rarement utilisees sous l a forme 
donnee ci-dessus. Elles sont generalement transforrn^es pour un 
referentiel ayant le pression comme coordonnee verticale car 
elles peuvent ainsi s'ecrire plus simplement. C'est sous cette 



forme que nous allons les presenter maintenant en u t i l i s a n t l ' e c r i -
ture v e c t o r i e l l e . 

50 
3 b ^ ^ <3p c?Db 

(2.27 

(2.28! 

sy.y 2)co „ o (2.2° Dp 

3 - H T (2.30) 

8 . - r / !QOO\^ / ! O O O \ (2.31: 

La transformation des equations de base des coordonnees carte-
siennes en coordonnees baryques n'est pas t r i v i a l e . Nous ren-
voyons le lecteur interesse ä l'un des ouvrages cites dans l a 
bibliographie. 
Les nouveaux symboles sont: 

vent horizontal 
S7 s / c) 9 ^ Operateur "nabla" ä deux dimensions 
f j s Dp vitesse v e r t i c a l e dans l e Systeme baryque 
p Db 
g vecteur unite sur l'axe v e r t i c a l p 
<^ * c j ^ geopotentiel 
Le Systeme (2.27) - (2.31) comprend 4 variables independantes 
qui sont t , x, y, p et 5 variables dependantes:)g,c<y,^,6,T. 
Le gradient du geopotentiel est 1'equivalent, en coordonnees 
baryques, du gradient horizontal de pression Q̂ e nous 
avions en coordonnees cartesiennes. Pour une surface de pression 
donnee, le geopotentiel represente, ä une constante pres, sa 
hauteur. 
On remarquera aussi que l a densite de l ' a i r ^ a disparu et que 
1'equation de continuite est devenue une equation diagnostique. 
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Ce Systeme est ferme* s i l'on se r e s t r e i n t ä ne simuler que des 
Processus adiabatiques, c'est-ä-dire s i l'on pose 

F. O et D^ o 
Db 

2.6 Representation sur l e plan b@ta 
Le r e f e r e n t i e l local que nous avons d e f i n i au point 2.1.2 (voir 
Fig. 2.2 et Fig. 2.3) ne permet pas, ä cause de l a rotondite de 
la Terre, l a representation de mouvements ä grande Schelle. Plus 
l'on s'eloigne du point de tangence ä l a Terre de ce r e f e r e n t i e l , 
plus 1'erreur augmente. 
Un moyen tres simple pour contourney ce probleme est de d e f i n i r 
les mouvements sur un plan et de donner au parametre de Coriolis 
f une des formes suivantes: 

ou otss 144. 141 

= l a t i t u d e 
= l a t i t u d e moyenne du phenomene que l'OQ etudie 

d = longueur d'un arc d'un degre de l a t i t u d e 
Dans l a deuxieme formulation, on v o i t que f a ete decompose en 
serie de Taylor. Avec cette formulation, les mouvements sont s i -
muies non sur une sphere mais sur l e plan (x, y ) . Neanmoins, e i l e 
donne des resultats etonnamment re a l i s t e s . 
Cette approximation a joue un grand röle en meteorologie car e i l e 
a permis d'etudier les phenomenes de grandes echelles sans avoir 
ä recourir aux equations de base exprimees en coordonnees sphe-
riques, cylindriques ou stereographiques. Nous l ' u t i l i s e r o n s tout 
au long de ce resume. 
L'expression "plan b&ta" vient de l a derivee qui, en meteo­
rologie, est toujours notee ^ . 
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2.7 Parametrisation des Processus non representes explicitement 
Pour une parametrisation precise des pröcessus atmospheriques, 
l'hypothese adiabatique mentionnee au paragraphe 2.5 ne peut plus 
etre retenue et i l est indispensable de t e n i r compte e x p l i c i t e ­
ment de l a vapeur d'eau. Le Systeme (2.27) - (2.31) sera donc 
complete par une equation de conservation de l a vapeur d'eau qui 
aura l a forme 

§3---^-^-'''§3+S (2.32, 
oü q est Une mesure de l'humidite invariante aux transformations 
adiabatiques (en general le rapport des masses "vapeur d'eau/air 
sec") et oü S rend compte des gains et pertes de vapeur d'eau. 

Le Systeme (2.27) - (2.32))n'est ferme que s i les q u a n t i t e s ^ , 
ch^ctf et S peuvent 3tre exprimees en fonction des variables de-
pendantes et independantes du Systeme. La formulation de ces fonc­
tions s'appelle l a parametrisation. 
Queis sont les pröcessus atmospheriques qui do&ent etre parametri-
ses? Cela depend du degre de realisme desir^. Dans les meilleürs 
modeles de Simulation d'aujourd'hui,1'on trouve parametrise: 
Sous F : Frottement interne du au cisaillement du vent car le c i -

saillement provoque de l a turbuleaace (important surtout 
dans l a couche l i m i t e ) . Acceleration (ou deceieration) 
due au transport de quantite de mouvement par convection. 

Sous : Gain de chaleur latente par condensation de l a vapeur 
d'eau lors de l a formation de nuages ou de precipitations. 
Perte de chaleur latente par evaporation lors de l a dis­
solution des nuages ou de l'evaporation des precipita­
tions avant qu'elles n'atteignent l e s o l . Flux de chaleur 
sensible dü ä l a turbulence creee par le cisaillement du 
vent (surtout dans l a couche l i m i t e ) . Transport v e r t i c a l 
de chaleur sensible opere par l a convection. Rechauffe­
ment et refroidissement dus au rayonnement solaire et au 
rayonnement propre de l'atmosphere et de l a surface de 
l a Terre. 
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Gain de vapeur d'eau par evaporation de nuages et de 
precipitations. Perte de vapeur d'eau lors de conden-
sation. Gain de vapeur d'eau par Evaporation ä la sur­
face de la Terre ä partir des oceans et du sol. Gain 
(ou perte) de vapeur d'eau par turbulence cre^e par le 
cisaillement du vent (important dans la couche limite, 
surtout au-dessus des oceans). Gain (ou perte) de vapeur 
d'eau par transport vertical operE par la convection. 
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3 MODELISATION DE L'ATMOSPHERE 

3.1 Remarque preliminaire 
Le Systeme des equations de base (2.27) - (2.31) est un Systeme 
d'equations d i f f e r e n t i e l l e s non lineaires dont i l serait vain de 
chercher une Solution analytique. Des methodes d'approximation 
numeriques doivent necessairement §tre u t i l i s e e s pour resoudre 
un t e l Systeme. 
Les equations (2.27) - (2.31) decrivent deux phenomenes atmos­
pheriques tres d i f f e r e n t s : 
Premierement: De grandes osc i l l a t i o n s horizontales dans les champs 

de pression, de temperature et de vent. Ce sont ces 
os c i l l a t i o n s , ou mouvements, que les cartes meteo­
rologiques representent. 

Deuxiemement: De rapides o s c i l l a t i o n s verticales formees par des 
ondes de gravite. 

Dans l a nature, les ondes de gravite sont tres frequentes (on en 
voi t beaucoup sur les photos prises par les s a t e l l i t e s meteorolo­
giques), mais leurs amplitudes sont toujours petites et elles 
n'ont pas d'influences mesurables sur les mouvements ä grande 
echelle ou, plus generalement, sur l e temps. 
Si les ondes de gravite peuvent 6tre negligEes du point de vue 
meteorologique, elles ne peuvent pas l' e t r e du point de vue nume­
rique. En e f f e t , s i l'on ne prend pas de precautions lors de l a 
resolution du Systeme des equations de base,elles peuvent s'am­
p l i f i e r de facon tout ä f a i t i r r e a l i s t e et venir totalement mas­
quer l e mode meteorologique, c'est-ä-dire l a partie de l a Solu­
t i o n ä laquelle l'on est interesse. 
11 n'existe pas de methode ä l a f o i s simple et rapide qui ne 
provoque pas une amplification sans l i m i t e des ondes de gravite. 
Pour eviter cela, i l faut s o i t employer une methode numerique 
compliquee, s o i t accepter, s i l'on veut u t i l i s e r une methode mathe-
matiquement simple, que le temps de caleul pour un ordinateur soit 
environ t r o i s f o i s plus long. 
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Dans les annees cinquantes et soixantes, alors que les ordina-
teurs n'avaient pas la puissance que nous leur connaissons au­
jourd'hui, le Systeme des equations de base a Ete* transforme* afin 
que les ondes de gravite n'en soient plus Solution. Nous allons 
etudier cette transformation dans ce Chapitre. 
Auparavent, nous deriverons une Equation diagnostique de la plus 
haute importance et rappellerons trois proprietes de l'analyse 
vectorielle dont nous aurons besoin ultErieurement. 

3.2 La relation geostrophique 
Lorsque l'on f a i t subir ä 1'equation du mouvement (2.27) une ana­
lyse d'echelle en considerant les champs en altitude de la pression 
et du vent, l'on observe que deux Kermes sont prepondErants: Le 
gradient horizontal de la pression et 1'acceleration de Coriolis. 
L'equation du mouvement se resume alors ä 

( 3.1) 

Cette relation entre le geopotentiel d'une surface isobare et le 
vent sur cette meine surface s'appelle la relation geostrophique. 
Elle montre que, en premiere approximation, le vent n'est pas ac-
ceiere et q u ' i l souffle parallelement aux ieolignes du geopotentiel 
(appeiees isohypses), c'est-ä-dire, ä peu de chose pres, paralle­
lement aux lignes de niveau des surfaces de pression (voir Fig. 
3.D*. 
* description du code u t i l i s e dans la Fig. 3.1 
Symbole du vent: (1 noeud = 0.515 ms*****) 

triangle: vitesse de 50 noeuds 
grande barbule: 10 noeuds 
petite barbule: 5 noeuds 
le symbole est Oriente dans l a direction d'oü 

vient le vent. 
Representation d'une Station: 

- ^temperature en degres centigrades. - _p 
***-6 valeur ^ geopotentiel. Lire 5490 m s** 
^.^^(environ meme valeur pour l a hauteur en m). 
T̂cĉ <-POiB-*t de roseet. (c'est la temperature ä laquelle 
OD Ü faudrait adiabatiquement r e f r o i d i r l ' a i r pour 

obtenir le seuil de condensation). 
vitesse du vent: 65 noeuds, direction: nord-ouest. 
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ig. 3.1 Surface isobariaue 500 mbar au-dessus de HEurope 
le 28 mars 1981 ä 12 heures (temps universel). 
On voit que l a direction du vent est parallele aux 
isohypses. 
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Le vent geostrophique s'exprime: 

Ys - ̂ " ^ 4 -
3.2.1 Divergence du vent geostrophique 
La divergence du vent gEostrophique prend la forme: 

(3.2) 

(3.3) 

On voit que la divergence du vent geostrophique est uniquement 
due ä la Variation du parametre de Coriolis avec la latitude. 

3.3 Propriete de l'analyse vectorielle  
3.3.1 Le theoreme d'Helmoltz 
Ce theoreme montre que tout champs vectoriel peut se dEcompoper 
en Une somme d'un champs vectoriel non divergent et d'un champs 
vectoriel irrotationnel. 
Nous pouvons donc Ecrire: 

Y * Vy + Y* oü J , (3.4) A o V 
y = champs du vent horizontal 

= partie non divergente du vent 
V%. = partie divergente du vent 
Dans l'at^mosphere, la partie non divergente du vent est un ordre 
de grandeur superieur ä la partie divergente. 

3.3.2 La fonction de courant 
Tout champs vectoriel non divergent peut etre represente par une 
fonction ^ appelEe fonction de courant t e i l e que: 

(3.5) 
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En coordonnees: 

3.3.3 Le theoreme de Gauss 
Considerons un champs vectoriel C! dans un plan. Nous avons: 

(3.6) -TL 
En place du plan, considerons une surface isobare qui ne touche 
pas le sol (et ne heurte pas les montagnes!). Une t e i l e surface 
etant fermee, l a courbe 1** est de longueur nulle. L'on aura donc: 

dtr = o (3.7) 
= surface isobare globale 
= fonction meteorologique arbitraire 

3.4 Definition de la vp-rtini-h<$ 
On appelle v o r t i c i t e relative la composante verticale du rota-
tionnel du vent. En ut i l i s a n t les symboles usuels (cf. point 2.1.2 
oü i l s sont definis), on a: 

V . (3.8) 

****̂  = v o r r e i t e relative 
La relation (3-5) permet d'ecrire: 

(3.9) 
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On appelle v o r t i c i t E absolue l a somme de l a vorticite* r e l a t i v e 
et du parametre de Coriolis. 

-2 = ^ (3.10) 

*2 = v o r t i c i t e absolue 
La v o r t i c i t e r e l a t i v e est la v o r t i c i t e - appelEe parfois le 
t o u r b i l l o n du vent - vue par un observateur dans l e rEfErentiel 
r e l a t i f (par exemple l e r e f e r e n t i e l local) alors que l a v o r t i c i ­
te absolue est vue depuis le r e f e r e n t i e l f i x e (voir Fig. 2.1 et 
Fig. 2.2). 
11 y a une association naturelle en meteorologie entre les grands 
mouvements (dEpressions fermEe6, cellules anticycloniques, mean-
dres des courants en al t i t u d e ) et l a v o r t i c i t E . A l u i seul, le 
signe de l a v o r t i c i t e r e l a t i v e indique s i l'on est dans un cou­
rant cyclonique ou anticyclonique. 

3.5 L'Eauation de l a v o r t i c i t e 
En prenant l a composante verticale du rotationnel de 1'Equation 
du mouvement (2.27) dans laquelle on aura nEgligE l e frottement, 

(3.11) 

on obtient: 

_3 
(3.12) 

Cette equation s'appelle l'ecruation de l a v o r t i c i t e ' r e l a t i v e . 
Nomenclature des diffErents termes: 

. ^ L * f Variation locale (ou tendance) de l a v o r t i -
---̂  citE r e l a t i v e 

* Advection horizontale de v o r t i c i t E r e l a t i v e 

**̂  Advection verticale de v o r t i c i t E r e l a t i v e 
Produit de l a divergence horizontale et de 
l a v o r t i c i t E absolue 
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R ^ ^ ^ V C j j Terme de torsion 

En remarquant que -3-ß s ^ - t^ * O (mais JL{L%$, 
l a r e l a t i o n (3.12) peut aussi s'ecrire sous l a forme de 1'equa-
t i o n de l a v o r t i c i t e a b s o l u e . 

(3.13) 

L'equation de l a v o r t i c i t E (3.12) peut se mettre de fagon exacte 
sous l a forme 

En vertu de (3.7), nous avons 

Donc, l a quantite de v o r t i c i t e reja^jtive (ou absolue) prEsente sur 
une surface de pression globale est constante l o r s q u ' i l n'y ä pas 
de frottement. Loin du sol et l o i n de l a rEgion de l a tropopause 
(oü les courants j e t s produisent d'importants cisaillements), 
vers 500 - 400 mbar, i l y a tres peu de frottement puisque c'est 
aussi l a region oü 1'approximation geostrophique est l a mieux ve­
r i f iEe . 
Des Etudes d'Echelle et d'observation montrent que les termes de 
1'advection v e r t i c a l e et de l a torsion sont plus p e t i t s que les 
autres et ont tendance, s i on les considere. avec leur signe, ä 
s'annuler. Comme cela se f a i t habituellement, nous allons les nE-* 
gliger. La r e l a t i o n (3.14) devient: 

En dEveloppant: 

-^t=-X'^t-(t+P)v-x - T f (3-17) 
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Le premier modele de Simulation numerique de l'atmosphere qui 
a ete caleule en 1949 ä Princeton sur ce qui devait Stre l e pre­
mier ordinateur existant Etait basE sur l a r e l a t i o n ci-dessus 
avec l'hypothese supplEmentaire de l a non-divergence, c'est-ä-
dire 

^ . . V - V ^ - T*-̂  (3.16) 

Cette r e l a t i o n s a t i s f a i t toujours l a contrainte (3.15). 
La r e l a t i o n (3.18) ne peut pas Stre rEsolue sous cette forme car 
e i l e contient t r o i s fonctions inconnues: **̂ ^ LA. et V , 
Comme l'hypothese de l a non-divergence a EtE f a i t e , nous pouvons 
exprimer ces fonctions inconnues ä.l'aide de l a fonction de cou­
rant selon les relations (3-5) et (3-9). 
La r e l a t i o n (3.18) devient: 

_ (3.19) 
Dt- " ' . - .. * 
0 = Jacobien des fonctions ^ et **?***̂  par rapport a x et y. 
Les premieres previsions ä 24 heures d'Evolution de l a surface 
500 mbar furent f a i t e s au dEbut des annees cinquantes ä l'aide 
de 1'Equation ci-dessus. Les rEsultats furent s l encourageants que 
l'on pensa, dans les milieux mEtEorologiques d'alors, que l e prob­
leme de l a prEvision du temps serait bient&t resolu! 
La rEsolution numErique de (3.19) pose de tres interessants prob­
lemes q u ' i l ne nous est malheureusement pas possible d'aborder 
dans cette modeste prEsentation. 

3.6 Le Systeme quasi-geostrophioue  
3.6.1 Forme de 1'Equation de l a v o r t i c i t E 
ConsidErons maintenant une forme moins r e s t r i c t i v e de 1'Equation 
de l a v o r t i c i t E . 
Le thEoreme d'Helmholtz (3.4) nous permet d'Ecrire: 

(3.20) 



-29-
A nouveau, une analyse d'Echelle montre que le terme **̂ -̂%. 
est un ordre de grandeur plus petit que les termes et 

deux ordres de grandeur plus petit que le terme jtvty . 
En consequence, 1'equation de la vorticitE (3.16) prend la forme: 

(3.21) 

ce qui peut s'Ecrire: 

^ % ( ^ (3.22) 

Le terme *l*^j^ est un ordre de grandeur plus petit que les deux 
autres. En consEquence: 

3^ = .y,,.v(t+{L) - (3.23) 

On notera que 1'Equation (3.23) ne sati s f a i t plus la contrainte 
(3.15). L'on peut cependant facilement y remEdier en traitant le 
parametre de Coriolis comme une constante. En .faisant cela, l'on 
perd de la prEcision, mais l a conservation d'un invariant est 
souvent beaucoup plus importante: c'est un garde-föu qui peut 
empecher certains dEveloppements par trop irrEalistes. 
3.6.2 Forme de 1'Equation de la thermodynamiaue 
En partant de 1'Equation de lä thermodynamiaue (2.28) et en u t i ­
lisant 1'Equation d'Etat deŝ gaz parfaits (2^16), la dEfinition de 
la tempErature potentielle (2.31) et 1'Equation hydrostatique 
(2.30), 1'Equation thermodynamique adiabatique prend la forme 

$***ao & O (3.24) 

ou 

*T . - -SL.^l (3.25) 

0** est une mesure de la stabilitE verticale. 
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**** peut aussi s'exprimer en fonction du geopotentiel: 

(f - J- A - d\ (3-26) 

3.6.3 Le Systeme quasi-geostrophique exprime* avec le  
geopotentiel 

Dans l a r e l a t i o n (3.23), l e vent non divergent dans le terme de 
1'advection horizontale de v o r t i c i t e absolue est remplace par le 
vent geostrophique (3.2) et l a v o r t i c i t e ******̂  est remplacee par 
l a v o r t i c i t e du vent geostrophique. 

- tr' a*<3> + tr'â  _ß *R± (3.28) 
11 ne serait pas adequat, dans (3.23), de remplacer l a diver­
gence du vent *****'̂%, par l a divergence du vent geostrophique 
(3.3), cette derniere Etant nettement plus p e t i t e que l a diver­
gence observee dans l'atmosphere, surtout aux latitudes elevEes. 
Mais 1'equation de l a continuite (2.29) nous permet d'ecrire: 

V V* - ^<LA3 (3.29) 

Nous avons donc: 

2> 
(3.30) 

(3.32) 

<H) * *3 (3.33) 

r ^ . L ^ / A . ^ (3.34) 
Taps p y 

C'est l a forme f i n a l e du Systeme quasi-geostrophique adiabatique 
exprime avec l e geopotentiel. 
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3.6.4 Le Systeme quasi-geostrophique exprime' avec la  

fonction de courant 
Retour ä l a relation (3.23). Le'vent non-divergent et la v o r t i ­
cite s'expriment avec la fonction de courant selon les relations 
(3.5) et (3.9) respectivement. On obtient en considerant aussi 
la relation (3.29): 

^ ^ . . D ^ ^ f ) . ^ , ^ „.55, 
Comme la relation thermodynamique (3.24) contient le geopoten­
t i e l , on va etablir une relation approximative entre le geopoten­
t i e l et la fonction de courant 

4-* = (3.36) 

^* = parametre de Coriolis moyen 
Cette relation est avant tout valable aux latitudes moyennes pour 
l'echelle synoptiqüe. 
Le Systeme quasi-geostrophique adiabatique exprime* avec l a fonc­
tion de courant a l a forme: 

y * äff R i ) 

(3.38) 

(3.39) 

3.6.5 Remarques 
- les deux equations fondamentales du Systeme quasi-gEostrophique 

sont (3.23) et (3.24). Ces deux Equations comprennent 3 inconnues: 
J^CJ, . Afin de fermer ce Systeme, des approximations sup-
plementaires sont indispensables. 11 y a deux possibilites: 
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a. L'on suppose l e vent geostrophique. 
*g devient une fonction de ̂  . 
C'est le Systeme (3.30) - (3.34). 

b. D'une part l'on suppose le vent non divergent et d'autre 
part l'on e t a b l i t une re l a t i o n approximative entre l e geo­
poten t i e l et l a fonction de courant. 
C'est le Systeme (3.37) - (3.39). 

- toutes les equations de base (2.27) - (2.31) doivent 6tre u t i ­
lisees pour l a derivation des equations (3.23) et (3.24): 
1'equation du mouvement et 1'equation de continuite pour 1'Equa­
tio n de l a v o r t i c i t e et les autres equations pour l a determina-

d 
t i o n de l a r e l t i o n thermodynamique. 

- 1'experience a montre que les ondes de gravitE sont Eliminees 
des systemes (3.30) - (3.34) et (3.37) - (3.39). Ceci peut aussi 
§tre montrE theoriquement s i l'on linEarise les Equations. 

- le Systeme quasi-gEostrophique est le Systeme l e plus simple 
que l'on puisse obtenir ä p a r t i r des Equations de base (2.27) -
(2.31) sans f a i r e d'hypotheses trop r e s t r i c t i v e s t e l l e s que l a 
non-divergence des champs de vent ou l'absence de cisaillement 
v e r t i c a l . 

- le Systeme quasi-gEostrophique s'est rEvEle extr&nement fruc-
tueux pour 1'Etude thEorique des pröcessus atmosphEriques ä 
grande echelle. Nous allons, au Chapitre suivant, en montrer une 
application des plus importantes. 
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4 L'INSTABILITE BAROCLINE 

Nous allons dans ce Chapitre u t i l i s e r le Systeme quasi-geo­
strophique d e f i n i au Chapitre precedent pour deriver l a pro­
priete la plus fondamentale de l a meteorologie dynämique: 
l ' i n s t a b i l i t e barocline. Cette theorie montre comment les per­
turbations prennent naissance et se developpent. 
L'on u t i l i s e r a le Systeme quasi-geostrophique avec l a fonction 
de courant. 

Jg-fg^) ̂  V -V(3ÜL) = . ̂.OO (4.2) 

6 - = - - ^ (4.3) 

Definissons un modele: (voir page suivante) 
Appliquons l'equation de l a v o r t i c i t e (4.1) aux niveaux 1 et 3, 

>̂p/{" \?jpA" 
Au niveau 1: 

Au niveau 2: 

(4.4) 

(4.5) 

(4.6) 
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Fig. 4.1 Structure v e r t i c a l e du modele pour l a dis c r e t i s a t i o n 
des equations quasi-geostrophiques. 

Appliquons l a r e l a t i o n thermodynamique (4.2) au niveau 2. 

: (4.7) 

Posons: 

Yt = ^ r y , (4.9) 

Les fonctions inconnues du Systeme (4.5) (4.6) (4.8) sont *-(*j^^^CJ^. 
Afin de pouvoir approcher l a Solution de ce Systeme, nous allons 
le s i m p l i f i e r en u t i l i s a n t l a methode des perturbations. La pro­
priete de cette methode est de rendre le Systeme l i n e a i r e . 
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La methode des perturbations s ' u t i l i s e a i n s i : 
Apres avoir trouve une Solution tres simple (souvent t r i v i a l e ) 
que l'on appelle l ' e t a t de basej l'on considere un nouvel etat 
forme par l'addition ä l ' e t a t de base d'une perturbation. L'on 
impose alors ä ce nouvel etat d'§tre Solution du Systeme. 
Afin de rendre le Systeme d'equations lineaire,tous les produit 
entre les perturbations doivent disparaitre. Ceci n'est possibl 
que s i les perturbations sont supposees petites. 
Etat de base pour le Systeme (4.5)(4.6)(4.8) 

GJt = .0 
U-̂  et sont des constantes. 
Nous avons au niveau 1 un courant homogene U-̂  
Nous avons au niveau 3 un courant homogene 
On v o i t immediatement que cet etat de base est Solution du Sys­
teme car l'on obtient en remplacant dans (4.5)(4.6)(4.8): 

O 

3 O 
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Definissons l ' e t a t perturbe: 

(4.11) 

CJc = C J ^ ^ t ) (4.12) 

En remplacant dans le Systeme (4.5)(4.6)(4.8), l'on obtient: 
oü ^ 

(4.13) 

(4.14) (^ + U ^ \ ^ i & + ^ ^ = - & ^ 

( ^ ^ - ^ & ) ( ^ - ^ ) - - ^ & ^ ^ ^ ) 

, , 
Les t r o i s fonctions inconnues de ce Systeme sont: ^t,^t^,CO^ 
On v o i t que ce Systeme est l i n e a i r e . 
On va maintenant descendre dans le plan complexe et donner aux 
perturbations une forme harmonique 

H . Re-^*"^ (4.16) 
^.Be*^**''^ (4i7) 
ô '̂  = c e ^ (4.i8) 
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OB impose que k, A, B et C soient des constantes r e e l l e s . 
Cela implique que les t r o i s champs **t"\ ̂  et cu^ sont en phase 
et que leur amplitude reste constante. 
En introduisant (4.16)-(4.18) dans le Systeme (4.13)-(4.15), i l 
vient: 

(4.19) 

(4.20) 

-LR(c-U^R + ̂ (c.U,)B - ̂ J?C = o (4.2i) 

Nous avons maintenant un Systeme de t r o i s Equations algebriques 
lineaires dont les inconnues sont les amplitudes A,B et C. 
Une Solution non t r i v i a l e exige que l e dEterminant du Systeme 
soit egal ä zero, c'est-ä-dire que 

(4.22) 

(4.23) 

(4.24) 

^ (4.25) 

Nous avons donc que les relations (4.16)-(4.18) ne peuvent §tre 
Solutions du Systeme (4.13)-(4.15) que s i l a vitesse de phase c 
s a t i s f a i t l a r e l a t i o n (4.22). 
Si y est nEgatif, les champs de perturbation ^ ^ 
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sont instables, c'est-ä-dire que leur sumplitude augmente ou dimi­
nue exponentiellement avec l e temps. Le tr&s simple traitement 
expose i c i ne permet que de f a i r e une d i s t i n c t i o n entre l e cas 
neutre (pas de Variation des amplitudes) et l e cas instable ( d i ­
minution ou augmentation des amplitudes avec l e temps). 

O implique: 

Resolvons par rapport ä 
L'egalite (4.26) devient: 

(4.26) 

On obtient une parabole. 

= o 

4 

5. 

2. o 

b a 3 1 -

3 4 2 r4 1 

Fig. 4.2 Zone d ' i n s t a b i l i t e barocline pour un modele ä &3ux 
couches. 
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Commentaires: 
- 3̂ p e t i t implique une augmentation de 1'instabilitE.11 s'en 
sui t que, ä conditions egales, l ' i n s t a b i l i t e augmente de l'Equa­
teur aux Pöles, car j3 est proportionnel au cosinus de l a l a t i t u ­
de. 
- 11 y a un cisaillement minimum pour que l a perturbation s o i t 
instable. En inserant dans notre modele des valeurs numeriques 
representatives pour les mouvements ä grande echelle, ce minimum 
est d'environ 8 ms entre 250 et 750 mbar. A l a Station aerolo­
gique de Payerne, l a moyenne des annees 1954-1973 donne un vent 
de 23 ms "** ä 250 mbar et de 10 ms""*" ä 700 mbar. Cela donne un 
cisaillement de 13 ms"**'. Certes, l a direction ä 250 mbar n'est 
pas necessairement celle ä 700 mbar, mais en moyenne l a d i f f e ­
rence n'est pas tres grande (environ 30 degres). Les conditions 
d ' i n s t a b i l i t e doivent donc en r e a l i t e Stre frequemment s a t i s -
f a i t e s . 
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5 QUELQUES CONSIDERATIONS ENERGETIQUES 

L'energie de l'atmosphere se presente sous t r o i s formes: 
Energie interne i ou I 
Energie pot e n t i e l l e ou P 
Energie cinetique k ou K 
Par unite de masse, l'on a : 

(.-CT 4> = ß^^-^v 
Etablissons une r e l a t i o n entre l'energie interne et l'energie 
potentielle. Pour une colonne d'air, nous avons par unite de 
surface: 

oü jo^ est l a pression au so l . 
En u t i l i s a n t l a r e l a t i o n hydrostatique (2.15), l'on peut ecrire: 

*RTdp (5.2) 

Des l o r s : 

1 + P = - L ^ (Cv ̂  R) T j ^ = -^^Y -̂3) 
On pose I+P=E et E s'appelle l'energie potentielle t o t a l e . 
En integrant pour toute l'atmosphere: 

(5.4) 

oü S represente l a surface de l a Terre. (dS ne sera pas developpe 
en coordonnees spheriques a f i n d'alleger l ' e c r i t u r e ) . 
En u t i l i s a n t l a premiere l o i de l a thermodynamique (2.18), l'on a 
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tXOO (5.6) 

oü H - (cf. 2.18) 
De l'equation du mouvement (2.27), nous pouvons dEduire 

(5.7) 

oü represente la force-interne de frottement. 
On remarquera que la force de Coriolis a disparu. Comme eile est 
toujours perpendiculaire au vecteur vent, eile ne joue pas de 
r6le dans le caleul de l'energie cinEtique. 
Remarquons que gräce au theoreme de Gauss rappelE au Point 3.3-3, 

J5 y-v^ 
5 

peut s'ecrire 

et qu'en faisant intervenir l'equation de l a divergence (2.29) 
1'on obtient 

(5.8) 

En faisant l'hypothese que =s=. 0 ä la surface du sol et au 
"sommet" de l'atmosphere (cette hypotheSe est tres bonne en 
l'absence de montagne), l'on peut ecrire en s'aidant de la 
regle pour la derivation d'un produit 

^ . ^ d s ^ ^ + -g-^fX'E (̂ -̂  
et en ut i l i s a n t ä nouveau la relation hydrostatique (2.15) 



-42-

g^=.^d5^p6;*dp +̂ d*)Y*apY'E (5.10) 
En comparant (5.6) avec (5.10), on remarque qu'un m&me terme 
apparait dans chacune de ces relations, mais pas avec l e meme 
signe. Ceci indique une transformation d'energie. dans notre cas 
entre l'energie potentielle totale et l'energie cinetique. 
Cette transformation peut s'operer dans les deux directions: 
e i l e est reversible. Notons-la par 

On remarquera que cette transformation n'est possible que s i l a 
divergence horizontale est differente de zero, sans quoi est 
partout nul ( c f . (2.29)). Donc le modele barotrope dEfini en 
(3.19) emp§che toute transformation d'Energie alors que l e 
modele quasi-geostrophique presente au Point 3.6.4 permet cette 
transformation. 
Dans l a r e l a t i o n (5.6), l e terme 

(5.12) 

est l e terme d i t de chauffage (ou de refroidissement) caleule 
en tenant compte des effets dEcrits au Point 2.7 sous 

Dt 
Dans l a r e l a t i o n (5.10), l e terme 

(5.13) 

reprEsente l a contribution (positive ou hEgative) des effets 
mentionnEs sous F au Point 2.7. 

Les quantitEs d'Energie prEsentes dans l'atmosphere 
11 nous parait intEressant de donner une idEe sur les quantitEs 
denergie prEsentes dans l'atmosphere. Nous reproduisons i c i 
1'estimation de Oort (1971). 11 s'agit d'une moyenne annuelle 
pour l'hEmisphere nord jusqu'ä une hauteur de 75mbar (env. 18 km). 
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Energie potentielle 
Energie interne 
Energie cinetique 

567.5 - 10 Jm 
1674.8 - 10^ Jm 
1153.4 - 10^ Jm 

-2 
-2 
-2 

On remarque que l'energie cinetique ne represente en moyenne 
qu'environ l e 1/2000 de l'energie potentielle t o t a l e . 
Ceci s'explique par le f a i t que seule une pe t i t e partie de 
l'energie p o t e n t i e l l e totale peut 6tre convertie en Energie 
cinetique. Pour une masse d'air donnee, cette petite partie 
- appelee energie potentielle disponible - est determinee par 
l a difference entre, d'une part, l'energie p o t e n t i e l l e de l a 
masse d'air et, d'autre part, l'energie p o t e n t i e l l e totale de 
cette meme masse apres r e d i s t r i b u t i o n adiabatique pour obtenir 
des surfaces isentropiques horizontales. Par r e d i s t r i b u t i o n 
adiabatique, nous entendons une r e d i s t r i b u t i o n oü chaque p a r t i ­
cule conserve sa temperature p o t e n t i e l l e . Une t e i l e r e d i s t r i * -
bution rendrait les surfaces isobariques auooi horizontales et 
l'energie p o t e n t i e l l e totale minimum. 11 s'en s u i t que l'energie 
potentielle disponible est toujours positive. 
Des relations (5.6) et (5.10), on deduit que, dans le cas adia­
batique, l a somme de l'energie p o t e n t i e l l e t o t a l e et de l'ener­
gie cinetique est constante. 11 en est de meine pour l a somme 
de l'energie cinEtique et de 1'Energie po t e n t i e l l e disponible. 

DErivation de l'expression analytique de 1'Energie potentielle  
disponible 

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

En introduisant l a temperature potentielle dEfinie en (2.22) 
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oü = 1000 mbar 

P 
Apres integration par p a r t i e , l'on obtient: 

Oß = temperature po t e n t i e l l e au sol-
6 t = temperature po t e n t i e l l e au sommet de l a colonne 

Nous avons maintenant besoin de d e f i n i r l a moyenne spatiale 
d'une fonction g = g(x,y,9,t) sur une surface S comme etant 

Considerons maintenant une masse d'air s'elevant jusqu'au som­
met de l'atmosphere et couvrant une superficie S ä l a surface 
de l a Terre, cette derniere etant supposee horizontale. 
Appliquons 1'Operateur "moyenne spatiale" (5.16) ä l a r e l a t i o n 
(5.15). On obtient: 

fOt 

Derivons ä nouveau l'expression (5.16) mais apres r e d i s t r i b u t i o n 
adiabatique de l a masse d'air. 
Nous avons: 8g = ^9^^ et *Og ^ **j5"̂  

Dans l a masse d'air redistribuee, les surfaces horizontales 
isobariques et isentropiques sont respectivemenTmotEes par p* 
st e*. 
Notons par-A l'energie p o t e n t i e l l e disponible. 

— ^ 
Nous avons A = E - E 
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Nous avons suppose* 
89].$+' . e^(^)^' 

negligeable par 
rapport ä l a difference des integrales. 
Rendons l'expression (5.18) plus parlante en posant pour l a 
masse d'air non redistribuee . ^ ^ 

p = p"(S<=) + p'(",-i,H';) 
Dans l'expression (5.18), nous avons alors ä considerer un 
developpement du type "binöme de Newton" et ä en prendre l a 
myenne spatiale selon (5.16). Cela f a i t , (5.18) devient: 

M**W ̂  
11 parait evident que nous devons avoir s 
sans quoi l a meme masse d'air s t r a t i f i E e horizontalement 
selon aurait pour Energie potentielle totale une valeur 
differente de celle donnee par l a s t r a t i f i c a t i o n jD*(6*). 
Des l o r s , (5.19) peut s'Ecrire: 

On v o i t que A dEpend des variations de pression sur les 
surfaces isentropes. 
L'Energie potentielle disponible ne represente environ que le 
1/200 de 1'Energie p o t e n t i e l l e t o t a l e . L'on peut aussi dire 
q u ' i l y a dans l'atmosphere environ 10 f o i s plus d'Energie 
potentielle disponible que d'Energie cinEtique. 
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Liste des symboles 

Cp chaleur specifique de l ' a i r ä pression constante 
c^ chaleur specifique de l ' a i r ä volume constant 
f parametre de Coriolis 
g acceleration gravitationnelle 
p pression de l ' a i r 
R constante des gaz pour l ' a i r sec 
T temperature 
u composante zonale du vent 
t? composante meridionale du vent 
w composante verticale du vent 
,y, vent horizontal (vecteur) 
y vecteur vent ä t r o i s dimensions 

^ volume specifique 
ß Variation du parametre de Coriolis avec l a l a t i t u d e 
*̂ ) v o r t i c i t e r e l a t i v e 
6 temperature potentielle 
^? densite de l ' a i r 
^ geopotentiel 

fonction de courant 
vitesse angulaire de r o t a t i o n de l a Terre 

CO composante ve r t i c a l e du vent en coordonnees baryques 
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