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Chapitre 1

Introduction

1.1 Etude du climat terrestre et modélisation numérique

Si cette these traite de I’étude de la circulation générale atmosphérique pour des planeétes autres
que la Terre, c’est bien de I'étude du climat et de la météorologie de notre planete que proviennent
la plupart des modeles et théories employés.

Les auteurs font souvent commencer I'histoire de 1’étude de la circulation générale
atmosphérique a la fin du dix-septieme siecle quand E. Halley en 1686 tente d’expliquer pour
la premiére fois les alizés comme une conséquence de la circulation d’ensemble de ’atmospheére,
circulation mise en route sous l'effet des différences latitudinales du chauffage par le soleil. Si Halley
est le premier a comprendre que les effets des différences de chauffage dans ’atmosphere sont la
cause premiere des mouvements atmosphériques, c’est G. Hadley [52] qui, quelques années plus
tard, réalise 'importance de la rotation de la planete, et donne la bonne interprétation (qualitative)
des alizés. Les deux moteurs de base de la circulation atmosphérique sont alors identifiés. Les
théories de la circulation se sophistiquent au cours des dix-huitiéme et dix-neuviéme siecles [98].
Mais c’est I’arrivée et la montée en puissance des moyens de calcul informatiques qui révolutionnent
véritablement cette science au milieu du vingtieme siecle a travers deux applications :

1. La premiere révolution est venue de la possibilité, offerte par ces nouveaux outils, de
traiter et d’analyser un grand nombre de données. Cette analyse a permis de mettre en
évidence les formes principales de la redistribution d’énergie dans I'atmosphere et le role
fondamental des composantes non axi-symétriques de la circulation. Encore aujourd’hui,
I’analyse des flux énormes de données — données recueillies par les stations météorologiques,
les sondes atmosphériques, les avions et bateaux commerciaux, et, plus récemment 1’explosion
des données satellitaires — ne peuvent étre enregistrées et analysées qu’avec des moyens
informatiques puissants ; ces données sont utilisées d’abord pour la prévision météorologique
mais aussi pour I’étude du climat et de la circulation atmosphérique.

2. L’autre apport essentiel est venu de la modélisation numérique. Les premiers modeles
numériques permettant de reproduire de fagon réaliste la circulation atmosphérique dans
son ensemble se sont développés au cours des années soixante.

Les modéles de circulation générale sont devenus des outils essentiels, & la fois pour la prévision
météorologique opérationnelle et pour I’étude, et maintenant la ”prévision”, du climat. Ce sont
fondamentalement (et parfois exactement) les mémes modeles qui sont utilisés pour les deux types
de travaux. Ce sont de véritables simulateurs de la circulation atmosphérique. Fondamentalement,
il suffit de rentrer dans le modele la position du soleil au cours de ’année, quelques parametres
comme la vitesse de rotation ou le rayon de la planéte, la composition de I’atmosphere (qui
intervient essentiellement dans la fagon dont ’atmosphére absorbe et réémet 'énergie regue du
soleil) ainsi que certaines conditions de surface (comme le relief ou le pouvoir réflecteur de la surface
en chaque point du globe); il faut ensuite fournir au modele un état initial, c’est-a-dire, le vent,
la température, la pression et 'humidité en chaque point d’un ”maillage” qui recouvre ’ensemble
de ’atmosphere ; le modele calcule alors, a partir de lois physiques relativement bien connues, une

7



8 CHAPITRE 1. INTRODUCTION

succession d’états (typiquement toutes les heures) de 'atmosphere (ces états étant encore définis
par les valeurs des variables de pression, vent, température et humidité aux différents points du
maillage). Les applications météorologiques et climatiques different uniquement dans 1'utilisation
qui est faite de ces modeles. Le probleme le plus aigu pour la météorologie consiste a définir le
mieux possible, a partir des flux de données qui arrivent régulierement dans les centres de prévision,
un état initial pour les simulations, aussi proche que possible de la réalité. Une différence méme
infime entre deux états initiaux peut produire, au bout de quelques jours seulement, des différences
trés importantes dans les prévisions, les perturbations de faible échelle spatiale interagissant avec
les écoulement de plus grande échelle; c’est ce qui explique la relative courte prédictabilité de
I’atmosphere.

Au contraire de la météorologie, I’étude du climat ne s’intéresse pas & la reproduction d’un état
précis de 'atmospheére observée. L’état initial n’a, par exemple, pratiquement aucune importance.
En revanche, le modele doit étre capable de reproduire sur de tres longues périodes (des simulations
de plusieurs centaines d’années sont actuellement en cours au LMD) un écoulement atmosphérique
qui ressemble, d’un point de vue statistique cette fois, a la circulation réelle. Les simulations
climatiques ne cherchent donc pas a retrouver qu’il a fait —10°C' le 15 janvier 1975 a Habas en
Chalosse. La simulation numérique a sa propre histoire. Le modele sera un bon outil pour 1’étude
du climat s’il simule des hivers dans lesquels les perturbations se succedent sur I’Europe, avec de
temps en temps des périodes de froid sec plus durables; s’il est capable de reproduire les saisons
des pluies et saisons seches sur les régions tropicales ou les phénomeénes de mousson, etc.. Ces
dernieéres années, ’étude du climat terrestre a pris une tournure un peu nouvelle, puisque les
équipes scientifiques essaient de prédire ’évolution du climat pour les dizaines d’années & venir.
Mais la encore, il s’agit de prédire les évolutions des caractéristiques statistiques de ’atmosphere.
Le réchauffement global de ’atmosphere, prédit par la plupart des modeles, peut par exemple
s’accompagner de pluies plus ou moins abondantes, de variations saisonnieres plus ou moins
marquées.

Une partie importante des activités du Laboratoire de Météorologie Dynamique est consacrée
depuis une dizaine d’années au développement [150] et & I’exploitation, pour des études climatiques,
d’un modele de circulation générale atmosphérique. Ces dernieres années, le laboratoire s’est
engagé fortement dans les programmes d’étude des changements climatiques développés a 1’échelle
mondiale. Les axes prioritaires de recherches sont : (1) étude de I'impact des nuages sur le
climat et des rétroactions qu’ils induisent sur l'effet de serre; en effet, s’il est a peu pres
acquis que l'augmentation du gaz carbonique dans ’atmosphere accroit de fagon significative
la température moyenne de ’atmosphere, les rétroactions du systeme nuageux peuvent modifier
tres fortement, soit en 'amplifiant soit en la réduisant, la réponse du systeme climatique. Or ces
rétroactions sont encore trés mal connues et modélisées actuellement. (2) Une autre faiblesse de
la modélisation climatique est la non représentation des changements de température océanique.
Si les modeles de la circulation atmosphérique ont fait leur preuve depuis environ deux décennies,
la modélisation de la circulation océanique est moins développée. Jusqu’a un temps tres récent,
les modeles atmosphériques étaient uniquement forcés par des températures océaniques issues
de la climatologie. Le LMD aborde le probléeme de la prise en compte des effets des changements
océaniques sur I’évolution du climat sous différents angles, d’une part en participant a des activités
en vue de coupler le modele de circulation atmosphérique et un modele de circulation océanique,
d’autre part en développant des modeles simplifiés de 1'océan utilisables plus rapidement. (3) Une
autre partie importante des activités de ’équipe de modélisation est consacrée au développement
de modeles de sol et de végétation et a I’étude de l'impact de la déforestation sur le climat. (4)
Enfin, une partie importante des activités est consacrée a I’étude de la sensibilité et de la variabilité
du modele. Ces études permettent, d’'une part de mieux comprendre le climat actuel, d’autre part
d’évaluer la fiabilité des informations obtenues dans les études de changements climatiques.

1.2 L’étude de la circulation des atmospheres planétaires

Le fait que les modeles de circulation générale atmosphérique (et en particulier celui du
Laboratoire de Météorologie Dynamique) soient batis, non sur des résultats d’observations, mais
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sur des principes physiques, permet de les adapter sans modifications de fond a 1’étude de la
dynamique des autres atmospheres de type terrestre (c’est a dire des atmospheres minces a la
surface d’un corps sans source d’énergie interne) pour lesquelles 'approximation hydrostatique
(fondamentale dans le modele terrestre) reste valide.

L’utilisation de ces modeles pour ’étude de la circulation atmosphérique des autres planetes
présente un double intérét. C’est d’abord la planétologie qui peut bénéficier ainsi d’outils puissants
développés par des équipes [plus] nombreuses, outils trés finement validés grace aux observations.
C’est principalement dans cette optique que je suis venu faire une these d’Astrophysique au
Laboratoire de Météorologie Dynamique. En retour, I'utilisation, dans des contextes tres différents,
d’outils et théories développés dans les conditions terrestres, permet de mettre en évidence des
faiblesses ou des carences et parfois d’apporter des solutions nouvelles.

Plus généralement d’ailleurs, les différentes planetes telluriques peuvent étre considérées comme
des ”expériences” différentes de la circulation générale atmosphérique. Ces expériences sont trop
rares pour se priver de I'une d’elles. Dans le systeéme solaire, les candidats a I'utilisation directe des
modeles de circulation générale atmosphérique sont Mars, Vénus et Titan (le plus gros satellite de
Saturne, seul satellite du systeme solaire a étre recouvert d’une atmosphere comparable en masse
a celle des planetes telluriques).

1.2.1 Mars

La modélisation de la circulation des atmospheéres planétaires a une histoire presqu’aussi
ancienne que la modélisation du climat terrestre. En effet, a I’époque méme ou les premiers modeéles
terrestres de la circulation générale atmosphérique voient le jour, dans les années soixante, Leovy
et Mintz [90], des 1969, adaptent le tout nouveau modele du UCLA & l'atmosphere de Mars.
Les simulations mettent en évidence plusieurs caractéristiques de la circulation atmosphérique
martienne qui seront confirmées ensuite par les missions spatiales : des vents intertropicaux
analogues aux alizés terrestres; une circulation hivernale dominée par la propagation vers ’est de
perturbations dans les latitudes moyennes; une circulation beaucoup moins bien définie pendant
I’été, avec des vents tres faibles. La décennie qui suit est particulierement fructueuse pour 1’étude
de Mars grace aux résultats des missions spatiales qui culminent en 1977 avec l'atterrissage sur le
sol de la planete des deux sondes Viking. Les résultats météorologiques (pression, température et
vent) enregistrés pendant plusieurs années martiennes par ces deux sondes et ’analyse des champs
de température a partir de mesures orbitales du rayonnement thermique infrarouge émis par la
planéte et Patmospheére, ont permis de valider le modele de circulation générale du UCLA [138].
Les missions Viking ont également permis de confirmer définitivement un phénomene original,
prédit par Leighton et Murray dés 1966 [89] : aux tres faibles températures martiennes, le
dioxyde de carbone qui constitue 95% de I'atmosphere se condense ; jusqu’au quart de la trés fine
atmosphere martienne se trouve ainsi piégé pendant I’hiver dans les calottes polaires, observées
depuis longtemps depuis la Terre. Ce phénomene était clairement visible sur les enregistrements
de la pression de surface a ’emplacement des sondes Viking, cette pression oscillant au cours des
saisons entre 6 et 9 hPa.

Le modele de circulation du UCLA, développé par la suite par I’équipe du "NASA Ames
Research Center” sous la direction de J. B. Pollack [138], est & l'origine de l’essentiel de notre
connaissance actuelle des vents martiens [91, 177]. En effet, en dehors des épisodiques et tres
spectaculaires tempétes de poussieres, 'atmosphere de Mars est généralement tres claire et
les informations directes sur les vents trés rares. La modélisation numérique, validée par la
comparaison des températures et des pressions au sol produites par les simulations avec les données
spatiales, est donc, pour l'instant, la seule maniere de créer une climatologie des vents martiens.

C’est dans ce contexte que le modele de circulation atmosphérique du LMD a été adapté aux
conditions martiennes au cours de cette these. Le travail le plus important a été le développement
et la validation d’un modele de transfert radiatif précis [64] (travail exposé dans le Chapitre 5). En
effet, si une partie importante du modele de circulation générale peut étre utilisée sans changement
pour différentes planétes (si on excepte le changement de quelques constantes fondamentales)
le calcul du transfert radiatif, tres couteux numériquement, est généralement effectué avec
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des modeles tres simplifiés. Ces simplifications se font au prix de nombreuses approximations,
lesquelles dépendent souvent de la composition atmosphérique et des conditions particulieres, de
température et de pression notamment, sur la planete étudiée. Le modele atmosphérique martien
est completement opérationnel depuis le printemps 1991, la derniére étape importante ayant été
Iintroduction du cycle de condensation-sublimation du gaz carbonique effectuée a ’occasion du
stage de DEA de F. Forget. Le modele de circulation du LMD est le premier MCG de ’atmosphere
martienne a avoir été intégré sur une année martienne complete. Les résultats de ces premieres
simulations martiennes ont mis en évidence un résultat inattendu. Les variations de la pression au
sol aux emplacements Viking, qui étaient généralement attribuées aux seules variations de la masse
de I'atmosphere sous 'effet de la condensation et de la sublimation du gaz carbonique dans les
calottes polaires, sont en fait fortement affectées par des effets orographiques et dynamiques [164, ?]
(ce point est exposé dans la Section 6.5). Le modele reproduit cependant tres bien le cycle annuel
de la pression aux emplacements Viking ainsi que les perturbations de plus courtes périodes liées,
pendant hiver, au passage de dépressions et d’anticyclones se déplagant vers l'est (les simulations
de la circulation atmosphérique martienne sont présentées dans le Chapitre 6).

1.2.2 Vénus et Titan

Si la modélisation numérique est, jusqu’a présent, la source principale d’information sur la
circulation atmosphérique de Mars, les résultats des missions spatiales étant essentiellement utilisés
pour valider les modeles, la situation est diamétralement opposée pour Vénus. Depuis longtemps
en effet, I’observation de Vénus, depuis la Terre, a mis en évidence un phénomene dynamique
passionnant [7]. Alors que la planéte tourne sur elle-méme trés lentement, en 240 jours environ,
la couche nuageuse, qui recouvre complétement la planete a 70 km d’altitude environ, tourne
autour de la plantte (et dans le méme sens que celle-ci) en 4 & 5 jours seulement. On a pu croire
pendant un temps, que ce phénomene, baptisé du nom de superrotation, pouvait ne concerner que
la couche nuageuse elle-méme mais les mesures de vents effectuées lors de la descente de 8 sondes
(4 américaines et 4 soviétiques) dans I’atmosphere de Vénus, ont montré que c’est en fait toute
I’atmosphere qui tourne, dans son ensemble, beaucoup plus vite que la planete solide.

Le phénomeéne de superrotation a donné lieu a de nombreux développements et modeles
théoriques. Si les informations observationnelles sur la structure du vent sur Vénus sont beaucoup
plus abondantes que sur Mars (trés insuffisantes cependant pour valider ou infirmer la plupart
des modeles théoriques proposés pour expliquer la superrotation), la modélisation numérique s’est
avérée, en revanche, beaucoup moins fructueuse. Certains modeles réussissaient a créer une faible
superrotation a partir d’un état initial sans vent, mais cette superrotation n’avait aucune commune
mesure avec celle de Vénus [144, 23]. Un travail de simulation de la circulation de ’atmosphere de
Vénus a été conduit a partir du MCG du LMD lors de la these de J.-L. Tourte [170] sous la direction
d’O. Talagrand. Les résultats des simulations, effectuées en partant d’un état atmosphérique en
superrotation, indiquaient que certains mécanismes théoriques, liés a la circulation atmosphérique
dans le plan méridien [45], étaient susceptibles d’entretenir le superrotation initiale.

Pour étudier le phénomene de superrotation atmosphérique, une autre version du modele
de circulation générale atmosphérique a été développée. Dans cette version, plus simple et plus
générale que le modele martien, la description de la planete et de son atmosphere est réduite a
un jeu minimum de 20 parametres. Ce modele simple a d’abord été validé dans les conditions
terrestres dans lesquelles il reproduit les caractéristiques essentielles de la circulation générale
(alizés dans les régions intertropicales, jets et ondes baroclines dans les latitudes moyennes). Ce
modele a 20 parametres qui permet d’investiguer les circulations atmosphériques qui s’établissent
dans des conditions imposées, peut étre utilisé comme un véritable outil d’expérimentation de
la circulation générale atmosphérique. Pour une planete tournant dix fois plus lentement que la
Terre et une atmosphere absorbant fortement le rayonnement solaire, ce modele produit une forte
superrotation (avec une couche atmosphérique tournant 4 fois plus vite que la planéte solide) [67].
Ces simulations mettent clairement en évidence I'importance des instabilités inertielle et barotrope
dans U'entretien de la superrotation. Des études récentes menées ailleurs semblent confirmer ces
résultats numériques [?].
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Curieusement, ce n’est pas Vénus qui a orienté ce travail de these vers l'étude de la
superrotation, mais Titan, le petit dernier des expériences vivantes de circulation atmosphérique
sur une planéte tellurique. Sous l'impulsion de D. Gautier, en collaboration avec R. Courtin et
C. P. McKay, nous avons développé, avec O. Talagrand, le premier modele de circulation générale
de l'atmosphere de Titan. Les premiers résultats numériques, encore partiels, semblent indiquer
que la circulation du satellite de Saturne pourrait étre le siege d’une circulation analogue a celle de
Vénus [65]. Ce résultat est également supporté, bien qu'indirectement, par ’analyse d’observations
(celles recueillies par la mission Voyager 1) [38] et terrestres [161]. L’étude de la circulation de
I’atmosphere de Titan est un sujet particulierement passionnant dans la mesure ou elle offre la
dernieére possibilité, sans doute avant des décennies, de faire des prévisions quant a la nature
méme de cette circulation. Ces prévisions devraient étre largement confirmées ou infirmées par les
résultats de la mission Huygens. Premiere mission planétaire conduite sous la responsabilité de
I’Agence Spatiale Européenne, la sonde Huygens plongera dans I’atmosphere de Titan au début du
vingt-et-unieme siecle, et devrait apporter de nombreuses réponses aux questions passionnantes
que pose ce satellite encore trés mystérieux, mais qui, on le sait déja, est le site d’une chimie
organique riche, qui pourrait apporter des informations précieuses sur les origines de la vie [140].

1.3 Modélisation de la circulation atmosphérique et mis-
sions spatiales.

L’étude menée sur la circulation atmosphérique de Titan a été en grande partie motivée par
la préparation de la mission spatiale Huygens. La sonde descendra pendant trois heures environ
dans I'atmosphere de Titan, tout en retransmettant des informations vers la Terre via la sonde
américaine Cassini!. La mission sera donc particulierement sensible aux vents, un déplacement
trop important de la sonde au cours de sa descente pouvant par exemple conduire a 'interruption
définitive des communications avant ’arrivée sur la surface. Ce travail de développement du modele
de circulation de Titan a entrainé des interactions régulieres avec I’Agence Spatiale Européenne.
Le modele pourrait bientot étre intégré sur de longues périodes (plusieurs années de Titan) sur les
ordinateurs de P"ESTEC (European Space Research and Technology Center).

Mars est également une priorité des différentes agences spatiales. Le CNES, notamment, a
depuis longtemps initié un projet de ballon qui devrait étre envoyé dans I'atmosphere de Mars
par la mission russe Mars 96, et se déplacer pendant plusieurs jours au dessus de la surface de la
planete. En liaison avec ce projet, le CNES a financé le Service National de F. Forget au NASA
Ames Research Centre. Le CNES m’a également procuré un financement post-doctoral pour me
nourrir apres cette these.

Mais I'intérét que peut présenter la modélisation numérique de la circulation atmosphérique
pour 'exploration spatiale ne se limite pas a la préparation des missions. Devant ’amélioration
constante des techniques d’observation, des moyens de stockage et de transmission, les flux
d’informations transmis vers la Terre par les missions spatiales deviennent de plus en plus
importants. Il est clair que ces masses de données ne pourront étre traitées sans ’aide d’outils
numériques puissants. A ce titre, les méthodes développées dans le domaine de 1’assimilation
des données en météorologie, devraient permettre d’utiliser au mieux (au sens mathématique
de l'optimisation) l’ensemble des données spatiales. Le développement de méthodes nouvelles
permettant de définir le meilleur état initial pour les simulations de prévision du temps est un des
sujets les plus actifs de la recherche en météorologie. O. Talagrand y consacre la partie principale
de ses activités [163, 17, 18]. Le LMD est donc particulitrement bien placé, de par sa double
compétence en modélisation de la circulation des atmospheres planétaires et en assimilation des
données, pour mettre en place pour les missions futures (et notamment la mission Mars-Observer
qui recueillera beaucoup de données analogues a celles utilisées en météorologie [107]) des méthodes
d’assimilation permettant une exploitation maximale des observations.

1. La mission américaine Cassini emmeénera Huygens vers Saturne et se consacrera a 1’étude plus générale de la
planete géante, de ses anneaux et de ses satellites.
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1.4 Aspects informatiques

Le travail présenté dans cette these a bien sir représenté un investissement informatique
important. En schématisant beaucoup, le développement du modele (et notamment du code
radiatif martien) a largement occupé les deux premieres années de cette theése. Le modele a
commencé a se stabiliser seulement vers 1’été 1991 permettant alors une véritable exploitation.
Trois versions du modele de circulation générale atmosphérique ont finalement été développées
en parallele. De ce fait, il a été nécessaire de s’orienter vers une version souple et évolutive du
modele, et ceci n’a pu se faire que grace au développement d’outils informatiques de gestion des
programmes (basés sur l'utilisation du systeme d’exploitation UNIX). La partie dynamique du
modele de circulation générale a été développée en FORTRAN 77 sur le CRAY 2 par P. Le Van
a partir d’'une formulation de Robert Sadourny. C’est en fait une version récente qui differe
légerement de celle utilisée usuellement pour les études du climat terrestre. Devant la montée
en puissance des stations de travail et la souplesse offerte par ces nouveaux outils, aussi bien pour
le développement et la gestion des programmes que pour les tests numériques, j’ai porté le modele
sur les stations de travail. Le modele planétaire, dans ses trois versions, est donc utilisable sans
aucun changement sur des super-calculateurs comme le CRAY 2, mais également sur des stations
de travail (le modele a tourné sans aucun changement sur des stations de travail SUN, IBM et HP).
Il s’avere que les stations de travail sont devenues des outils suffisamment puissants pour effectuer
des simulations compleétes de la circulation sur des périodes longues et obtenir des résultats souvent
aussi instructifs du point de vue scientifique que des simulations plus précises effectuées sur les
super-calculateurs (ceux-ci gardant un intérét certain, & condition de passer & une génération plus
efficace que le CRAY 2, et de n’effectuer sur ces calculateurs que des simulations longues et tres
précises pouvant servir de référence).

1.5 Organisation de la these

Ce travail de développement du modele couvre pas moins de trois chapitres dans ce document.
Le premier (Chapitre 3) est consacré & la description d’ensemble des trois versions du modele.
Le second (Chapitre 4) présente l'analyse des erreurs numériques qui provenaient de la non-
conservation du moment cinétique par la formulation numérique originelle des équations de la
dynamique dans le modele du LMD. Ces erreurs numériques, soupconnées depuis longtemps d’étre
a Porigine de la mauvaise représentation des alizés dans le modele climatique terrestre [10] — une
des plus grandes faiblesses de ce modele — conduisaient dans les conditions martiennes a des
résultats aberrants et méme, dans certains cas, a une explosion numérique des simulations. La
nouvelle formulation proposée a la suite de ces problemes, a permis, non seulement de résoudre les
problemes des simulations martiennes, mais aussi d’améliorer considérablement la représentation
des alizés dans les simulations terrestres [63]. C’est sans doute dans cette theése, Uillustration la
plus marquante de 'effet de retour que peut avoir, sur I’étude du climat terrestre, 'utilisation des
modeles dans des contextes tres différents comme ceux des autres planetes. Cette amélioration
de la formulation dynamique a également été un élément déterminant dans ’étude numérique
de la superrotation atmosphérique, pour laquelle 'exactitude des bilans de moment cinétique est
particuliérement importante. Enfin, le Chapitre 5 est consacré entierement au développement du
modele radiatif pour Mars, modele adapté du code radiatif développé par Morcrette [115] pour
la partie thermique et Fouquart et Bonnel [41] pour I’absorption et la diffusion du rayonnement
solaire. Ce modele est utilisé de facon opérationnelle au Centre Européen pour les Prévisions
Météorologiques a Moyen Terme. L’utilisation de ce modele dans le cadre de ce travail a du reste
permis de déceler une erreur et d’améliorer sensiblement les performances numériques du schéma.
Les modifications correspondantes ont été portées a la fois sur la version du modele climatique
terrestre du LMD et sur le modele de prévisions météorologiques du centre européen.

Les deux chapitres suivants sont consacrés véritablement a 1’étude de la circulation des
atmospheres planétaires et a l’exploitation du modele : le Chapitre 6 traite de la circulation
de Mars et en particulier de I’étude des causes, physiques et dynamiques, du cycle annuel de la
pression ; le Chapitre 7 traite de I’étude de la superrotation atmosphérique de fagon théorique et
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numérique et se termine (Section 7.7) par la présentation de résultats de simulations numériques
de la circulation atmosphérique de Titan.

Cependant, avant de me lancer dans la description, souvent fastidieuse et technique, du
développement du modele, il m’a semblé nécessaire d’inclure un chapitre introductif qui présente
quelques idées simples sur la circulation atmosphérique, largement utilisées dans ’ensemble de la
these. Il me semble parfois plus facile de parler a des non spécialistes de phénomenes lointains
comme les résonances des satellites Galiléens de Jupiter, I’évolution des étoiles et des galaxies,
ou méme le Big-bang, que d’expliquer des phénomenes de circulation atmosphérique, beaucoup
plus sensibles a I'expérience quotidienne. Et pourtant, entre les insipides journaux radio-télévisés
couverts de leur complément de creme chantilly météorologique et les émissions, articles ou
conférences internationales sur 'impact de I’homme sur I’évolution climatique, ce sujet est plus
que jamais au coeur de 'actualité.

Les idées, forcément simplificatrices, exposées dans le Chapitre 2 ne doivent pas étre prises pour
argent comptant ; elles peuvent et doivent étre remises en cause 1'une apres 'autre. J’espere qu’elles
permettront au moins a des personnes intéressées par 1’étude des planetes mais peu familieres avec
les problemes de la dynamique atmosphérique, de se plonger plus facilement dans le reste de la
these ; les quelques essais que j’ai fait aupres de personnes plus extérieures encore au domaine m’ont
malheureusement laissé un peu sceptique quant a la qualité pédagogique de ces explications.
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INTRODUCTION



Chapitre 2

Circulation générale des
atmospheres planétaires : quelques
notions de base

2.1 Introduction

Ce chapitre poursuit plusieurs objectifs. D’abord celui de rassembler, pour les lecteurs non
familiers des probléemes de la dynamique des fluides atmosphériques, des schémas simples utilisés
pour expliquer les vents sur les planetes. Ces différents schémas sont largement utilisés dans les
chapitres suivants. Le deuxieme but est d’essayer d’expliquer un maximum de ces phénomenes en
faisant abstraction des équations compliquées de I’hydrodynamique. La complexité de ces équations
a en fait deux origines : la premiére est liée a la géométrie sphérique et a la rotation planétaire ;
elle ne peut pas étre évitée, ces deux points étant des caractéristiques essentielles des écoulements
atmosphériques. La deuxieme source de difficultés provient du point de vue, généralement utilisé
dans les études de la circulation, qui consiste a analyser les vents de 'intérieur a partir d’un point
fixe de la planete. Cette approche, largement véhiculée par la prépondérance de la météorologie
terrestre dans ’étude de la dynamique atmosphérique, est sans doute indispensable pour résoudre
de nombreux problemes. Cependant, certaines caractéristiques fondamentales de la circulation
d’ensemble de I'atmosphere se comprennent plus facilement en travaillant dans un référentiel
absolu.

2.2 L’atmosphere au repos et 1’équilibre hydrostatique

Avant de s’occuper des mouvements atmosphériques, il est bon d’analyser 1’état d’équilibre
d’une planete sans vents en retournant aux forces fondamentales agissant sur une particule en
équilibre a la surface d’une planete en rotation.

2.2.1 Equilibre d’une bille posée sur le sol

Les forces s’exergant sur une bille de masse m posée sur le sol d’une planéte sont : 1) 'attraction
gravitationnelle (notée ici mg_*“) proportionnelle a la masse de la bille et dirigée vers le centre de la
planete ; 2) la réaction ﬁ, perpendiculaire a la surface, qui empéche la particule de s’enfoncer dans
le sol. Dans un référentiel galiléen, cette bille, dite immobile, tourne en fait avec la méme vitesse
de rotation €2 que la planéte solide. Si elle est située a une latitude ¢, elle tourne a une distance
r = acos ¢ de 'axe des poles (ol a est le rayon de la planete). Elle a donc une accélération absolue
centripéte ¥ avec || = Q2a cos ¢. Pour que la bille de masse m soit en équilibre (m7 = R+ mg*),
il faut que la surface de la plangte soit perpendiculaire & g* — 4. Sur une plandte sphérique, la bille
serait entrainée vers I’équateur avec une force apparente centrifuge mQ27. En fait, chaque particule
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FIGURE 2.1 — Equilibre d’une bille sur la surface d’une planete

d’une planéte sphérique serait soumise a la méme force apparente résultant en un entrainement
de masse vers I’équateur. La forme de la planete s’ajuste ainsi sous 'effet combiné de la rotation
et de la gravitation pour adopter une forme aplatie au niveau des poles, dans laquelle la gravité
définie par

g=g*+ Q% (2.1)
est partout perpendiculaire a la surface. Cette gravité § qui est celle mesurée par un accélérometre
a la surface donne aussi la direction de la verticale d’un fil a plomb.

Cette gravité dérive d’un potentiel, appelé géopotentiel, et la forme que prend la planete
correspond & un iso-potentiel qui peut étre utilisé comme géopotentiel de référence. Par la suite,
on note ® le géopotentiel compté a partir du niveau de référence. Si on néglige les variations de
g dans I'atmosphere, le géopotentiel a une distance z au dessus du sol est simplement gz. Plus
généralement, & une variation dz de ’altitude correspond une variation d® = gdz du géopotentiel *.

2.2.2 L’équilibre hydrostatique

Une particule d’air immobile située au-dessus de la surface, n’est pas sensible a la réaction du
sol mais aux forces de pression exercées par les particules voisines. Les forces s’exergant sur cette
particule, de volume dV et de densité p, sont donc : 1) la gravité §V pg; 2) les forces de pression.

La force qu’exerce une pression p sur une surface S est perpendiculaire a cette surface et son
intensité est égale au produit pS. Puisque la particule d’air est supposée immobile et que la gravité
est verticale, les forces exercées horizontalement par la pression, de part et d’autres du volume
6V, doivent se compenser. Pour que toute ’atmosphere d’une planete soit immobile, il faut donc
que la pression & une altitude donnée soit constante partout sur la planete.

Verticalement, la différence entre la pression en-dessous et au-dessus du volume §V doit
équilibrer la gravité, ce qui s’écrit mathématiquement :

op

—0. 2.2
5, TPI=0 (2.2)

Dans le cas ol le gaz est supposé parfait 2

p = pRT (2.3)

1. Pour les non initiés, I’énergie qu’il faut fournir & une particule de masse m pour 1’élever d’une altitude dz est
simplement donnée par le produit de la masse m par la différence de géopotentielle entre les deux points d® = mgdz.
2. Cette hypothese est toujours conservée par la suite.
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cette équation se réécrit
10 1
o _ (2.4)
p 0P RT

Dans le cas ou on néglige les variations verticales de g et ou I'atmospheére est en plus supposée

isotherme, cette équation s’inteégre pour donner la pression a une altitude z sous la forme

zg )
_ _ 2.5
P = po exp ( BT (2.5)
ol pg est la pression a l'altitude z = 0.

L’équilibre hydrostatique prend en fait deux significations :

1. Dans le cas d’une atmosphere globalement au repos, cette équation donne la pression en
n’importe quel point de la planete et n’importe quelle altitude a partir de la pression en un
seul point.

2. Dans le cas d’une atmosphére en mouvement, ’expérience montre que, en un point donné
du globe, et sous réserve de regarder des quantités moyennes sur un domaine horizontal
suffisamment grand (par exemple, sur terre, pour une surface horizontale de plus de 100km?),
la variation verticale de la pression est régie par I’équilibre hydrostatique.

Dans toute la suite de la these, on s’intéressera uniquement a des fluides en équilibre
hydrostatique, ce qui ne veut pas dire que le fluide ne bouge pas! En fait, généralement, la
température dans ’atmosphere des planetes varie de moins de 20% autour d’une température
moyenne jusqu’a plusieurs dizaines de kilometres d’altitude et I’Eq. 2.5 donne une bonne
approximation de la pression a une altitude z. Il est commode d’introduire alors 1’échelle de
hauteur H = RT/g : si on s’éleve d’une hauteur H dans 1’atmosphere, la pression est divisée par
un facteur e ~ 2.7. Sur la Terre 250K est une bonne température moyenne qui correspond & une
échelle de hauteur de Tkm environ.

Profitons-en aussi pour remarquer que la masse d’une colonne d’air de section horizontale S et
comprise entre les pressions p et p’ est simplement (p — p’) x S/g.

2.2.3 La stabilité de I’équilibre hydrostatique

SiI’Eq. 2.4 définit un état d’équilibre de ’atmosphere (somme des forces nulle), elle ne garantit
pas, a priori, la stabilité de cet équilibre. L’approche la plus simple pour étudier la stabilité de
I’équilibre hydrostatique consiste a regarder le comportement d’une particule de fluide déplacée
verticalement a partir de sa position d’équilibre. Une particule d’air déplacée sans échanger
d’énergie avec le milieu extérieur (mouvement adiabatique) voit sa température varier en fonction
de la pression qui ’entoure suivant la relation

T/p" = cte (2.6)

La quantité T'(po/p)"® est appelée température potentielle (c’est la température qu’aurait la
particule une fois ramenée & la pression de référence py par transformation adiabatique) ; elle est
étroitement liée & I'entropie s par la relation s — so = Cp, In (p/po) out C), est la capacité calorifique
du gaz (supposée constante). k = R/C), est une constante fondamentale du gaz atmosphérique
qui dépend essentiellement du nombre d’atomes par molécule. Une particule qui s’éleve dans
Patmospheére (et est donc soumise & une pression de moins en moins forte) voit ainsi sa température
diminuer proportionnellement a p*. Supposons que ’air environnant la particule soit tel que la
température décroit avec laltitude (c’est généralement le cas dans la troposphere terrestre, par
exemple). Si la particule en s’élevant devient plus froide et donc plus dense (cf. Eq. 2.3) que
l’air qui ’entoure, elle retournera naturellement vers sa position de départ. Si au contraire elle
devient moins dense que l'air ambiant, la résultante vers le haut des forces de pression sera plus
forte que son poids et ’entrainera vers le haut, loin de sa position de départ. Cette derniere
situation, instable, se produit donc des lors que la température décroit plus vite avec l'altitude
que la décroissance calculée par 'Eq. 2.6.
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Cette instabilité se produit dans les atmospheres planétaires fortement chauffées par la surface
dans lesquelles de I'air froid surplombe de I’air beaucoup plus chaud. Si la décroissance verticale de
température est plus rapide que celle d’un profil adiabatique, défini par I’'Eq. 2.6, 'air se mélange
verticalement sous l'effet de l'instabilité décrite ci-dessus jusqu’au rétablissement d’un profil de
température adiabatique.

Il faut retenir de cette méthode du déplacement des particules, que c’est la quantité conservée
au cours du déplacement, ici T'/p™, qui détermine la limite entre profil stable et profil instable.

2.3 La machine thermique atmosphérique

La circulation de ’atmosphere d’une planéte peut étre vue comme une machine thermique mue
sous 'effet des différences régionales du chauffage par le soleil. Ces effets différentiels du chauffage
peuvent engendrer des circulations locales, par exemple en dessous d’un nuage ou encore pres des
coOtes ou la différence de vitesse de chauffage et de refroidissement de la terre et de la mer produisent
des vents locaux qui s’inversent entre le jour (brise de mer) et la nuit (brise de terre). A une échelle
globale, les variations les plus importantes du chauffage solaire sont les variations latitudinales et
saisonnieres 3. La circulation générale s’intéresse avant tout & la réponse de I’atmospheére & ces
forgcages de grande échelle.

La fagon dont I’atmosphere est chauffée dépend de la quantité d’énergie regue du soleil, mais
également de la fagon dont cette énergie est réfléchie, diffusée et absorbée par I’atmosphere. En
fait sur des planetes comme la Terre ou Mars, les atmospheéres relativement transparentes laissent
passer une part importante de I’énergie solaire jusqu’a la surface ou elle est fortement absorbée.
Le sol ainsi chauffé réémet de 1’énergie dans les longueurs d’ondes infra-rouges, avec une intensité
variant comme la puissance quatrieme de la Température*. Cette énergie réémise par le sol est
absorbée par I’atmosphere beaucoup plus efficacement que le rayonnement solaire de plus courtes
longueurs d’ondes. L’atmospheére, elle-méme, réémet du rayonnement vers le sol (c’est le fameux
effet de serre) et vers ’espace.

A cause de la dépendance en température de I’émission propre de I’atmosphere et du sol, il
est difficile de séparer completement le forgage radiatif de la circulation et la circulation elle-
méme. Il est en revanche possible, par exemple a partir de mesures satellitaires, d’évaluer le
bilan total d’énergie au sommet de I’atmosphere. C’est ce qui est montré sur la Fig. 2.2 ou sont
représentées, l'insolation en moyenne annuelle au sommet de Patmosphere (courbe continue),
la quantité d’énergie solaire effectivement absorbée par le systeme Terre-atmosphere (courbe
discontinue) et, enfin, I’énergie rayonnée vers 1’espace sous forme de rayonnement thermique infra-
rouge (pointillés). La différence entre la courbe discontinue et les pointillés représente le bilan
annuel d’énergie au sommet de 'atmosphére. Les tropiques regoivent beaucoup plus d’énergie
radiative qu’ils n’en émettent alors que les régions polaires sont tres déficitaires. La différence entre
ces deux courbes est égale & la quantité d’énergie redistribuée en latitude par la circulation®. En

3. Les variations diurnes de I’ensoleillement qui sont également trés importantes en amplitude, sont généralement
trop rapides pour permettre & une circulation de s’établir. Elles peuvent cependant jouer un réle non négligeable
dans la circulation en créant des ondes planétaires forcées, avec un ou deux nombres d’ondes sur la planete, qui
peuvent interagir avec la circulation atmosphérique. Ces ” marées thermiques” sont particulierement importantes sur
Mars ou les températures de la surface et de 'atmospheére réagissent trés rapidement au cycle diurne, les amplitudes
des variations journalieres de température atteignant souvent 100K.

4. Pour les non initiés, tout corps émet un rayonnement dont l'intensité et la couleur dépendent fortement de
la température ; c’est pourquoi il est souvent appelé rayonnement thermique. Plus le corps est froid, moins il émet
d’énergie et plus il émet dans les grandes longueurs d’ondes. La surface du soleil, avec des températures de plusieurs
milliers de degrés, émet un rayonnent blanc. Une étoile plus chaude émettra un rayonnement décalé vers le violet.
Un corps plus froid, en revanche, émettra plus vers le rouge. Sur Terre les corps sont tellement froids que leur
rayonnement propre sort du domaine de fréquence perceptible par 1’oeil humain. On parle alors de rayonnement
infra-rouge. Mais si on chauffe suffisamment un métal, par exemple, il commencera & émettre un rayonnement rouge,
puis blanc pour des températures plus élevées. C’est ce rayonnement, émis par tous les corps, et en particulier par
I’atmospheére, qui est mesuré par les détecteurs infra-rouges et permet de voir la nuit.

5. Sur la Fig. 2.2 le déficit d’énergie pres des poles semble plus important que ’excédent pres de ’équateur. Ceci
s’explique par le fait que les déficits polaires représentent en fait une surface relative beaucoup moins grande que
ne le suggere ’échelle latitudinale utilisée pour le graphique
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FIGURE 2.2 — Bilan d’énergie radiative au sommet de I’atmosphere
Les moyennes annuelles et longitudinales des flux radiatifs sont représentées en fonction de la
latitude. Insolation (courbe pleine), quantité d’énergie solaire absorbée par le systéme Terre—
atmosphére (traits discontinus), et flux infra-rouge émis vers l’espace (pointillés). D’apreés des
données de V'expérience ERBE [3] (Earth Radiative Budget Experiment) fournies par Sandrine
Bony.

fait, sur la Terre, cette redistribution est effectuée autant par les courants océaniques que par la
circulation atmosphérique.

2.4 La circulation de Hadley

L’idée que la circulation de 'atmospheére terrestre puisse étre engendrée par les différentiels
d’absorption du rayonnement solaire remonte a la fin du dix-septieme siecle. C’est Halley qui en
1686 [53] proposa d’expliquer les vents par une ascendance d’air chaud dans les régions tropicales et
une subsidance dans les hautes latitudes, assimilant ainsi la Terre & une grande casserole chauffée
a I’équateur.

2.4.1 Transport méridien d’énergie par une cellule convective

Le principe de cette circulation méridienne est simple. Dans les régions tropicales, I'air se
réchauffe plus vite sous l'effet du soleil qu’il ne se refroidit par rayonnement thermique (cf. Fig. 2.2).
Il en résulte une expansion du gaz atmosphérique et donc, a une altitude donnée, une augmentation
de la pression. Dans les hautes latitudes en revanche, 'atmosphere se refroidit plus vite qu’elle ne
se réchauffe, et la hauteur d’échelle de I’atmospheére décroit.

A une altitude fixe au-dessus du sol, la pression décroit donc depuis I’équateur vers le pole, ce
qui est illustré sur la Fig. 2.3. Cette variation de pression provoque un mouvement d’air global
depuis I’équateur vers les poles. Cependant, en divisant intellectuellement ’atmosphere en une
superposition verticale de couches (cf. Fig. 2.3), il apparait clairement que U'effet d’inclinaison des
isobares est cumulatif et que les isobares sont beaucoup plus penchées en haut de I’atmosphere
qu’en bas. Prés de la surface Ueffet est méme nul (& condition de négliger le relief de la planete).
C’est donc pres de la surface, ou l'effet d’entrainement vers les hautes latitudes est le plus faible
que 'air en exces dans les hautes latitudes sera reconduit vers I’équateur, mettant ainsi en place
une grande cellule de convection avec ascendance pres de I’équateur, transport vers les poles dans
la branche supérieure, subsidance dans les hautes latitudes et enfin, transport vers I’équateur pres
de la surface (Fig. 2.3 & droite).
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FIGURE 2.3 — La circulation de Hadley
Sur la gauche, sont représentées : les variations latitudinales du flux radiatif net, absorbé (ou emis)
par Patmosphere (petite fleches verticales en haut), les courbes & pression constante ou isobares
(les droites penchées), la force de gradient de pression créée par I'inclinaison de ces isobares.
A droite : représentation schématique de la cellule de Hadley.

2.4.2 Effets de la rotation : la conservation du moment cinétique

Ce n’est pas le nom de Halley qui reste attaché a cette circulation, mais celui de Hadley qui le
premier, en 1735 [52], fit intervenir l'effet de la rotation terrestre dans cette circulation et expliqua
du méme coup lorigine des alizés. Cette origine repose sur la conservation particulaire du moment
cinétique. En absence de viscosité en effet, les particules d’air conservent leur moment cinétique
autour de I'axe des poles au cours de leur déplacement.

Qu’arrive-t-il par exemple & une particule d’air qui part de I’équateur et est emportée (advectée)
vers les hautes latitudes dans la branche supérieure de la cellule de Hadley 7 Comme la patineuse
quand elle resserre les bras (Fig. 2.4), cette particule, en se rapprochant de axe des pdles, se
met & tourner de plus en plus vite®. Prenons au contraire une particule pres de la surface qui
part avec une vitesse relative (ou vent) nulle d’une certaine latitude, 30° par exemple. Cette
particule est entrainée vers ’équateur par la circulation de Hadley, et elle s’éloigne donc de 1'axe
des poles. La particule tourne alors moins vite que la planéte. C’est 1'origine des alizés, ces vents
d’est intertropicaux, jadis utilisés par la marine a voile.

Mathématiquement, le moment cinétique d’une particule autour de ’axe des poles est le produit
de sa masse m, de sa vitesse de rotation absolue 2a cos ¢ + u et de la distance a 'axe r = a cos ¢
soit

M = macos ¢ (Qacos ¢+ u) (2.7)

La conservation du moment cinétique particulaire se traduit en disant que sa dérivée

6. Cet effet de la rotation terrestre est particulierement simple & percevoir pour un observateur extérieur a
l’atmosphere, qui assimile facilement la Terre & une championne de patinage artistique. Pour le terrien rivé sur
son fauteuil, qui veut analyser le phénomeéne par rapport & un repére lié & ce méme fauteuil, le probleme devient
beaucoup plus compliqué. Il ne comprend plus pourquoi les vents dirigés vers les poles se dévient spontanément
vers 'ouest et invoque alors le mystérieux Coriolis.
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FIGURE 2.4 — Circulation de Hadley et conservation du moment cinétique.

La circulation méridienne mise en route sous leffet du chauffage différentiel par le soleil est
représentée sur la gauche. Dans les branches supérieures des deux cellules de Hadley, les particules
d’air, advectées vers les poles, se rapprochent de I’axe de rotation. Par conservation du moment
cinétique, leur vitesse de rotation absolue croit. C’est ce qui est illustré par la charmante patineuse
au centre du dessin qui tourne plus vite quand elle resserre les bras. L’effet sur le vent zonal est
schématisé sur la partie droite de la Figure. Les signes + et — indiquent les régions de maximum
et de minimum du vent zonal.
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Lagrangienne 7 est nulle

% [cos¢ (Qacosp+u)] =0 (2.8)
ou encore g a6
u 3 Q ~1 L

I cos ¢ = (usin @ + 2af) cos ¢ sin @) o (2.9)

La variation Lagrangienne de la latitude au cours du déplacement d’une particule est simplement
égale & v/a et Paccélération zonale d’une particule conservant son moment cinétique s’écrit
finalement

CC% = uv? + 2vQsin ¢ (2.10)

Sur la Terre, le deuxiéme terme dans le membre de droite (accélération de Coriolis) est tres

supérieur au premier parce que la vitesse absolue d’une particule ”immobile” au niveau de

léquateur a) ~ 460 ms™!, est toujours tres supérieure au vent zonal u qui dépasse rarement

100 ms~!. On voit donc que la conservation du moment cinétique déviera les particules se dirigeant
vers le pole (vp > 0) vers l'est 8 et les particules se dirigeant vers 1’équateur vers est.

Il est important de remarquer que la simple conservation du moment cinétique par une particule
partant avec une vitesse nulle de I’équateur, produit a 30° de latitude, un vent d’ouest

1 —cos? ¢

= afl
v=a cos ¢

~ 135 ms™* (2.11)
On voit donc que, si 'absorption différentielle d’énergie radiative est la source premiere des
mouvements atmosphériques, la production de vents importants est avant tout la conséquence
de la rotation et de la sphéricité de la planete.

2.4.3 Effets de la rotation : la force centrifuge

La création de vents d’ouest dans la branche supérieure de la cellule est un frein tres important
pour la circulation de Hadley. En effet, par la méme loi physique qui aplatit les planétes sous 1'effet
de leur rotation, une particule tournant plus vite que la planéte est entrainée vers ’équateur. La
force inertielle correspondante tend a contrecarrer la force de gradient de pression qui a engendré
les mouvements vers le pole dans la branche haute de la cellule de Hadley.

Reprenons la figure de 1’équilibre de la bille au repos (Fig. 2.1) mais en considérant cette fois
une particule tournant plus vite que la planete, c’est a dire une particule animée d’une vitesse
relative (ou vent zonal) u > 0. La bille tourne encore a une distance r = a cos ¢ de 1'axe des poles,
mais cette fois avec une vitesse de rotation

U

=04+ — 2.12
v * a cos ¢ ( )
La force apparente centrifuge exercée sur la particule de masse m = pdV est alors égale & —mw?7
avec
2
9 U
wr = acos¢ X (Q—i—)
acos ¢

u?

= Q%acos¢+2Qu + —— (2.13)

acos ¢

7. La dérivée Lagrangienne d’une quantité ¢ notée dg/dt est la variation temporelle de cette quantité calculée
en suivant la particule fluide.

8. Encore quelques conventions pour les non initiés (au fait! en science, I'initiation n’est pas un délit!) : vue par
rapport au systéme solaire, les planétes tournent presque toutes dans le méme sens, c’est & dire comme la Terre
vers l’est. Ceci n’a absolument aucune importance et dépend avant tout du sens dans lequel on regarde le systéme
solaire. Ce qui est en revanche fondamental, c’est de savoir si une particule d’air tourne plus vite ou moins vite que
la surface de la planéte. Pour simplifier, on se place dans le cas terrestre. On appelle vent zonal u le vent le long
d’un parallele. On dit que ce vent zonal est positif si la particule tourne plus vite que la planéte, autrement dit
u > 0 correspond & un vent d’ouest (ou vers I’est). Pour le vent méridien v (dirigé le long d’un parallele) on dit que
le vent est positif s’il est dirigé vers le pole nord. Cette orientation correspond en fait a I'orientation des latitudes
qui varient de —90° au pole sud a 90° au pdle nord. Pour la belle Vénus qui fait tout a l'envers, il suffit de lui jeter
un regard langoureux par en-dessous pour que tout rentre dans ’ordre.




2.5. LE VENT GRADIENT 23

FI1GURE 2.5 — Equilibre d’une particule tournant le long d’un parallele

Le terme Q2acos ¢ est en fait déja pris en compte dans la définition de la gravité (Eq. 2.1). Si on
projette la somme de la gravité et de la force centrifuge sur I’axe horizontal défini par j (cf. Fig. 2.5)
la particule, en I'absence d’autre force, est entrainée vers I’équateur par une force apparente —m~yg
avec
wtano\ -
- |J
a

Yu = (2Q sin ¢pu + (2.14)

La premiere partie de cette force est en fait la composante méridienne de la force de Coriolis
qui dévie les vents d’ouest vers I’équateur. Sur la Terre & nouveau, ce terme I’emporte presque
toujours sur le second.

La création de forts vents d’ouest par transport du moment cinétique produit donc une force
dirigée vers ’équateur qui tend a stopper la circulation de Hadley. Plus une planete tourne vite
et plus cet effet de frein de la circulation méridienne est important. Sur la Terre, la cellule de
Hadley s’arréte a 30° environ de part et d’autre de I’équateur alors que sur Vénus, qui tourne sur
elle-méme en 240 jours, cette circulation s’étend jusqu’aux poles. On revient sur ce point beaucoup
plus loin dans la Section 7.3.

2.5 Le vent gradient

Sous l'effet de la force centrifuge, 'advection de 'air dans la branche haute de la cellule de
Hadley devient de moins en moins efficace au fur et & mesure qu’on s’éloigne de I’équateur et les
isobares s’inclinent de plus en plus. Finalement, la force de gradient de pression et la composante
horizontale de la force centrifuge deviennent prépondérantes dans 1’équation du mouvement
méridien. Il s’établit un quasi-équilibre entre ces forces, ’accélération méridienne résultant alors
de la faible différence entre les deux termes.

2.5.1 Définition

Cet équilibre, dit du vent gradient, n’est en fait pas limité a la circulation de Hadley. Dans
toutes les atmospheres connues, un quasi—équilibre s’établit entre le champ de masse atmosphérique
et la composante horizontale de la force centrifuge, liée au vent zonal. De méme que la Terre
solide adoptait une forme aplatie sous l'effet de la rotation, le champ de masse d’une atmosphere
tournant plus vite que la planete solide sera déformé, résultant en une plus grande quantité de
masse a I’équateur qu’aux poles. En fait, quand on regarde les moyennes des champs en longitude
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FIGURE 2.6 — Le vent gradient
A gauche : en pointillés les isothermes et en traits plein les isobares correspondantes. Les fleches
représentent la force de gradient de pression.
A droite : les mémes isobares en trait pleins et les isocontours du vent gradient en pointillés, avec
un maximum signalé par le signe +. Les fleches représentent la force centrifuge.

(ce que les météorologistes appellent une moyenne zonale) un équilibre s’établit en chaque point du
plan méridien entre la force centrifuge décrite précédemment et le gradient latitudinal de pression.
Cet équilibre s’écrit simplement

19 t
a—pa—zwtmusinapjtu?%‘é:o (2.15)

A une altitude z au dessus du sol, les gradients latitudinaux de pression sont trés nettement
dominés par les variations latitudinales de I’échelle de hauteur H = RT'/g de Patmospheére (dans le
cas d’une planete sans relief avec pression de surface constante, la variation de I’échelle de hauteur
est en fait la seule source de variation horizontale de pression). En présence d’une forte variation
latitudinale de la pression, les isobares seront treés inclinées (descendant vers les hautes latitudes)
et il faudra un vent zonal trés fort pour équilibrer la force de pression. Ceci est illustré sur la
Fig. 2.6.

Cet équilibre horizontal peut donc étre transformé en une relation entre le champ de
température et le champ de vent, connue sous le nom de relation du vent gradient. La
dérivation de cette forme particuliere de 1’équilibre nécessite cependant quelques développements
mathématiques.

2.5.2 Dérivation mathématique

Il faut pour cela passer de la coordonnée verticale naturelle (l'altitude) & la coordonnée
de pression tres communément utilisée dans les études atmosphériques. Pour une atmosphere
verticalement en équilibre hydrostatique, la dérivée horizontale de la pression a altitude constante

() a0

(ot x est une coordonnée horizontale quelconque) est reliée & la variation horizontale du

géopotentiel & = gz par
1 /0p 0P
o) - (5), (247
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Fondamentalement, en atmosphere hydrostatique, il est équivalent de dire que les particules sont
entrainées horizontalement vers les zones de plus faible pression ou de dire qu’a pression fixe, les
particules sont entrainées vers une zone d’altitude plus basse. L’Eq. 2.15 s’écrit alors

10d . ptang
a%JrQQusmqﬁqLu T_O (2.18)

L’étape suivante consiste a utiliser comme coordonnée verticale le logarithme de la pression
normalisée £ = In(p/py) (le produit £H est proche de l'altitude) et & remarquer que ’équilibre
hydrostatique (Eq. 2.4) s’écrit alors simplement

0P
— = —RT 2.19
La dérivée verticale de I’équation du vent gradient fournit I’équation suivante
190RT 1) tan ¢
- = — [ 2Qusi 22 2.20
o 00 5 < using + u . ) (2.20)

En négligeant les vents au sol u ~ 0 (les vents sont généralement plus faibles prés du sol a cause
du frottement de la surface), le vent se calcule & partir du champ de température en résolvant
I’équation

/%% = 29usin¢+u2$ (2.21)

Cette relation est tres souvent utilisée pour évaluer les vents sur une planete. En effet, si les
vents peuvent parfois étre déterminés en partie a partir du déplacement de certaines structures,
nuageuses par exemple, ces structures sont souvent trop rares (comme sur Mars par exemple) ou,
dans le cas contraire, elles occultent completement une partie de 'atmosphere (pour Vénus par
exemple). Des techniques récentes, basées sur les mesures d’effets Doppler permettront sans doute
dans un futur proche d’obtenir des informations completes et fiables sur les champs de vents. En
attendant, la premiere source d’information sur la structure des vents sur une planete est souvent le
vent gradient, calculé a partir du champ de température. La température est relativement facile a
mesurer a partir d’un engin spatial en inversant les mesures du rayonnement thermique infra-rouge
émis par 'atmosphere.

En fait, 'Eq. 2.21 ne donne une solution unique que si u << af). Si on n’a aucune information
supplémentaire sur les vents, on ne peut a priori choisir la bonne solution parmi les deux racines
de cette équation. Dans la limite af) << u on comprend bien qu’on retrouve deux solutions,
dont 'une tourne tres vite dans le sens inverse de la rotation planétaire. Sur Titan par exemple,
ou aucun contraste visible n’a pu étre identifié dans ’atmosphere, et ou seules les mesures de
températures (calculées & partir des mesures infra-rouges Voyager 1) sont disponibles, il n’est pas
possible de déterminer par ce simple critere, si les vents trés violents u ~ 100 ms~! tournent dans
le méme sens que la planéte ou dans le sens opposé.

2.5.3 Stabilité du vent gradient : analyse particulaire

La stabilité de ’équilibre du vent gradient peut étre investiguée par la méthode du déplacement
d’une particule, utilisée pour I’équilibre hydrostatique.

Dans I’équilibre hydrostatique, c’est la gravité qui était en équilibre avec le gradient vertical
de la pression. Dans le vent gradient, c’est la force centrifuge qui est en équilibre avec le gradient
latitudinal de la pression. Pour 1’équilibre hydrostatique, c’était la quantité conservée dans les
écoulements adiabatiques T'/p" qui déterminait la limite de stabilité. Pour I’équilibre du vent
gradient, on s’intéresse au déplacement horizontal d’une particule. En absence de dissipation,
cette particule conserve son moment cinétique.

Plagons-nous dans le cas ou le gradient latitudinal de pression est en équilibre avec un champ
de vent zonal correspondant & un moment cinétique décroissant vers le pole. Si une particule est
déplacée vers le pole en conservant son moment cinétique, elle tournera plus vite que le fluide
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environnant. La composante horizontale de la force centrifuge sera alors supérieure au gradient
latitudinal du champ de pression environnant et elle sera reconduite vers sa position de départ.
Au contraire, si le moment cinétique du champ moyen croit vers les poles, la particule déplacée
vers les poOles tournera moins vite que le fluide environnant et sera entrainée encore plus loin vers
les poles.

L’équilibre du vent thermique est donc stable vis a vis du déplacement horizontal d’une
particule si et seulement si le moment cinétique décroit de 1’équateur vers le pole. L’instabilité
correspondante est connue sous le nom d’instabilité inertielle.

2.6 Les instabilités et les ondes planétaires

Si l’étude de la circulation générale atmosphérique s’intéresse particulierement a la
redistribution en latitude de différentes quantités, comme 1’énergie ou le moment cinétique, le
transport par une circulation méridienne axi-symétrique, du type cellule de Hadley, est loin d’étre
I'unique mode de redistribution. En fait, méme pour une planéte sans contrastes longitudinaux
(pas de relief, pas de contrastes océans-continents etc.) et en présence d’un forgage énergétique axi-
symétrique (par exemple le forcage correspondant & I’absorption du rayonnement solaire journalier
moyen par 'atmosphere et la surface), la circulation atmosphérique qui se développe est fortement
non axi-symétrique. Des simulations numériques effectuées dans ce type de configuration sont
présentées dans la Section 7.2.

Pour décrire une circulation réaliste non axi-symétrique, les climatologues sont habitués a
distinguer ainsi la circulation moyenne (moyenne sur les longitudes et sur une certaine période
de temps) et les différences & cette moyenne appelées perturbations. Dans les latitudes moyennes,
pendant I'hiver, les perturbations sont particulierement importantes : des ondes planétaires se
mettent en place, successions longitudinales de hautes et basses pressions qui se déplacent le long
des paralleles.

Une certaine quantité d’énergie cinétique est associée a cette composante non axi-symétrique
de la circulation. Cette énergie cinétique provient d’une des formes d’énergie disponibles dans
la circulation moyenne. Les seules perturbations qui pourront se développer effectivement sont
donc celles qui diminuent 1’énergie de 1’écoulement moyen. On voit ainsi apparaitre une nouvelle
approche de l'instabilité : des perturbations qui diminuent 1’énergie de 1’écoulement moyen sont
susceptibles de transformer cette énergie en énergie cinétique et donc de croitre.

Deux formes d’instabilité de I’écoulement moyen jouent un réle fondamental dans les bilans
d’énergie et de moment cinétique : (1) l'instabilité barocline qui apparait dans des zones de forts
gradients latitudinaux de la température ; cette instabilité est le moteur des ondes responsables,
dans les moyennes latitudes, des successions de hautes et basses pressions, particulierement
sensibles pendant 'hiver ; (2) 'instabilité barotrope qui puise son énergie dans ’énergie cinétique
de I’écoulement moyen. Contrairement a I'instabilité barocline, elle peut se développer en ’absence
de gradients latitudinaux de température, c’est a dire dans une situation ol la température ne
dépend que du niveau de pression, d’ouit son nom de barotrope.

L’étude des instabilités barocline et barotrope est un sujet en soi et il est hors de question d’en
faire ici une revue méme incomplete. On se contentera de donner quelques idées trés simples sur
les caractéristiques de ces deux formes d’instabilité et des perturbations et de la facon dont elles
affectent la circulation générale.

2.6.1 L’instabilité barocline

L’instabilité barocline se développe dans des régions de fort gradient latitudinal de la
température, comme celles qui apparaissent dans les latitudes moyennes, la ou les effets de la
rotation inhibent le transport latitudinal d’énergie par la circulation de Hadley. L’instabilité
barocline peut étre présentée comme une forme de I'instabilité convective ou instabilité convective
oblique?.

9. La description qui suit est largement inspirée du cours de DEA de Robert Sadourny [149]; voir aussi
Pedlosky [126].
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1
Equateur Pole

FiGure 2.7 — Champ typique de température potentielle et orientation privilégiée des échanges
de matiere.

Regardons le bilan d’énergie lors de I’échange adiabatique de deux particules de fluide
d’altitudes z;, de températures potentielles 0; et de masses m;, i prenant pour valeur 1 ou 2.
Si ’échange est adiabatique, les deux particules doivent satisfaire la relation

m191 = m26‘2 (222)

La perturbation d’énergie potentielle correspondant a cet échange de particules s’écrit

AE, = (m1 —m2) g (21 — 22) (2.23)
et donc, en utilisant I’'Eq. 2.22,
AE, = % (20 — 21) (62 — 01) (2.24)

avec m = (my +mg) /2 et § = (61 + 03) /2. Dans le cas ol la perturbation d’énergie potentielle est
négative, 7. e. quand la particule la plus haute est plus froide (au sens de la température potentielle),
elle peut fournir I’énergie cinétique nécessaire a 1’échange des deux particules. Remarquons
que dans le cas d'un échange vertical, on retrouve simplement l'instabilité convective décrite
précédemment.

Dans un plan latitude-altitude, on peut se faire facilement une idée de l’allure globale du
champ de température potentielle : la température potentielle doit croitre vers le haut et décroitre
de I’équateur vers le pole, au moins pres de la surface ou la température est fortement contrainte
par le bilan d’énergie au sol ou, sur la Terre, par les températures de surface de 'océan. La
structure du champ de température potentielle dans la troposphere est donc schématiquement
celle montrée sur la Fig. 2.7 avec des variations latitudinales moins marquées pres de 1’équateur,
la ou la circulation de Hadley joue un role important. Il est toujours possible de trouver deux
particules d’air satisfaisant la condition d’instabilité énoncée plus haut : la particule chaude et
basse se trouvera a une latitude moins élevée que la particule haute et chaude. Un calcul tres
simple (cf. cours de DEA de R. Sadourny [149]) permet de montrer que les échanges privilégiés
(ceux qui correspondent & un maximum de la perturbation d’énergie potentielle) sont ceux qui
s’effectuent le long d’une pente e deux fois plus petite que la pente « des isentropes (ou ”iso
température potentielle”) et que, pour une échelle latitudinale d’échange donnée, la perturbation
d’énergie est d’autant plus importante que les isentropes sont pentues (le nom de barocline signifie
que les isentropes sont inclinées par rapport aux isobares).
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En poursuivant les analyses simples et en se plagant dans le cas d’un fluide tournant dans lequel
le champ de vent moyen et le champ de température potentielle sont reliés par 1’équilibre du vent
gradient, il est possible de déterminer les ordres de grandeur a la fois de ’échelle longitudinale
et des vitesses méridiennes mises en jeu dans les échanges baroclines. L’échelle longitudinale est
donnée par

l= ﬁh (2.25)

f

ou N est la fréquence de Brunt-Vaisila, mesure de la stabilité verticale de ’atmosphere, donnée
par
g a0
002
f = 2Qsin¢ est le facteur de Coriolis et H 1’échelle de hauteur de 1’écoulement moyen. Plus
I’atmosphere est instable verticalement, et plus des ondes de petite échelle sont susceptibles de se
développer.

Cet effet de la stabilité verticale est facile a visualiser : pour un gradient latitudinal de
température fixé, plus 'atmosphére est stable verticalement (croissance rapide vers le haut de
la température potentielle) et moins les isentropes sont inclinées, I’atmosphere devenant de ce fait
moins barocline.

Mars fournit d’ailleurs une illustration claire de l'importance de la stabilité verticale de
I’atmosphere sur le développement des ondes baroclines. Les modules d’atterrissage des missions
Viking ont enregistré la pression au sol en deux points de la planéte pendant plusieurs années.
Elles ont mis en évidence la présence d’une forte activité barocline pendant ’hiver, responsable,
comme sur la Terre, de fluctuations de la pression avec des périodes de quelques jours. Pendant
les grandes tempétes de poussiere qui se déclenchent pendant certains hivers, ces fluctuations
de pression changent brusquement de périodes (changement di & un glissement vers des échelles
spatiales plus grandes) et leur amplitude diminue fortement ; ces changements sont directement
reliés a ’accroissement subit de la stabilité verticale de ’atmosphere, le rayonnement solaire étant
absorbé directement dans I’atmosphere par les poussieres.

Les ondes engendrées par I'instabilité barocline s’organisent en une succession (en longitude)
de courants chauds remontant depuis les latitudes tropicales et courants froids descendant des
régions polaires. Ces ondes sont responsables sur la Terre ou sur Mars de I'essentiel du transport
latitudinal d’énergie dans les latitudes moyennes, surtout pendant I’hiver. En méme temps, ces
échanges de masse d’air contribuent largement au bilan de moment cinétique. Ils sont responsables
de la création de vents positifs (d’ouest) au-dela de 'extrémité de la circulation de Hadley, dans
les latitudes tempérées. Ces vents d’ouest sont associés a une ceinture de hautes pressions vers 30°
de latitude et de basses pressions centrées aux alentours de 60°.

N2 (2.26)

2.6.2 Instabilité barotrope

La seconde forme importante d’instabilité est qualifiée de barotrope parce qu’elle peut se
développer en ’absence de gradient latitudinal de température, c’est a dire dans une atmosphere
ol les variables thermodynamiques ne dépendent que d’une seule variable, par exemple la pression.
C’est cette fois dans 1’énergie cinétique de ’écoulement moyen que la perturbation puise son
énergie cinétique. Il n’existe pas de méthode simple pour présenter cette forme d’instabilité. Le
calcul permet cependant de montrer que, pour qu'un mode barotrope devienne instable, il faut
que la vorticité potentielle de ’écoulement moyen s’annule quelque part dans la région concernée.
La vorticité potentielle se définit comme le rapport entre la vorticité de ’écoulement (c’est a dire
le rotationnel du champ de vent horizontal) et la pseudo densité de I’écoulement en coordonnées
isentropes, c’est a dire la masse comprise dans un volume délimité horizontalement par une surface
unitaire et verticalement par deux isentropes '°. Dans le cas purement barotrope, la pseudo-densité

10. La vorticité potentielle est une autre quantité importante pour l’analyse des écoulements géophysiques.
En l’absence de forcage diabatique, la vorticité potentielle absolue est conservée par les particules d’air. Cette
conservation de la vorticité intervient de deux facons différentes : (1) dans le cas purement barotrope, c’est
simplement la vorticité absolue qui est conservée par les particules d’air; une particule advectée vers I’équateur
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est constante et le critére porte donc uniquement sur la vorticité absolue du champ de vent moyen
qui s’écrit simplement :
L9 Q cos? 2.27
£= COS¢aa¢(UCOS¢+a cos gf)) (2.27)
La condition d’instabilité barotrope (annulation du gradient latitudinal de &) n’est pas sans rapport
avec la condition d’instabilité inertielle (changement de signe de £). Sur des planétes tournant
rapidement comme la Terre ou Mars, la vorticité de I’écoulement moyen est tres largement dominée
par la composante liée & la rotation solide de la planete (2a£2 sin ¢) qui stabilise I’écoulement moyen.
L’instabilité barotrope joue cependant sans doute un réle non négligeable dans la circulation
intertropicale sur Terre, région ou le terme de Coriolis est plus faible. La condition d’instabilité
barotrope peut également étre atteinte prés du maximum d’un jet zonal. La condition est atteinte
d’autant plus facilement que le jet est étroit. Dans de telles conditions, on peut montrer que 'effet
des modes barotropes tend a élargir le jet et & diminuer son maximum (cf. [126] p. 511).
L’instabilité barotrope pourrait jouer un role beaucoup plus important sur Vénus et Titan, ces
deux planetes tournant beaucoup plus lentement que Mars ou la Terre. L’importance possible de
I'instabilité barotrope pour I'explication du budget de moment angulaire de Vénus ou Titan et de
la superrotation a été mentionnée & de nombreuses reprises [143, 77, 7, 65]. On revient sur ce sujet
a la fin de la these (cf. Section 7.5).

2.7 En résumé ...

La circulation générale des atmosphéres planétaires se met en route sous leffet de
différentielles d’absorption d’énergie. On distingue classiquement circulation méridienne moyenne
et perturbations longitudinales. La redistribution d’énergie par des grandes cellules méridiennes
axi-symétriques a été avancée depuis la fin du dix-huitiéme siécle pour expliquer la création des
vents (notamment des alizés). Cependant, il s’avére que ce mode de redistribution, au moins
sur la Terre, est dominant uniquement dans les basses latitudes. Méme dans le cas idéal d’un
forgage purement axi-symétrique, des perturbations longitudinales se développent, entretenues
par les instabilités de I’écoulement moyen. Ces instabilités convertissent une partie de ’énergie de
I’écoulement moyen en énergie cinétique de perturbations. Deux grands modes d’instabilité sont
présents dans ’atmosphere terrestre : I'instabilité barocline qui puise son énergie dans ’énergie
potentielle de ’écoulement moyen et 'instabilité barotrope qui convertit I’énergie cinétique de ce
méme écoulement. Ces deux formes d’instabilité ne sont d’ailleurs pas exclusives 'une de I'autre.

Cette description est tres loin, évidemment, de contenir une description complete de la
circulation générale. Dans le reste de la these, on revient régulierement sur plusieurs des aspects
évoqués rapidement ici. La description de la circulation de Hadley est par exemple reprise beaucoup
plus en détail dans la Section 7.3 en introduction & I’étude du phénomene de superrotation
atmosphérique. Dans ce chapitre (Chapitre 7) on revient également sur 'importance des instabilités
barotropes et inertielles pour ce méme phénomene.

Enfin cette présentation méme grossiere de certaines caractéristiques essentielles de la
circulation générale permet de mieux comprendre l'importance accordée a certains points
particuliers lors du développement du modele de circulation générale : importance, par exemple,
du forgage radiatif pour la bonne représentation des écoulements; ce travail a été un des
plus importants du développement du MCG martien ; importance également de la conservation
numérique de certaines quantités par le modele, comme le moment cinétique, pour la bonne
représentation des écoulements atmosphériques.

Mais, tréve de bavardages et abordons enfin les rivages beaucoup moins ludiques du
développement du modele de circulation générale des atmosphéres planétaires.

voit sa vorticité relative croitre car la vorticité liée a la rotation de la planete solide décroit depuis les poles jusqu’a
I’équateur. (2) La vorticité peut également croitre par étirement vertical de la colonne d’air comprise entre deux
isentropes.
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Chapitre 3

Développement d’un outil
numeérique : le Modele de
Circulation (Générale

Atmosphérique Planétaire

3.1 Introduction

Le travail effectué lors de cette these est basé sur le développement et 'utilisation d’un outil
numérique : le Modele de Circulation Générale (MCG) atmosphérique planétaire, adapté du modele
climatique terrestre du Laboratoire de Météorologie Dynamique.

Depuis une vingtaine d’années environ, les MCGs sont devenus des outils essentiels, tant pour
la prévision météorologique que pour I’étude du climat terrestre et de ses évolutions passées ou a
venir. Un MCG est un véritable simulateur de la circulation atmosphérique : une partie du modele
est consacrée au calcul du ”chauffage” de l'atmosphere par absorption du rayonnement solaire
(soit directement soit sous forme de rayonnement thermique infra-rouge réémis par la surface ou
Patmosphere) ; la deuxiéme partie est consacrée au calcul des mouvements atmosphériques créés
par ce forcage énergétique. Ce calcul dynamique comprend lui-méme deux parties : d’une part un
calcul explicite des équations de I’hydrodynamique avec une certaine résolution spatiale, résolution
généralement limitée par la puissance des calculateurs; d’autre part un jeu de paramétrisations
qui rend compte des phénomenes de sous-maille.

Des I'époque du développement des premiers MCGs terrestres, dans les années soixante, des
chercheurs ont commencé a les adapter pour 1’étude de la circulation atmosphérique des autres
planetes telluriques (les atmospheres des planétes géantes posant des problemes tres différents
concernant notamment les conditions aux limites inférieures du modele). Les plus grands succes
ont été remportés pour Mars. Le modele de circulation développé au UCLA par Mintz et Arakawa,
entre les années 65 et 69, a été adapté a Mars des 1969 par Leovy et Mintz [90]. Ce modele a
ensuite évolué sous la conduite de Pollack [138, 137, ?]. Partiellement validé grace aux succes des
missions spatiales dans les années soixante-dix (en particulier les missions Mariner 9 et Viking),
ce MCG a été une des principales sources de renseignement sur la circulation de 'atmosphere de
Mars. Jusqu’a présent, la modélisation numérique s’est avérée moins fructueuse en ce qui concerne
Vénus, méme si différentes équipes s’y sont intéressées. Jean-Louis Tourte a par exemple adapté
Le MCG du LMD & Vénus [170] lors d’une these effectuée sous la direction d’Olivier Talagrand.
Des résultats intéressants concernant le maintien de la superrotation par la circulation de Hadley
avaient pu étre dégagés mais le travail avait buté sur le probléeme de la non-conservation du
moment cinétique dans la discrétisation des équations de I’hydrodynamique. Parallelement a ces
études particulieres, d’autres travaux ont été effectués dans le but de comprendre de fagon plus
générale la circulation atmosphérique. Ces études ont souvent été menées en dégradant des modeles
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terrestres, par exemple en changeant la vitesse de rotation de la planéte (voir par exemple [70]
ou [24, 23]).

Le projet de thése proposé par Olivier Talagrand devait initialement porter sur 'adaptation
a Mars du MCG du LMD, un travail commencé lors d’un stage de trois mois par Bernard
Arpison. Parallelement, nous avons entamé une collaboration avec Daniel Gautier et Régis Courtin
(DESPA, Observatoire de Paris/Meudon) et Christopher McKay (NASA Ames Research center)
pour développer le premier MCG de l'atmosphere de Titan [65], collaboration motivée par la
préparation de la mission Huygens; cette sonde, qui devrait descendre dans l’atmosphere du
satellite de Saturne dans la premieére décennie du siecle prochain, est la premiére mission spatiale
planétaire conduite sous la direction de I’Agence Spatiale Européenne. Enfin, une troisieme version
du MCG a été développée pour étudier le phénomene de ”superrotation” atmosphérique. Dans
ce MCG simplifié, ’ensemble des conditions planétaires est réduit a un jeu de 20 parametres. Ce
modele permet d’étudier, plus généralement, les écoulements atmosphériques produits en fonction
des caractéristiques de la planéte et de son atmosphere, sujet d’un grand intérét scientifique [162].

Ces trois versions du modele ont été développées en parallele tout en conservant un tronc
commun aussi important que possible. La partie commune comprend toute la dynamique
atmosphérique — résolution numérique des équations hydrodynamiques décrite dans la Section 3.2,
et paramétrisations de la convection et de la diffusion verticale turbulente présentées dans
la Section 3.3 — ainsi que le modele de conduction de chaleur dans le sol. La différence essentielle
entre les trois versions réside dans la méthode utilisée pour calculer le transfert radiatif. Si les
bases mathématiques du calcul du transfert radiatif dans une atmosphere sont bien connues, une
intégration numérique complete nécessite, en revanche, un nombre considérable d’opérations :
intégration spectrale, intégration verticale sur la colonne d’air, intégration angulaire, somme sur
un tres grand nombre de raies d’absorption moléculaire etc.. Un calcul complet sur une verticale
requiert souvent des dizaines d’heures de calcul sur des machines puissantes. Dans les MCGs, on
s’arrange pour gagner plusieurs ordres de grandeurs sur le colit numérique de l'intégration du
transfert radiatif, au prix d’un nombre important d’approximations. Les approximations utilisées
different suivant la planete considérée et dépendent de la composition de ’atmosphére, de son
caractere plus ou moins diffusif ainsi que des conditions particulieres de température et pression. En
pratique, les trois codes de transfert radiatif ont d’ailleurs été développés de facons tres différentes :
(1) pour Titan le travail & simplement consisté a écrire une interface pour le code radiatif développé
par McKay et al. [108]; (2) pour Mars au contraire, le développement et la validation d’un
code radiatif précis et rapide a constitué un travail important, basé sur ’adaptation du modele
radiatif terrestre développé par Fouquart et Bonnel [41] pour la partie concernant I’absorption du
rayonnement solaire et Morcrette et al. [117] pour le calcul du rayonnement thermique ; enfin, (3)
le développement d’un code radiatif tres simple, basé sur une approximation de type corps gris, a
été une étape importante pour pouvoir définir un modele réduit & un minimum de parametres. La
présentation de I’ensemble des paramétrisations utilisées pour calculer le transfert radiatif sur les
différentes planetes est I’objet de la Section 3.4. La Section 3.6 récapitule ensuite I’ensemble des
parametres de controle du MCG.

Outre la paramétrisation du transfert radiatif, d’autres phénomenes, comme le cycle
hydrologique et les processus nuageux sur Terre, nécessitent des développements particuliers. Sur
Mars il a fallu introduire une paramétrisation de la condensation-sublimation du gaz carbonique
(présentée dans le Chapitre 6). Il faudra aussi dans le futur introduire la sédimentation des aérosols,
a la fois sur Mars et sur Titan.

L’ensemble de ce travail a nécessité d’importants développements informatiques pour permettre
de gérer en parallele les parties spécifiques de chaque MCG tout en conservant une version unique
des parties communes. Ce travail a été rendu possible entre autre grace a l'utilisation d’outils
puissants du systeme d’exploitation UNIX. Avec Jan Polcher, nous avons développé des utilitaires
de gestion [?] qui sont maintenant utilisés & la fois dans le modele terrestre et dans le modele
planétaire. Certains aspects informatiques sont abordés dans la Section 3.5.

Le présent chapitre comprend la description physique des différents processus inclus dans le
modele ainsi qu’une description succincte des schémas numériques utilisés. Seules les parties qui ont
été plus spécifiquement développées pour le MCG planétaire sont détaillées, mais, pour alléger le



3.2. RESOLUTION DES EQUATIONS DYNAMIQUES 33

texte de ce chapitre général, les descriptions correspondantes font ’objet de chapitres indépendants
ou d’annexes.
— la conservation du moment cinétique a fait ’objet d’une note interne [63] reprise dans
le Chapitre 4 ;
— le schéma numérique du modele de sol est décrit en Annexe A ;
— enfin, le développement d’un modele pour I'absorption par la bande a 15um du dioxyde de
carbone a fait I'objet d’un article accepté par le JGR planets; cet article est reproduit (en
anglais) dans le Chapitre 5

3.2 Reésolution des équations dynamiques

3.2.1 Les équations primitives de la météorologie

Les modeles utilisés pour simuler la circulation atmosphériques sont basés, comme toute étude
des milieux continus, sur des bilans locaux, de masse, d’énergie et de quantité de mouvement.
Le MCG du LMD est un modele global aux équations primitives, c’est a dire qu’il integre, sur
I’ensemble de ’atmospheére d’une planéte, une version simplifiée des équations les plus générales
de la dynamique des fluides. Les simplifications reposent sur trois approximations principales :

1. Yapproximation des gaz parfaits a chaleur massique constante.

2. Papproximation hydrostatique sur la verticale. Cette hypothese, vérifiée pour les
écoulements de grandes échelles sur Terre, devra étre abandonnée quand les modeles
descendront a des résolutions horizontales de l'ordre de 10km. Elle revient a négliger
I’accélération verticale devant la gravité.

3. Papproximation de couche mince qui revient a négliger les variations de la distance
au centre de la Terre dans l'atmospheére ou encore a négliger la variation verticale de la
géométrie horizontale.

Les équations primitives de la météorologie sont détaillées dans bon nombre d’ouvrages [59].
Ces équations sont généralement projetées horizontalement dans un systéme de coordonnées (z,y)
ou x est dirigé le long des paralleles et y le long des méridiens. L’approximation hydrostatique,
qui interdit que la pression croisse avec 'altitude, permet d’utiliser la pression comme coordonnée
verticale. On utilise en fait par commodité la pression normalisée par sa valeur a la surface :
o = p/ps. Les conditions aux limites deviennent alors particulierement simples :

— limite supérieure (pression nulle) c =0et 6 =0

— limite inférieure (au sol) o =1, & =0 et z = zg (prescription du relief)

La notation ¢ ou dg/dt désigne la dérivée temporelle Lagrangienne de la quantité ¢, c’est & dire la
variation de ¢ mesurée en suivant le mouvement du fluide.

Les variables du modéle sont :

— les composantes u et v du vent horizontal

— la vitesse verticale &

— la température potentielle = T (ps/p)" (c’est la température qu’aurait la particule d’air si

elle était ramenée a la pression p, par transformation adiabatique).

— le géopotentiel = gz

— la pression au sol py
avec kK = R/C), ol R est la constante du gaz atmosphérique et C), sa capacité calorifique. Avec
ces notations, les équations primitives s’écrivent :

Equations du mouvement :

opsu = — 0 ) 0P p\ Ops
9 + V. (psuV> + pp (psud) — fpsv + ps D + R0<p0> By = u (3.1)
Opsv = - 0 . 0P p\" Ops
. it P = 2
9 +V (pst> + B (psvo) + fosu + ps 3y + R9<p0> Dy Sy (3.2)
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ou f = 2{2sin ¢ est le facteur de Coriolis.

Equation de I’énergie :

W% (007 + L (pub) = 5, (3.3)
Equation hydrostatique : 3
S0 ()
Equation(s) de continuité :
88215 - —/01 v. (pSV) do (3.5)
v. ( 517) + s ai (&) + %pts =0 (3.6)

Ces équations, rébarbatives au premier abord, peuvent étre un peu démystifiées : la dérivée
Eulérienne d’une quantité ¢, c’est a dire I’évolution au cours du temps de la valeur de cette quantité
en un point fixe de I’atmosphere

9q

ot
est d’abord la conséquence du transport de cette quantité par ’écoulement (termes advectifs) qui
peut s’écrire comme la divergence d’un flux :

(3.7)

- [V. (quV) + (,% (psqd)} (3.8)
Dans les équations du mouvement, on reconnait ensuite la force de Coriolis et la traduction en
coordonnée verticale o des forces de pression. Enfin les termes sources S, regroupent aussi bien
le forcage de la circulation par les termes diabatiques (exclusivement dans Sy) que les processus
dynamiques non représentés par la résolution numérique des équations primitives (convection,
diffusion verticale turbulente et échanges avec les échelles de sous-maille). La premiére équation
du bilan de masse ('Eq. 3.5 qui n’est autre que I'intégrale verticale de 'Eq. 3.6) traduit le fait que
la pression au sol croit si, dans la colonne d’air située au dessus du point considéré, la moyenne de
la convergence horizontale de masse est positive. La deuxieme (Eq. 3.6) donne la vitesse verticale
a partir de la variation verticale de la convergence horizontale de masse.

3.2.2 Discrétisation

Les méthodes classiquement utilisées dans les MCGs pour résoudre les équations primitives
sont :

1. les différences finies, ou modeles en points de grille (c’est le cas du modele climatique du
LMD);

2. les méthodes spectrales pour lesquelles les champs physiques sont décomposés sur des
harmoniques sphériques.

Les formulations en différences finies, les premieres historiquement, sont un peu tombées en
désuétude au cours de la derniere décennie car des études avaient montré que les modeles spectraux
produisaient, a cott numérique égal, de meilleures prévisions météorologiques. Elles connaissent
actuellement un net regain d’intérét : en effet, plus la résolution des modeles est fine, plus le cott
numérique relatif des modeles spectraux augmente, & cause du calcul des transformées de Fourier
qui permettent de passer des champs spectraux de la dynamique au champs spatiaux utilisés pour
les calculs physiques. Les transformées de Fourier sont de plus un handicap pour la programmation
parallele ce qui rend les modeles en points de grille d’autant plus attractifs.
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La représentation en différences finies des équations primitives n’est pas unique et elle peut
étre choisie de facon & reproduire certaines propriétés importantes des écoulements. Les invariants
fondamentaux de la dynamique atmosphérique, quantité de mouvement, énergie ou enstrophie
potentielle ! ;ne sont généralement pas exactement conservés dans les analogues discrétisées des
équations de la dynamique. Le schéma numérique est généralement choisi de fagon a préserver
certaines de ces propriétés de conservation. En fait, aucune formulation ne conserve I’ensemble de
ces quantités ; il semble méme qu’il y ait incompatibilité, au moins a ’ordre des schémas numériques
utilisés classiquement pour la modélisation des écoulements atmosphériques, entre conservation de
lénergie et conservation de 'enstrophie potentielle [147]. Le modele du LMD se différencie des
autres MCGs en points de grille parce qu’il privilégie I’enstrophie potentielle, particulierement
importante pour la stabilité des modeles et la bonne représentation des écoulements [147, 146].
Il existe, en fait, deux versions du modele climatique pour sa partie dynamique, la formulation
originelle [150] et une nouvelle dynamique [87] qui differe de 'ancienne essentiellement par deux
points :

1. dans la nouvelle formulation la répartition des points en latitude et longitude peut étre
fixée arbitrairement au début de chaque simulation. Ceci permet par exemple d’utiliser une
résolution fine sur une partie seulement du globe pour des études particuliéres (zoom).

2. Décriture informatique de la nouvelle dynamique est beaucoup plus modulaire et mieux
vectorisée que I'ancienne.

Ces deux schémas ont été développés informatiquement en langage FORTRAN 77 par Phu Le
Van sur des formulations de Robert Sadourny. C’est la nouvelle dynamique, encore en cours de
développement pour ses applications terrestres, qui a été utilisée pour le modele planétaire.

A la suite de problémes numériques survenus dans des simulations de la circulation de
I'atmosphere de Mars, j’ai proposé de modifier le schéma numérique pour introduire une contrainte
supplémentaire sur la conservation du moment cinétique. Ces modifications ont été introduites dans
le modele climatique terrestre et ont considérablement amélioré la représentation du vent zonal
dans les simulations. C’est sans doute la meilleure illustration dans cette these des effets de retour
que peuvent produire sur les études géophysiques, 'utilisation pour d’autres planetes de modeles
et théories développés dans le cadre terrestre. Cette contrainte introduite sur la conservation
du moment cinétique était de plus essentielle pour développer un outil adapté a 1’étude de la
superrotation atmosphérique. Les modifications de la formulation dynamique et les effets produits
sur les simulations terrestres et martiennes sont décrits dans une note interne qui est reproduite
dans le Chapitre 4 pour ne pas surcharger le corps de la these. On trouve dans cette Annexe, la
description de la grille et de I’ensemble du schéma numérique.

Outre son utilisation pour le modele planétaire, la nouvelle dynamique a déja été testée dans
des expériences sur la mousson indienne avec zoom sur 1’Asie du sud et est actuellement en cours
de test pour une nouvelle version du modele climatique du LMD qui comprendra au choix, la
physique ancienne du LMD, la physique du Centre Européen pour les Prévisions Météorologiques
a Moyen Terme (CEPMMT) et les différentes physiques planétaires; le travail d’interfacage a été
commencé ’été dernier et implique Phu Le Van, Jan Polcher, Augustin Vintzileos, Hervé Le Treut,
Zhao Xin Li et moi-méme.

1. L’enstrophie potentielle est définie comme le carré de la vorticité potentielle introduite dans la Section 2.6.
Cette quantité quadratique est conservée par les écoulements atmosphériques adiabatiques excepté dans les
processus dissipatifs. Mais, du fait de son caractére quadratique, elle peut étre échangée avec les échelles de
sous-maille. La théorie de la turbulence horizontale bi-dimensionnelle fait apparaitre une région spectrale, dite
inertielle, dans laquelle I’enstrophie de 1’écoulement & grande échelle est transmise vers les écoulements d’échelle
inférieure. Le contrdle de cette ”cascade d’enstrophie” est trés important pour la bonne représentation des
écoulements atmosphériques et la stabilité des modeles. Il faut éviter en effet la création numérique d’enstrophie
qui s’accumulerait naturellement au niveaux des échelles les plus petites du modele (en 'occurrence I’échelle de la
maille), ce qui correspondrait & des tourbillons de plus en plus fort & cette échelle pouvant aboutir finalement a la
divergence du modele.
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3.2.3 Schéma d’intégration temporelle

L’intégration temporelle des équations dynamiques est basée sur un schéma explicite centré
dit ”Leapfrog” en anglais ou saute-mouton. Si on schématise I’ensemble du modele sous la forme
d’un opérateur F' agissant sur un ensemble de variables z :

oz
Frie F (x) (3.9)

et si on note z' I’état des variables & l'instant ¢ et dt le pas de temps du modele, le schéma
saute-mouton s’écrit
gt = 270 4 26t F (af) (3.10)

Pour éviter que les deux solutions correspondant a des pas pairs et impairs divergent, on effectue
régulierement un pas dit Matsuno qui consiste a évaluer une premiere fois 1’état au pas t + 6t a
partir de I’état au temps t selon

F'O = gt + 5tF (2) (3.11)

puis a utiliser cet état pronostiqué pour calculer le véritable état au temps ¢ 4+ dt suivant

2O — gt g LF (300 (3.12)

Le pas de temps est contraint par un critere CFL (Courant-Freedrichs-Lewy [16]) qui impose
au rapport de la plus petite distance entre deux points du maillage au pas de temps d’étre supérieur
a la célérité des ondes les plus rapides représentées dans le modele (les ondes de gravité pour un
modele aux équations primitives). En pratique, la valeur du pas de temps est ajustée au cours
des simulations pour sélectionner une valeur maximum et réduire ainsi le cotit numérique. Pour
la Terre ou pour Mars, ce pas de temps est d’environ cing a dix minutes pour une résolution
horizontale 64 longitudes x 48 latitudes et doit étre divisé par deux pour une résolution deux fois
plus fine dans chaque direction.

Pour éviter de devoir trop réduire le pas de temps a cause du resserrement des points de la
grille horizontale aux poles, les petites échelles sont éliminées dans les hautes latitudes par filtrage
longitudinal approprié [150].

3.2.4 Dissipation horizontale

Du fait de la non-linéarité des équations dynamiques, les différentes échelles des mouvements
atmosphériques interagissent. Or, la résolution spatiale des modeles (qu'ils soient spectraux ou en
points de grille) est finie. Il faut donc trouver un moyen de paramétrer dans les modeles, effet
des écoulements de sous-mailles sur les échelles explicitement résolues.

Pour dériver ces paramétrisations, on utilise les résultats classiques de la turbulence bi-
dimensionnelle incompressible qui peuvent étre appliqués, sous réserve qu’on se limite a des échelles
horizontales raisonnablement grandes pour lesquelles ’atmospheére est fortement stratifiée. On sait
qu’en turbulence bi-dimensionnelle, il existe un domaine, dit inertiel, dans lequel les interactions
non linéaires pompent l’enstrophie des grandes échelles pour la transmettre vers les échelles
inférieures. L’enstrophie est finalement dissipée a l'extrémité de cette cascade par la viscosité
moléculaire (qui n’a aucune action directe sur les écoulements aux échelles des MCG).

Bien que des paramétrisations sophistiquées aient été développées dans ce but [6], on se contente
généralement, dans les MCGs, d’opérateurs simples, Laplaciens ou Laplaciens itérés qui dissipent
I’enstrophie aux échelles les plus petites du modele. Le MCG du LMD utilise un Laplacien itéré
(—1)"at1y A, Le nombre d’itérations n peut étre choisi arbitrairement. Plus n est grand et plus la
dissipation est concentrée sur les petites échelles, le but étant de se rapprocher le plus possible d’une
dissipation locale a 1’échelle méme de la maille. Une telle paramétrisation est parfaitement adaptée
aux modeles spectraux pour lesquels elle correspond & une simple multiplication. L’anisotropie des
modeles en points de grille pose en revanche de sérieux problémes. Pour n = 2, par exemple, le
temps caractéristique de dissipation varie comme la puissance quatrieme de 1’échelle dissipée. La
dissipation sera donc beaucoup plus efficace dans les mailles serrées et beaucoup moins dans les
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mailles les plus laches ; le méme probleme apparait entre la dissipation des structures méridiennes
et des structures zonales dans le cas ou les mailles sont fortement anisotropes. La solution retenue
par Robert Sadourny pour éviter ces problémes est d’utiliser un opérateur numérique dans lequel
la géométrie a été partiellement retirée, i. e. on remplace certaines dérivées spatiales §,/dx par de
simples différences d,,. La géométrie n’est conservée que dans les dérivées qui assurent les propriétés
de base souhaitées : dissipation de ’enstrophie et conservation globale du moment cinétique.

3.2.5 Une version axi-symétrique

Une version bidimensionnelle (2D) latitude-altitude du modele a été développée a partir
du MCG. Le travail a consisté simplement a retirer tous les termes de moyennes et gradients
longitudinaux de la dynamique tridimensionnelle (3D). Le modele 2D est donc identique au modele
3D pour des écoulements axi—-symétriques.

Ce modele présente un double intérét. Un intérét pratique d’abord, puisqu’il permet de tester
et d’ajuster les paramétrisations du MCG a moindres frais numériques. Le modele a méme
été directement utilisé dans certaines expériences numériques pour étudier 'influence de divers
parametres sur le cycle de condensation-sublimation du gaz carbonique sur Mars [39]. Ce modele
présente aussi un intérét théorique certain pour I'’étude plus fondamentale de la circulation
générale des atmosphéres. Pour la plupart des planétes connues (telluriques ou non) en effet,
la redistribution latitudinale de I’énergie par une composante axi-symétrique de la circulation joue
un role important. C’est le cas notamment de la fameuse circulation de Hadley sur la Terre et sur
Mars. A partir de ’analyse de la circulation observée d’une planeéte ou de simulations completes 3D
de la circulation, il est impossible de distinguer les phénomenes réellement axi-symétriques du bilan
moyenné en longitude de phénomenes non axi-symétriques. Une simulation 2D permet d’étudier
la partie de la circulation vraiment axi-symétrique et d’étudier par exemple si cette circulation
produit des zones d’instabilités pouvant expliquer la création de structures non axi-symétriques.

3.3 Les paramétrisations physiques

Si les paramétrisations physiques rendent compte de phénomeénes de natures tres variées, elle
possedent cependant formellement un point commun important : elles ne font interagir que des
points situés sur une méme verticale2. Cet aspect, qui peut paraitre & premiere vue secondaire,
est mis a profit pour écrire des interfaces souples et utilisables pour différentes physiques. Ceci
permet de plus d’utiliser une méme physique, aussi bien dans le MCG complet, que dans des
calculs verticaux uni-dimensionnels ou la version 2-D latitude-altitude.

3.3.1 Diffusion verticale turbulente

La paramétrisation de la diffusion verticale turbulente est sans doute une des faiblesses du
modele planétaire dans son état actuel. La formulation a été directement reprise du modele
terrestre (mais recodée informatiquement pour 'extraire de I’ancienne dynamique dans laquelle
elle était tendrement imbriquée). Cette formulation relativement ancienne est également un des
points faibles majeurs du modele climatique du LMD. Elle a cependant le mérite d’étre basée sur
des arguments physiques simples et de dépendre d’un petit nombre de parametres, contrairement
a beaucoup de paramétrisations utilisées, par exemple, en météorologie.

Les termes sources Sy, Sy, 94 €t Sp (Egs. 3.1 & 3.2.1), liés a la diffusion verticale turbulente,
sont calculés de fagon classique sous la forme de la divergence verticale d’un flux

10 dq

2. Etant entendu que ces dites ”verticales” sont des colonnes dont la base correspond & une maille du modele,
avec des cotés de quelques centaines de kilomeétres pour une hauteur totale de quelques dizaines de kilomeétres
seulement.
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ou le coefficient de diffusion turbulente
K. =let/? (3.14)

est calculé comme le produit d’une longueur de mélange [ et d’une estimation de ’énergie cinétique

turbulente, ici
o\ 2
oV o6
e = Max < 1? (82) — 2.5%% s €min (3.15)

oll €,in est une énergie cinétique minimum introduite pour maintenir toujours un minimum de
dissipation verticale. Dans le cas e > e;in, le coefficient d’échanges turbulents peut étre exprimé
en fonction du nombre de Richardson :

Ri= % (3.16)
0 (aV/az)
comme .
K, =1 (?T‘z/ /1 — Ri/Ri. (3.17)

ou la valeur du nombre de Richardson critique Ri. est fixée & 0.4 comme dans le modele terrestre.

En surface, le flux turbulent est estimé a partir de la discontinuité dq de la quantité ¢ et d’un
coefficient de frottement Cp (homogene a une vitesse). Ce coefficient est supposé ne dépendre
que de la tension du vent au sol et pas de la stabilité statique de ’atmosphere :

Cp = Cpq [Vo + IVill] (3.18)

ou ‘71 est le vent dans la premiere couche du modele et Vy un vent minimum remplissant la méme
fonction que €.

La diffusion verticale turbulente est calculée a chaque pas de temps physique avec un schéma
temporel implicite décrit par exemple dans [93].

Dans l'avenir, il pourrait étre intéressant d’introduire dans le modele un traitement plus
physique de la turbulence comme celui développé par Mellor et Yamada [112] (voir aussi Miyakoda
et Sirutis [121] pour des tests de ce modele). Cette approche pourrait s’avérer également opportune
pour un modele de climat qui est sensé pouvoir simuler des conditions relativement différentes des
conditions terrestres actuelles sur lesquelles les parametres de controle des modeles de couche limite
sont ajustés. C’est d’ailleurs Katia Laval, intéressée depuis longtemps par ce type d’approche, qui
m’a orienté vers le travail de Mellor et Yamada. Encore une interaction possible entre modélisation
du climat et modélisation de la circulation des atmospheres planétaires ...

3.3.2 Ajustement convectif

Alors que certains schémas de diffusion turbulente sophistiqués sont capables de simuler les
effets de la convection, une paramétrisation simple, comme celle présentée ci—dessus, ne permet
pas d’éviter I'apparition de profils verticaux de température instables (00/9z < 0). Ces instabilités
sont alors éliminées par ajustement convectif. Si une portion de profil instable est détectée, elle est
instantanément ramenée a un profil adiabatique en conservant 1’énergie totale de la colonne d’air.
Il se peut que ce changement génere a nouveau des instabilités en bas ou en haut de la portion
qui a été modifiée, auquel cas le schéma d’ajustement est étendu jusqu’a ce que I’ensemble de la
colonne d’air soit stable.

Avec un tel schéma, il est impossible d’estimer de fagon diagnostique les échanges de masse
nécessaires pour effectuer le mélange de la température potentielle. Or, il faut théoriquement
connaitre la quantité de masse échangée pour évaluer l'effet de la convection sur le mélange
vertical des autres quantités, notamment la quantité de mouvement. Le mieux qu’on puisse faire
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est d’estimer le caractere plus ou moins instable de I’atmosphere a partir de la variation d’enthalpie
nécessaire pour rétablir le profil adiabatique. On calcule donc un coefficient «

az/;é—e\pdz//apdz (3.19)

ol @ est la valeur de la température potentielle avant ajustement et @ la température potentielle
uniforme résultant de I'ajustement convectif. Pour oo < 1 (ce qui est en pratique toujours vérifié) on
mélange entierement le moment cinétique sur la partie de la colonne d’air affectée par la convection
et sur une fraction « de la maille.

3.3.3 Les processus de surface

La température Ts & la surface d’une planéte évolue sous leffet des flux incidents (flux solaire
direct ou diffusé, flux thermique infra-rouge, flux turbulents), du refroidissement de la surface
par rayonnement thermique (F = eaTg‘ ou o est la constante de Stefan, et e I’émissivité de la
surface) et enfin sous l'effet de la conduction de chaleur dans le sol. Ce dernier processus est
généralement représenté de fagon assez grossiere dans les MCGs terrestres, ce qui ne pose pas
de problemes majeurs car la température de la troposphere, sur Terre, est fortement contrainte
par la température de surface des océans. Sur une planete seche comme Mars, a contrario, il est
indispensable de calculer précisément la conduction thermique dans le sol pour représenter de facon
correcte les amplitudes et phases des fluctuations de température liées au cycle diurne, au cycle
saisonnier et a toutes les ondes internes a ’atmosphére comme notamment les ondes baroclines.

Les équations de la conduction thermique dans le sol décrivent I’évolution temporelle de
la température, en un niveau de profondeur z du sol, comme la divergence d’un flux conductif :

oT 1 OF,
il il 3.20
ot C 0z ( )
Le flux conductif F, est simplement calculé a partir du gradient vertical de température
oT
F.=-)\— 3.21
=22 (321)

ou A et C sont respectivement la conductivité et la chaleur spécifique volumique du sol. Dans la
suite on simplifie les équations en supposant que le sol est verticalement homogene. Il est commode
d’introduire une profondeur de référence zg, celle, par exemple, ou 'amplitude de 'oscillation
diurne de la température (de période P = ljour) est atténuée d’un facteur e :

/AP
2=z E (3.23)
Z0 s

(qui a la dimension de la racine carrée d’un temps), I’évolution temporelle de la température dans
le sol se réduit a :

En utilisant comme coordonnée verticale

or o*r

ot 927
Ainsi formulé, le modele dépend en fait d’'une seule grandeur physique, I'inertie thermique du sol
I = +/XC qui intervient dans le calcul du flux en surface

(3.24)

F.=-I (3.25)

9z
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La condition a la limite supérieure du modele de sol peut étre vue comme une interface entre
deux schémas de diffusion verticale (la conduction thermique dans le sol et la diffusion verticale
turbulente atmosphérique) avec en plus un forcage, localisé en surface, par les flux atmosphériques
et I’émission propre du sol. Il faut donc au sol deux conditions aux limites, la continuité de la
température et la continuité des flux. La premiere condition s’exprime directement en utilisant,
dans les calculs atmosphériques, la température en haut du modele de sol (ou une température
extrapolée au niveau de la surface dans le cas ou cette température n’est pas explicitement
calculée) 3. La condition de continuité des flux s’écrit formellement :

oT
I55=0 (3.26)

YFY —eoTd
ou la somme des flux atmosphériques incidents sur la surface SFV inclut la diffusion verticale
turbulente atmosphérique et I’ensemble des flux radiatifs atmosphériques.

Au fond du modele de sol, la température n’est pas contrainte. On utilise simplement une
condition de flux nul qui laisse la température s’équilibrer avec le forgage moyen.

Dans les modeles terrestres, la conduction dans le sol est généralement représentée de fagon
assez grossiere en utilisant un nombre de couches variant de un (comme dans le modele du LMD
cycle < 5 [?]) & 4. Les schémas & une ou deux couches utilisent souvent des méthodes force-
restore. On peut, par exemple, contraindre un modele & deux couches a répondre correctement en
phase et en amplitude a deux forgages de fréquences différentes, généralement le cycle diurne et le
cycle saisonnier [75]. Plus rares sont les modeéles qui utilisent une résolution directe des équations
en différences finies. En utilisant un nombre raisonnable de couches, cette méthode présente
pourtant le grand avantage de simuler correctement la réponse a des forcages de fréquences variant
continuement sur un large intervalle. C’est le type de paramétrisation qui a été développé pour le
modele planétaire. Les 11 niveaux de sol utilisés dans le modele Martien permettent, par exemple,
de simuler correctement la réponse en phase et en amplitude de la température du sol pour des
périodes allant de quelques heures a la dizaine d’années. Méme pour ce nombre élevé de couches,
la paramétrisation reste trés peu cotliteuse numériquement, consommant environ 0.1% du temps
CPU total du modele. Le schéma numérique développé pour le modele planétaire, grandement
inspiré du schéma de diffusion turbulente atmosphérique du LMD, utilise notamment un schéma
implicite pour I'intégration temporelle. Finalement, ’ensemble de I’équation de diffusion, depuis
le fond du sol jusqu’au sommet de I’atmosphere, est résolu avec un schéma numérique cohérent ;
cependant, une astuce permet que les deux procédures, celle représentant la diffusion turbulente
atmosphérique et celle utilisée pour la conduction thermique, soient complétement découplées.
L’ensemble du schéma numérique est décrit dans 1’ Annexe A. Warrilow et al. [172] donnent la
description d’un modele de conduction dans le sol en différences finies ainsi qu’'une comparaison
avec les méthodes force-restore.

Récemment, pour introduire le cycle diurne dans le MCG climatique du LMD, Jan Polcher a
utilisé le modele de sol développé pour le modele planétaire en y ajoutant l'effet de la neige.

3.4 Calcul du transfert radiatif

3.4.1 Présentation générale

L’absorption différentielle du rayonnement solaire par l’atmosphere est la source d’énergie
premiére des mouvements atmosphériques (cf. Section 2.3). Cette absorption s’effectue sous deux
formes :

1. absorption directe du rayonnement provenant du soleil dans les courtes longueurs d’onde
(ultra-violet, visible et proche infra-rouge).

2. absorption du rayonnement thermique infra-rouge émis par le sol et I’atmosphere elle-méme.

3. La continuité des températures invoquée ici n’empéche pas la prise en compte, dans le modele de diffusion
turbulente atmosphérique, d’une discontinuité au niveau de la surface. Cette discontinuité représente la région ou
les flux ne sont pas turbulents mais essentiellement conductifs. La continuité de la température au niveau de la
surface concerne donc le passage du haut du sol au bas de cette couche de conduction atmosphérique.
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L’énergie mise en jeu dans le domaine thermique est du méme ordre de grandeur que celle regue
du soleil. Pour les atmospheres des planetes telluriques, dépourvues de source d’énergie interne,
le bilan des flux radiatifs entrant ou sortant dans le systéme planete-atmosphere s’équilibre, a
condition de regarder des moyennes suffisamment longues et de supposer qu’il n’y a pas de dérive
lente de la température planétaire moyenne. Le flux émis sous forme de rayonnement infra-rouge
vers ’espace est donc du méme ordre de grandeur que le flux regu du soleil, mais, du fait de la
différence de température entre la surface du soleil et ’atmospheére, les maxima des deux fonctions
de Planck sont fortement décalés. L’intersection des deux domaines spectraux contribue finalement
de fagon négligeable au budget d’énergie totale. En pratique, pour ce qui concerne la modélisation
de la circulation, ces deux types de rayonnement sont traités séparément.

Absorption directe du rayonnement solaire. La fraction d’énergie provenant du soleil
qui est absorbée directement par I’atmosphere varie beaucoup d’une planete a I'autre, la Terre
représentant un cas intermédiaire, puisqu’en moyenne 52% du rayonnement re¢u au sommet de
Iatmosphere atteint la surface; 19% de ’énergie est absorbée par 1’ozone, la vapeur d’eau et,
marginalement, les aérosols, 25% est réfléchi vers l'espace par les molécules (diffusion Rayleigh)
et les nuages et enfin, 4% de cette énergie est absorbée par 1’eau liquide dans les nuages [113].
Mars détient le record de transparence : le dioxyde de carbone, qui compose ’essentiel de sa tres
mince atmosphere, n’absorbe fortement que dans le proche infra-rouge qui ne contient qu'un faible
pourcentage de 1’énergie solaire. En période normale, les poussiéres absorbent ou renvoient vers
I'espace moins de 15% du rayonnement incident [104]%. A I'opposé de Mars, les atmospheres de
Vénus et Titan absorbent la plus grande partie du rayonnement visible. Sur Vénus, plus de 75%
de lénergie regue du soleil est renvoyée directement vers I’espace par la couverture nuageuse [169]
composée en majorité d’acide sulfurique, et seulement 2 & 3% atteint la surface [27]. Sur Titan
enfin, les résultats de modeles [110] indiquent que 30% de I’énergie solaire est renvoyée vers ’espace
par 'importante couche stratosphérique d’aérosols organiques et seulement 10% atteint la surface.

Emission et absorption du rayonnement thermique. Pour les atmospheres transparentes
au rayonnement solaire, la surface de la planete est directement chauffée par le soleil et renvoie
I’énergie absorbée sous forme de rayonnement thermique infra-rouge et de conduction. Les atmo-
spheres de Mars et de la Terre sont donc, en moyenne, d’avantage chauffées par absorption du
rayonnement réémis par la surface que par absorption directe de 1’énergie solaire. Le gaz atmo-
sphérique est souvent plus absorbant dans le domaine infra-rouge thermique que dans le domaine
visible, les fréquences thermiques correspondant généralement a des transitions entre niveaux
quantiques de vibration des molécules décomposés en sous-niveaux de rotation. L’atmosphere la
plus claire est, une fois encore, celle de Mars : seulement 10 & 20% du rayonnement émis par la
surface est absorbé par le dioxyde de carbone, principalement dans la bande a 15um, celle qui
serait responsable du réchauffement climatique sur Terre; les poussieres, plus transparentes que
dans les longueurs d’ondes visibles, n’en absorbent qu’environ 5%. Pour les autres planetes, qui
ont toutes des pressions a la surface beaucoup plus élevées, une tres faible partie du rayonnement
émis par la surface atteint le sommet de I’atmosphere.

La bonne représentation de I'absorption de ces deux types de rayonnement est importante a
plus d’un titre pour I’étude de la dynamique atmosphérique. Il est d’abord important de représenter
correctement la répartition dans un plan méridien de ’absorption du rayonnement, source d’énergie
de la machine thermique atmosphérique. Prenons-en pour illustration le cas d’une planete ayant
une obliquité de 25° (a peu pres le cas de Mars et de la Terre). Au solstice, I'insolation (moyenne
sur 24h) au sommet de I'atmosphére est maximum dans les régions polaires de I’hémisphere
d’été : un peu plus de 1000 W m~2, sur Terre, contre seulement 800 W m~2 & 'équateur &
la méme saison. Pour une atmosphére transparente au rayonnement solaire, le pdle sera donc
plus chaud que I'équateur, induisant une circulation redistribuant 1’énergie vers I’équateur. Si en

4. En revanche, pendant les spectaculaires tempétes de poussieres qui s’étendent parfois & l’ensemble de la
planéte, I'atmosphére devient totalement opaque; la module d’atterrissage Viking 1 a mesuré des profondeurs
optiques de lordre de 4 pendant une tempéte globale en 1977 [134].
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revanche, ’atmosphere absorbe ou réfléchit une partie significative du rayonnement incident, le
refroidissement de la surface sera beaucoup plus important (pour une méme absorption) pres
des poles qu’a I’équateur ou le rayonnement solaire traverse une couche moins épaisse. La bonne
représentation de la répartition verticale de ’absorption du rayonnement est importante également
parce qu’elle controle en grande partie la stabilité verticale de I’atmosphere qui influe elle méme,
a la fois sur le développement des ondes planétaires et sur l'efficacité des mélanges verticaux
turbulents dans la couche limite planétaire.

Du point de vue du calcul numérique du transfert radiatif, les deux types de rayonnement,
thermique et solaire, posent des problemes différents. Dans le domaine visible, les problemes les
plus importants proviennent de la prise en compte de la diffusion (par les molécules gazeuses, les
gouttes dans les nuages ou les aérosols) et de son interaction avec 'absorption. Dans le domaine
thermique, il faut tenir compte de I’émission propre de ’atmosphere et de sa forte dépendance
en température. Dans les deux cas, le probléeme majeur est lié au coiit numérique du calcul du
transfert radiatif qui force a faire un grand nombre d’approximations, celles-ci dépendant souvent
de la planete étudiée. Quelques approximations classiques utilisées dans les différentes versions du
modele planétaire sont présentées dans les Sections 3.4.2 pour la partie thermique et 3.4.3 pour
la partie solaire. Les sections suivantes donnent une description synthétique des trois codes de
rayonnement : pour Mars 3.4.5, pour Titan 3.4.4 et enfin pour le modele a 20 parametres 3.4.6.

3.4.2 Approximations classiques pour le calcul du rayonnement
thermique

Le rayonnement thermique étant tres isotrope (excepté pres de fortes discontinuités de
température, pres du sol ou a la frontiere d’un nuage, par exemple) la diffusion, qui agit uniquement
sur la direction de propagation du rayonnement, est généralement négligée dans les calculs de bilan
radiatif dans les MCGs.

Les équations du transfert radiatif en atmosphére non diffusante sont briévement
rappelées ci-dessous essentiellement pour introduire les notations utilisées par la suite. Le
rayonnement est caractérisé par une intensité spécifique le long d’une direction z (pas
nécessairement la verticale dans un premier temps) comme 'intensité du rayonnement émis dans
un angle solide df) autour de la direction z, dans l'intervalle de fréquence dv. Si le rayonnement
traverse une couche de gaz d’épaisseur dz, de densité p, I'intensité spécifique I,, du rayonnement
est diminuée d’une quantité :

dl, = —K,(z)1,(z)pdz (3.27)

ou K, est le coefficient d’absorption total du gaz considéré. Sous l'effet de I’absorption seule,
I'intensité du rayonnement évolue donc, au cours de la traversée de ’atmosphere, suivant

1,(2) = 1(0) exp [ /O ’ K,(z')pdz'} (3.28)

qui conduit & définir la transmission monochromatique (fraction du rayonnement transmise apres
la traversée d’une couche d’atmospheére comprise entre 2z et z2) :

tr (21, 2) = exp {— / Kl,(z’)pdz’} (3.29)

En équilibre thermodynamique local, I'intensité du rayonnement émis par la couche d’épaisseur
dz vaut :
Ky (2)By(T(2))pdz (3.30)

ou B, est la fonction de Planck :

2hv?
2lexp (hv/KT) — 1]

B,(T) = (3.31)
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Le rayonnement arrivant en un point zg de 'atmosphere est la somme de la portion transmise
jusqu’a zp du rayonnement provenant de lextérieur (soleil ou surface de la planete) et de la
contribution du rayonnement thermique émis par 'atmosphere. Finalement cette intensité peut
étre mise sous la forme :

I, (z0) = 1,(0)tr, (0, z9) + /OZ0 K, (z)By(2)tru(z, z0)pdz (3.32)

ou encore

1(20) = I (0)try (0, 20) + /0 b Bu(z)diztry(z, 20)dz (3.33)

ou encore, apres intégration par parties :

I,(2) = [1,(0) = B,(0)]tr,(0, z0) — /OZO try(z,zo)%By(z)dz (3.34)

cette derniere formulation étant souvent utilisée dans les modeles radiatifs. Le calcul du transfert
radiatif dans I’atmosphere, a partir de ces équations relativement simples, conduit & une succession
d’intégrations.

L’intégration verticale. Simple en théorie, ce calcul doit cependant étre effectué avec une
précision suffisante pour tenir compte de la tres forte non-linéarité du probleme de transfert.

L’intégration sur les angles de visée. Les équations 3.33 et 3.34 correspondent a un calcul
uni-directionnel. Elle peuvent étre appliquées directement dans certains calculs comme celui de
I’absorption du rayonnement provenant directement du soleil. Dans d’autres cas, comme celui du
rayonnement thermique émis par ’atmosphere, il faut faire une intégration sur les angles. Pour une
atmosphere supposée homogene horizontalement (hypotheése plan-parallele) il suffit de connaitre
la densité de flux (flux par intervalle de fréquence) traversant une surface horizontale donnée,
généralement séparé en une partie ascendante

27 1
Ft = I .
/0 /0 (1, @) pdpde (3.35)

et une partie descendante
2m —1
Fo= [ [ 10.6) ududs (3.36)
o Jo

ol ¢ est 'angle azimutal et p est le cosinus de Pangle zénithal 6 (cf. Fig. 3.1).
On introduit généralement alors 'approximation diffuse qui consiste a remplacer les termes du

type
1
27TF,,/ udp exp (—/Kypdz> (3.37)
0

qui apparaissent lors de l'intégration azimutale par un calcul pour un angle moyen 6 (avec

1o = cos )
1
wF, exp ( /K,,pdz) (3.38)
Ho

Pour une valeur 1.66 du facteur de diffusivité 1/u, les erreurs sont en général inférieures a 1.5%.
Cette approximation diffuse est systématiquement utilisée dans les MCG. L’Annexe B décrit un
modele de transfert radiatif pour la bande a 15um du C O, développé pour valider le code radiatif
du modele Martien et qui utilise comme seule approximation ’approximation diffuse. Ce modele
prend environ 10h CPU sur une station de travail Sun—Spark 2 pour effectuer le calcul du transfert
radiatif sur une atmosphere a 60 niveaux.
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A ce stade les équations du transfert radiatif se réduisent aux deux équations suivantes relatives
au flux montant F,I et descendant F, (tous deux orientés vers le haut)

Ff(z) = [Ff(s)—nB,(To)] 7, (0,2) + 7B, (T%)
- 7'('/ 8357(?;/)7'” (2!, 2)d7’ (3.39)
0 z
F7(z) = v (Too) T (2,00) — B, (T7)

B
OB, (T.))
_ W/Z TTV(Z,Z/)LZZ/ (3.40)

On a noté 7, (2, 2') la transmission entre les niveaux z et z’ définie par

17
T, (2,2") = exp ——/ K, (2")dz" (3.41)
Ho Jz
et F.f (s) le flux émis par la surface.

Somme sur les raies moléculaires. Au niveau particulaire, I’absorption ou 1’émission de
rayonnement par la matiere (gazeuse par exemple) s’effectue lors de transitions quantiques entre
deux niveaux d’énergie. Le coefficient d’absorption monochromatique d’une transition particuliere
est le produit d’une intensité S et d’un profil de raie f (v), f (v)dv représentant la probabilité
pour qu’un photon soit absorbé ou émis dans l'intervalle de fréquence dv autour de v. L’intensité
d’une transition dépend fortement de la température et la forme de la raie dépend généralement,
a la fois de la pression et de la température.

Le coefficient d’absorption monochromatique du gaz atmosphérique est la somme des
coefficients d’absorption des différentes raies (indicées par ¢ ci-aprés) correspondant aux transitions
quantiques des différents absorbants (indicés par j) :

K, (z) = Z n;(z) Z Sii(T) f:;(T, p,v) (3.42)

ol n; (%) est la fraction massique du composant j & 'altitude z. Pour fixer les idées, la seule bande
a 15um du COs contient plusieurs milliers de raies. Les différents parametres de ces raies sont
recensés dans des banques de données spectroscopiques comme la banque GEISA développée au
LMD par Alain Chédin, Noélle Scott et Nicole Husson [13, 74].

Le profil des raies. Dans les problemes d’absorption du rayonnement par I’atmosphere, la
largeur réelle des raies est beaucoup plus importante que leur largeur quantique de base a cause
de deux phénomenes capables de déplacer les fréquences des transitions quantiques :
1. les collisions entre molécules qui perturbent les niveaux d’énergie. Le profil de raies
correspondant (profil Lorentzien) s’écrit

ary, 1

fv) = (3.43)

T (v—1)?+ ar?

ou la demi-largeur Lorentz «j croit linéairement avec la pression et décroit avec la
température.

2. Dagitation thermique des molécules qui provoque un décalage des fréquences des raies par
effet Doppler. Le profil correspondant est donné par

fv) = aDlﬁ exp [ (V;DVO)} (3.44)

ap = (n/c)(2KT/m)'/? (3.45)
(La demie-largeur Doppler est en fait apv/In 2).

avec
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La profil de Voigt qui rend compte de la combinaison des deux effets, collisions et agitation
thermique, se calcule comme produit de convolution des profils Lorentz et Doppler :

fopan @) =7 arfap) [ e e [ (t/an)’] (3.46)

oo (v —w0) — 1]

Dans les régions de haute pression comme la troposphere terrestre, I’effet des collisions domine. Le
profil exponentiel Doppler, trés pointu, peut étre assimilé a un dirac vis-a-vis du profil de Lorentz
et peut donc étre oublié dans le produit de convolution. Sur Mars, au contraire, la largeur Doppler
est supérieure a la largeur Lorentz dans presque toute I’atmosphere. Mais du fait de son caractere
relativement aplati, le profil Lorentz garde un role prépondérant dans les ailes des raies, quelle que
soit la pression. Il faut alors utiliser le profil de Voigt complet.

Intégration de l’absorption le long du trajet optique. Théoriquement, le calcul de la
transmission (Equation 3.41) requiert, pour chaque raie moléculaire, une intégration différente
entre les altitudes z et 2z’ pour tenir compte de la variation en composition et des dépendances en
température et pression des intensités et largeurs de cette raie. Néanmoins, dans le cas simple d’une
atmosphére homogene (i. e. & composition, pression et température constantes), la transmission
se réécrit sous une forme beaucoup plus simple :

7, (2,2') = exp an ZS ) fi (T, p,v) Mlo / pdz (3.47)

En pratique, on se ramene généralement a cette expression en utilisant des valeurs ”moyennes”
(sens & définir) de la pression, de la température et de la quantité d’absorbant :

7, (2,2") = exp{—S:(T) fi(T, p,v)m/ o } (3.48)

L’intégration en fréquences est vraiment la partie la plus critique du calcul en terme de cott
numérique. En effet, pour effectuer un calcul complet, il faut résoudre spectralement chaque raie.
Pour la bande a 15um du COs, la largeur des raies, dans les conditions martiennes, est de I'ordre
de 10~ em~! qu’il faut comparer & la largeur totale de la bande, environ 300 cm ™. Deux solutions
s’offrent classiquement pour contourner cette difficulté :

1. T'utilisation de modeles de bandes qui permettent de calculer la transmission de facon
approchée et rapide sur un intervalle spectral plus ou moins large (typiquement de l'ordre
de quelques cm ~1);

2. les méthodes dites de k-distribution.

Les modeéles de bandes. sont couramment utilisés dans les MCGs et pour les inversions de
données satellitaires. L’idée de base est de remplacer I'intégration spectrale par une somme sur
un nombre fini, assez petit, d’intervalles spectraux (chaque intervalle étant plus large que chacune
des raies). Ceci revient en pratique & remplacer les termes du type

/dl// d (2)try(u, 2, 20)dz (3.49)

par
dB

ZAV"/ <> Tav, (1, 2, 20)dz (3.50)
0 Av,

Le second facteur sous 'intégrale est une moyenne de la transmission sur 'intervalle spectral Av,,

try (u, z, z0)dv (3.51)

1
tAun(Nazsz) = Ay A
n Vn
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appelée transmissivité. A ce point, on a simplement reporté la difficulté sur le calcul de la
transmissivité (qui comprend, outre l'intégrale en fréquence, une somme sur les raies moléculaires
et une intégration le long du trajet optique). Les modeles de bandes offrent des solutions simples
pour ce calcul, basées sur des développements théoriques exposés brievement ci-dessous.

Les modéles statistiques de bandes La transmission monochromatique de deux raies se
calcule simplement comme le produit des transmissions de chacune des raies. Cette propriété
peut en fait étre étendue aux transmissions sur un intervalle spectral fini Av, dans le cas ou les
positions des centres de ces raies sont réparties aléatoirement. Pour une raie individuelle, on définit
la fonction de transmission par

, 1
Tar = A, /exp(—Sifyu) dv (3.52)

En supposant que les raies ont leur support compris dans Av et en introduisant la largeur
équivalente ®

“+o0
Wi = /_ [ — exp (=S fou)] dv (3.53)

la fonction de transmission d’une raie devient

W;

hy=1—— 3.54
TAv Av ( )

et peut étre développée asymptotiquement pour les grandes valeurs de Av en
Th, ~ €Xp ( A11/> (3.55)

La transmission totale par les N raies, produit des transmissions individuelles des raies, s’écrit

alors :
1
TAy = €xXp <_Au Z Wz) (3.56)

Dans la limite de 'absorption faible (Su/may << 1) la largeur équivalente d’une raie prend la
forme simple W; = S;u/Av et dans le cas opposé de 'approximation forte, pour laquelle on suppose
que toutes les raies sont saturées (Su/mayr >> 1), elle s’écrit simplement W; = 2\/ar;S;u/Av.
Pour ces deux cas extrémes, la transmission totale se calcule facilement; malheureusement,
ces deux approximations ne sont généralement pas utilisables directement pour les calculs
atmosphériques. Si au lieu des intensités individuelles de chaque raie, on se donne une distribution
continue, P (S)dS, la transmission se calcule en remplacant les moyennes 1/N )", par des
intégrales [ P (S)dS, ce qui donne

TAy = €Tp {i\; /0+<>0 P(S)ds /:)o [1 —exp(—Sfiu) dz/} (3.57)

Ceci permet d’obtenir une forme analytique de la transmission pour des fonctions de distribution
suffisamment simples. Le premier modele de ce type a été développé par Goody [47] en utilisant
une distribution de type Poisson (P (S) = 1/kexp (—S/k)) et un profil Lorentzien pour les raies,
auquel cas la transmission s’écrit simplement

—1/2
TAy = €Xp [_Nk;u (1 + ku) ] (3.58)

Av Toy,

5. La largeur équivalente d’une raie W est la largeur qu’aurait une raie absorbant la méme fraction du
rayonnement que la raie considérée mais absorbant complétement sur un intervalle spectral de largeur W et pas du
tout en dehors de cet intervalle.
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N

Les valeurs des parametres (Nk)/Av et k/(mayr) sont déterminées de fagon a retrouver le
comportement décrit précédemment pour les limites faible et forte de ’absorption, c’est a dire

en résolvant
k S;
= 2 (3.59)

0 Av

et
\/kﬂ'OLL - 22 \/OéLiSi
= (3.60)
1) Av

respectivement. Ce modele tres simple donne en général de tres bons résultats pour les calculs
atmosphériques en utilisant des intervalles spectraux d’environ 5 em~!. D’autres modeles plus
complexes, mais basés sur le méme principe, ont été développés en utilisant des distributions plus
sophistiquées de l'intensité des raies [102, 20, 176] ou en prenant en compte 1’élargissement des
raies par effet Doppler [32, 175]. Plusieurs de ces formulations ont été testées et utilisées dans le
cadre du développement du code radiatif pour Mars [64] (voir Chapitre 5).

Dépendance en température. La transmission dépend donc de deux parametres par exemple
> Si et Y /Siap,, calculés a partir des banques de données spectroscopiques. Ces deux quantités
dépendent fortement de la température. Rodgers et Walshaw [141] ont montré que les fonctions

o = Z5D o)

et
_ > VS (T)ari (T) (3.62)
> /Si (To) ar; (To)

(ot Ty est une température fixée, de préférence une température moyenne de l’atmosphere
considérée) peuvent étre approximées sans trop d’erreur sous la forme

¢ (T)

¢ (ou ) (T) = exp [a (T —Ty) +b(T — To)ﬂ (3.63)

En pratique, les coefficients a et b peuvent se calculer simplement & partir des valeurs de > S; et
>/ Siar; pour trois températures régulierement espacées, Ty et To £ AT.

Dépendance en pression et 'approximation a deux parameétres. Reste a prendre en
compte la dépendance linéaire en pression de la largeur Lorentz des raies. I’approximation a deux
parametres, introduite parallelement par Curtis [21] et Godson [46], consiste & utiliser deux valeurs
différentes de la quantité d’absorbant

u(z,2") = / & (T) pdz” (3.64)
dans le terme associé & Y .5; et
()= [ 0@ Lpds (3.65)
z Pstd

correspondant & la dépendance en pression et température de > +/S;ar; (psta est la pression
standard a laquelle sont calculées les largeurs Lorentz des raies). Le modeéle de Goody se réécrit

alors
Nki ka Y
- 1 3.66
Av ( * UpTOL > ] (3.66)

TAy = €Xp
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Modeles a bandes larges. Les modeles statistiques de bandes sont tres précis a condition
d’étre utilisés sur des intervalles spectraux suffisamment étroits, c’est a dire qu’il faut typiquement
couvrir I’ensemble du spectre infra-rouge avec quelques centaines d’intervalles. Dans les MCGs,
on ne peut se permettre d’utiliser plus d’une dizaine d’intervalles. Le code développé par Jean—
Jacques Morcrette et utilisé au CEPMMT utilise par exemple six intervalles et occupe a lui seul
environ un tiers du temps CPU des simulations. Sur des intervalles aussi larges, les développements
théoriques présentés ci-dessus ne sont plus applicables. Les transmissivités sont alors calculées en
utilisant des fonctions plus ou moins ad hoc, souvent choisies & partir de critéres physiques. D’autre
part, pour des intervalles spectraux aussi larges, la fonction de Planck ne peut plus étre considérée
comme constante et il faut, en plus des diverses dépendances en pression et température de la
transmission présentées plus haut, ajouter une dépendance en température liée a la pondération
de la transmission par la fonction de Planck. Le code de transfert du rayonnement thermique dans
I’atmosphere de Mars est un modele a bandes larges adapté de celui de Jean—Jacques Morcrette.
A Textréme les transmissivités bandes larges peuvent étre étendues a tout le spectre thermique
en utilisant la fonction de Planck intégrée oT*. On parle alors de méthode d’émissivité. Cette
approche simple a été suivie pour le modele a 20 parametres.

La méthode dite de k—distribution. Le calcul monochromatique du transfert radiatif est
considérablement simplifié du fait que la transmission de deux couches adjacentes, quelles que
soient leurs épaisseurs, est égale au produit de la transmission des deux couches. Il suffit donc
de calculer les transmissions individuelles de chaque couche, soit N calculs pour une atmosphere
discrétisée verticalement en N couches. Dans les modeles de bandes, les transmissions, calculées
sur un intervalle de largeur fini, ne sont plus multiplicatives, a cause des effets de saturation. Il
faut alors calculer la matrice N x N des transmissivités entre tous les couples de couches.

La méthode de la k — distribution est une alternative aux modeles de bandes permettant
d’utiliser la propriété multiplicative des transmissions monochromatiques. Elle consiste a calculer,
pour un intervalle spectral, la fraction f (k) dk pour laquelle le coefficient d’absorption est compris
dans une fenétre de largeur dk autour de k, ce qui revient & écrire la transmission sous la forme

TAy = /0 - f (k) e Fudk (3.67)

ou sous une forme discrétisée

Tay = Y _we k" (3.68)
l

Le calcul du transfert peut alors étre effectué de fagon monochromatique pour chaque valeur
de k. De nombreuses méthodes ont été développées pour calculer la fonction f (k). A partir des
modeles statistiques de bandes, par exemple, et pour certaines fonctions particulieres P (S), f qui
est la transformée inverse de Laplace de la fonction 7a, (u) peut étre calculée analytiquement.
La justification de l'utilisation de la k — distribution pour des trajets optiques inhomogenes
demande un peu plus de travail ; on parle alors de méthode des k-corrélés. Ces méthodes et leurs
justifications sont présentées dans de nombreux ouvrages [49]. La méthode de la k—distribution est
de plus particulierement intéressante dans le cas du rayonnement solaire car elle permet de rendre
compte facilement de l'interaction entre diffusion et absorption moléculaire. En contre partie,
le traitement devient assez lourd quand il faut prendre en compte la superposition de plusieurs
bandes moléculaires. Il faut alors effectuer un calcul complet pour chaque couple de coefficients
k utilisés pour chacune des distributions. Le calcul correspondant est beaucoup plus simple pour
les modeles de bandes puisque la transmissivité totale pour deux bandes différentes est égal au
produit des transmissivités de chacune d’elles, sous réserve que les distributions spectrales des
raies ne soient pas corrélées.

Le modele de transfert radiatif dans ’atmosphere de Titan développé par McKayet al. [109]
est basé sur une approche du type k — distribution.
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FIGURE 3.1 — notations pour la diffusion

3.4.3 Absorption et diffusion du rayonnement solaire

Les difficultés principales soulevées par le calcul du transfert radiatif, dans le domaine des
courtes longueurs d’ondes, concernent le calcul de la diffusion (par les aérosols, les nuages ou les
molécules) et de son interaction avec ’absorption. La fonction source intervenant dans le calcul de
Pintensité spécifique, le long d’une direction donnée, est la somme 1) de la partie du rayonnement
solaire incident diffusée dans cette direction, 2) de la diffusion du rayonnement diffus provenant lui
méme de diffusions antérieures (diffusion multiple). Avec les notations présentées sur la Fig. 3.1, en
utilisant comme variable verticale, la profondeur optique calculée verticalement depuis le haut de
I'atmosphere 7 = f:o kpdz et, enfin, en introduisant I’albédo de diffusion simple® @& et la fonction
de phase” P (u, ¢, 1/, ¢'), 'équation du transfert radiatif monochromatique s’écrit

udI (7, 11, ®)

~ —+1 27T
dr =1 (Ta K,y QS) - % [1 A I (Tv va QS/) Vi (/’La ¢7 ,U/, ¢/) dﬂ/d¢/

w _ T
_EW-F()P (Ma ¢7 — Ko, (b()) e ro (369)

ol le cosinus de I'angle 0 est noté pu.

Comme dans le cas du rayonnement thermique, il suffit en fait, pour calculer le chauffage de
Patmospheére, de connaitre les densités de flux montante (Eq. 3.35) et descendante (Eq. 3.36).
Or, dans le cas ol la fonction de phase ne dépend que de langle de diffusion © = (0, ¢;6’, ¢")
Chandrasekar a montré [11] que la moyenne azimutale de la fonction de phase

2
pni) = 5= [ Plnosl o) o (3.70)

6. L’albédo de diffusion simple se définit comme la fraction de 'extinction due & la diffusion ou encore comme
le rapport entre la section efficace de diffusion et la somme des sections efficaces d’absorption et de diffusion

7. La fonction de phase P (u, ¢, u’, ¢’) est la probabilité pour qu'un photon arrivant de la direction (u, ¢) soit
diffusé dans la direction (u', ¢').
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pouvait s’écrire sous la forme

N

p (') =27 P () P (1) (3.71)
=0

ol P, est le polynome de Legendre d’ordre [ et ou les «; sont les coefficients du développement
de la fonction de phase en série de Legendre, P (0) = Zi\io o P (cos#). En introduisant alors
I'intégrale azimutale de 'intensité spécifique

2
I = [ 1rne)do (372
0
la moyenne azimutale de I’Eq. 3.69 se réécrit sous la forme
dI (1, b o [T @
WO -2 [ I ) - SR s ) 0T)

Les ordonnées discretes. La méthode la plus élégante pour résoudre I'Eq. 3.73 consiste a
décomposer l'intégrale sur p en utilisant une quadrature de Gauss, ce qui revient finalement a
remplacer le calcul de la diffusion sur des angles zénithaux continus en un calcul discret sur un
nombre fini 2n de valeurs de p, p = tu;,j = 1,...,n (la méthode de Gauss correspondant & un
choix particulier des valeurs discretes de p et des poids associés pour le calcul des intégrales). La
résolution de I’équation de transfert se ramene alors a la résolution d’un systeme linéaire a 2n
équations du type

dI;T(T) — MY () +MI (1) — ot (7) (3.74)
dI;T(T) — _MIY (1) =M (1) — o () (3.75)

oit le I (1) et o (1) sont les vecteurs correspondants & I'intensité et a la fonction source :

() = [t . (3.76)
ot (r) — o (7, tu,)
) [i Hj :|j1,“.,n 3.77)
g (7—7 M) = %WFOP (;u', 7”0) (378)

et ol les matrices M* dépendent de la valeur de I’albédo de diffusion simple, des valeurs discretes
de la fonction de phase moyenne (Eq. 3.71) et des poids de Gauss. Dans le cas d’une atmosphere
homogene, ot les matrices M+ ne dépendent pas de 7, le systeme se résout facilement en cherchant
des solutions du type It = g*e=*" pour le systéme homogene associé ; le calcul des valeurs de k
se ramene alors & un calcul de valeurs propres.

Les méthodes a deux flux. Les méthodes généralement utilisées dans les MCGs se contentent
d’utiliser une direction pour le rayonnement diffus descendant et une pour le rayonnement
montant, comme dans la partie thermique présentée plus haut. Ces méthodes peuvent étre
introduites formellement, & partir de la présentation générale des équations de diffusion, comme
la simplification maximum ou on utilise pour I'intégrale dans ’Eq. 3.73 une quadrature de Gauss
a deux points. Une autre fagon consiste a supposer que 'intensité spécifique du rayonnement peut
se décomposer sous la forme

I (7, p) = Ior + ply (1) (3.79)

(approximation d’Eddington). Il est alors possible d’effectuer I'intégration sur angle zénithal de
I’Eq. 3.73. Cependant, 1'utilisation directe de cette méthode produit des erreurs importantes pour
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des fonctions de phases tres anisotropes. Une correction classique, connue sous le nom de méthode
delta- Eddington et introduite par Joseph et al. [80], consiste & considérer la portion diffusée dans la
pointe avant de la fonction de phase comme transmise en utilisant une fonction de phase modifiée

P'(0) = 2f81 cose + (1 — f) (1 + 3¢ cos ©) (3.80)

ou la fraction f du rayonnement diffusée vers I’avant est généralement fixée & f = g2 avec
9 =g/ (14 g) ou g est le facteur d’asymétrie de la fonction de phase originale

1t
9=73 / P (cos ©) cos Od cos © (3.81)
-1

Certains auteurs [111, 174] ont montré que ces différentes méthodes peuvent se ramener & une
formulation commune :

+
e NFT = F~ 25(7)
dr Ho
L Vo Ft =y FT S (7) (3.82)
dr Ho
ds 8
dr dr

ol la densité de flux montante (resp. descendante) F't (resp. F'~) est définie par 'Eq. 3.35 (resp.
Eq. 3.36) et ou S est le flux incident solaire. Les différentes méthodes & deux flux se distinguent
seulement par la facon de relier les constantes «; aux parametres optiques w et g et l'incidence
solaire fig.

Pour une couche d’atmosphere supposée homogene, le systéme précédent peut se résoudre (en
commencant par chercher des solutions de la forme F* = f*e=*" pour le systeme homogene en
F* et 7). Si on note par I'indice j (resp. 1) les valeurs des flux en bas (resp. en haut) de la
couche, les valeurs de (S, Fy , F; ,j ) se déduisent alors des valeurs de (Sy, F),, Fb+ ) par une relation
linéaire dont les coefficients dépendent des coefficients ~y;, de I’épaisseur de la couche §7 et de
o [43]. Pour une atmospheére & N couches, on obtient ainsi 3V relations reliant les 3(INV + 1) flux
aux bords des couches, les relations manquantes étant fournies par les conditions aux limites.

Interaction avec ’absorption moléculaire. Reste a traiter I'interaction entre absorption et
diffusion. La méthode la plus directe consiste a effectuer des calculs monochromatiques en utilisant
la méthode de k—distribution pour calculer les transmissions moléculaires. Les modeles de bandes
ne sont pas, en revanche, directement utilisables puisque, du fait de la diffusion, la quantité totale
d’absorbant rencontrée par les photons entre deux niveaux atmosphériques n’est pas connue. Le
probléme peut étre contourné en calculant la probabilité p (u) du pour qu'un photon contribuant
au flux FF dans le cas conservatif (sans absorption) ait parcouru un chemin optique compris dans
un intervalle de largeur du autour de u. Le flux est alors calculé en utilisant la transmissivité
TAnu (U) comme

Fa, = F, /O " () ray (u) du (3.83)

Cette méthode, dite de distribution des chemins optiques, permet souvent de restituer correctement
les flux sans avoir besoin de calculer précisément la fonction p (u) [43, 41]. Cette méthode est utilisée
dans le schéma développé par Fouquart [41] qui a été adapté aux conditions martiennes.

3.4.4 Le modele de transfert radiatif pour Titan

La plus sérieuse difficulté rencontrée pour simuler la circulation atmosphérique sur Titan est liée
au temps de calcul nécessaire pour intégrer les équations dynamiques. Le pas de temps dynamique
est, on ’a déja dit, déterminé par un critere CFL qui ne dépend que des caractéristiques internes
a la planete et de la discrétisation. Les pas de temps utilisés pour la Terre et pour Titan avec
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une méme résolution horizontale sont du méme ordre de grandeur : une dizaine de minutes. En
revanche, les temps caractéristiques de chauffage et refroidissement de ’atmosphere de Titan
varient entre une trentaine de jours terrestres dans la haute stratosphere, vers 300 km, a une
centaine d’années au niveau de la tropopause (vers 40 km). Le calcul du rayonnement peut donc
n’étre effectué que relativement rarement (en pratique tout les 1000 pas de temps dynamique
environ). De ce fait, le code uni-dimensionnel développé par McKayet al. [109] a pu étre utilisé
directement dans le MCG sans conséquence catastrophique sur le temps de calcul. Seules les boucles
internes des programmes les plus souvent appelés ont été vectorisées sur la grille horizontale du
modele. On donne juste ici les méthodes générales utilisées dans le code de McKayet al. [109] et
les agents absorbant et diffusant pris en compte.

Absorption et diffusion du rayonnement solaire. Seul le méthane est pris en compte
comme absorbant gazeux dans ce domaine de longueurs d’ondes. Le spectre solaire est divisé
en 24 intervalles sur chacun desquels la transmission gazeuse est développée en une somme
d’exponentielles (méthode de la k-distribution). Les caractéristiques optiques des aérosols
stratosphériques sont calculées avec un modele microphysique dépendant d’un petit nombre de
parametres réglés pour reproduire le profil de température observé par Voyager. L’interaction entre
absorption et diffusion est prise en compte en utilisant la méthode dite delta-discrete ordinate.

Pour le rayonnement thermique, de nombreuses transitions gazeuses sont prises en compte :
les transitions interdites induites par pression de No, C'H,4 et Hs et les transitions permises de Co Ho
et Co Hg. L’absorption par ces différents gaz est calculée, comme dans les courtes longueurs d’ondes,
par une méthode de type k—distribution. La diffusion est également traitée dans le rayonnement
thermique en utilisant une méthode développée par Pollack et McKay [139].

Des test purement radiatifs effectués avec ce code et le cycle saisonnier sont présentés a la fin
de cette these, dans la section qui traite de la modélisation de la circulation atmosphérique de
Titan, Section 7.7.

3.4.5 Le modeéle de transfert radiatif martien

Les deux absorbants essentiels de I’atmosphere de Mars sont le dioxyde de carbone (avec une
colonne intégrée de I'ordre de 200kgm 2 c’est a dire 30 fois plus que sur Terre) et les poussiéres
toujours abondantes avec des profondeurs optiques dans le visible de I'ordre de 0.15 dans les
périodes dites claires et supérieures a quelques unités pendant les tempétes de poussieres. D’autres
gaz, notamment la vapeur d’eau [152] et 'ozone [85] peuvent avoir un impact non négligeable
sur le bilan radiatif mais la concentration de ces deux gaz est extrémement variable a la fois
temporellement et spatialement. De toutes fagons, le dioxyde de carbone reste, et de loin, le
constituant gazeux principal en terme de bilan radiatif.

Le modele de transfert radiatif utilisé dans le MCG martien a été adapté du modele développé
au LOA & Lille par Fouquart et Bonnel [41] pour la partie concernant le rayonnement solaire et
Morcrette et al. [117] pour le rayonnement de grandes longueurs d’ondes. Ce modele est utilisé a
la fois au LMD pour la modélisation du climat et au CEPMMT en prévision opérationnelle. Ce
modele présente ’avantage d’étre assez directement relié a la description physique des phénomenes.
Il est essentiellement bati sur 'utilisation de transmissivités larges-bandes et, point essentiel pour le
présent travail, tous les programmes permettant de ”fitter” ces transmissivités étaient disponibles.
Autre avantage important, des aérosols étaient déja pris en compte dans sa formulation originelle.

Pour le gaz carbonique, leffort principal d’adaptation a porté sur la détermination du
transfert radiatif dans la bande & 15um du CO;. Outre le calcul des coeflicients nécessaires pour
le calcul des transmissivités larges-bandes du MCG, il a fallu changer partiellement la formulation
afin d’introduire l'effet de I’élargissement Doppler des raies. Ce modele a été rigoureusement validé
par comparaison avec un modele raie-par-raie développé a cette occasion. Deux transmissivités
sont calculées pour la bande a 15um du COs, une correspondant a la partie centrale fortement
saturée et 'autre aux ailes de la bande. L’ensemble de ce travail a fait 'objet d’une publication
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dans le JGR-planets (cf. Chapitre 5). Le COy absorbe aussi une faible part du rayonnement
solaire incident dans le domaine proche infra-rouge. Cependant, leffet de cette absorption est
faible devant I’absorption par les aérosols. Fondamentalement, I'introduction de 1’absorption par
les bandes proches-infra-rouge est un travail qui ne demande rien d’autre que du temps humain
puisque tous les programmes nécessaires pour calculer les transmissions peuvent étre repris du
travail sur la bande a 15um du COs. Ce travail n’a pas encore été effectué mais l'impact sur
les résultats du MCG est sans doute faible et certainement en dessous des erreurs liées a la
représentation de I’absorption par les aérosols.

Les aérosols interviennent de fagon significative a la fois dans le domaine visible et dans le
rayonnement thermique, bien que plus faiblement dans le second. La comparaison des profondeurs
optiques mesurées par les modules orbitaux Viking pour une fréquence de 9um (qui correspond &
un maximum d’absorption par les aérosols dans le thermique) et les profondeurs optiques mesurées
in—situ par les deux modules d’atterrissage (& partir de l’extinction du rayonnement solaire)
montre que les profondeurs optiques infra-rouges sont 2.5 fois inférieures aux profondeurs optiques
visibles [104]. Dans le domaine thermique, les profondeurs optiques sont toujours trés inférieures
& 0.1 (hors tempétes de poussiéres). Dans ce domaine, on néglige les effets de la diffusion et on
traite les aérosols comme des corps gris. Le calcul de ’absorption et de la diffusion du rayonnement
solaire est effectué en utilisant le code tel qu’il est implanté au CEPMMT [116]. Le schéma differe
un peu des méthodes a deux flux classiques : il ne sépare pas le rayonnement diffus descendant du
rayonnement solaire mais calcule un seul flux et une incidence moyenne fi. Cette incidence moyenne
est intégrée depuis le haut de I’atmosphere. Elle est égale a I’incidence solaire en haut du modele
ou en 'absence de diffusion et peut croitre jusqu’a une valeur maximum de 1/1.66 dans le cas ot le
rayonnement devient complétement diffus. D’autre part, I’équivalent du systeme d’Eqs. 3.82 n’est
pas résolu par inversion matricielle mais en utilisant des transmitances et réflectances pour chaque
couche [41]. Les parametres optiques des aérosols nécessaires au calcul (albédo de diffusion simple,
facteur d’asymétrie et section efficace) sont ceux dérivés des mesures d’extinction du rayonnement
solaire aux sites d’atterrissage des missions Viking [136].

Deux types de tests du code radiatif martien ont été effectués : d’abord, la comparaison des
résultats purement radiatifs avec les résultats de modeles plus complets (de telles comparaisons
sont présentées dans le Chapitre 5); d’autre part la comparaison des températures simulées (en
prenant en compte également la dynamique atmosphérique) avec les résultats des mesures spatiales
(cf. Chapitre 6).

3.4.6 Le code de transfert radiatif du modeéle a 20 parametres

Le but était, pour le modele paramétré, de développer un code de transfert radiatif simple
mais permettant d’investiguer différents types de circulations atmosphériques. Le transfert radiatif
influence le type de circulation d’une planéte & travers deux caractéristiques essentielles : (1)
la variation latitudinale de la quantité d’énergie absorbée par ’atmosphere, forcage originel de
la circulation; (2) la répartition verticale de I’absorption du rayonnement détermine en grande
partie la stabilité verticale de I’atmosphere, elle méme essentielle & la fois dans les processus de
mélanges verticaux turbulents dans la couche limite planétaire et pour le développement des ondes
planétaires.

Une approche simple permettant de rendre compte de la variété des conditions radiatives
consiste a utiliser 'approximation classique du refroidissement Newtonien qui suppose connue
a priori la structure thermique d’équilibre radiatif pur dans le plan latitude—altitude T, (z, ¢). Le
bilan radiatif & un instant donné est calculé comme la relaxation, avec une échelle de temps 7,

vers cette température d’équilibre
or 1
— =T -T 3.84
= [T.(50) - T) (3.84)

Cette technique avait été utilisée au début du développement du modele de circulation de
Patmosphere de Mars [62] et avait, par exemple, permis de reproduire les amplitudes et fréquences
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des oscillations de pressions au sol enregistrées in—situ par les sondes Viking, oscillations liées au
déplacement d’ondes baroclines dans les latitudes moyennes hivernales. Cette méthode présente
cependant plusieurs défauts : elle requiert de pouvoir calculer a priori la température d’équilibre
radiatif et le temps caractéristique 7, qui ne sont pas définis physiquement 8 ; de plus, le modele
ainsi défini dépend d’un grand nombre de parametres, a savoir le nombre de points d’'un plan
latitude—altitude du modele (pour les valeurs de T¢), plus un (pour le temps caractéristique).
Enfin il ne permet pas d’étudier des comportements tels que le cycle diurne ou le cycle saisonnier.

L’approche suivie ici est plus physique. Le chauffage de ’atmosphére est calculé avec un
véritable code radiatif mais simplifié au maximum. Pour I'absorption et I’émission thermiques,
le calcul est effectué en utilisant I’approximation dite d’émissivité décrite précédemment, c’est a
dire qu’on utilise une seule transmissivité pour tout le spectre. Initialement, le modele avait été
développé en utilisant 'approximation de ’absorption grise (coefficient d’absorption & indépendant
de la longueur d’onde) pour laquelle la transmissivité entre deux couches s’écrit simplement

e (22) 55

g

Cependant, cette formulation produit des profils verticaux beaucoup plus stables que ceux observés
généralement dans les tropospheres des planetes telluriques, les hautes couches de ’atmosphere
étant directement chauffées par 1’émission de la surface. Dans les tropospheres des planétes
telluriques, les bandes moléculaires importantes sont généralement tres vite saturées et les échanges
entre couches lointaines ne sont possibles que dans certaines fenétres intervenant généralement
peu dans le bilan radiatif. On a donc opté pour une approximation de type absorption forte pour
laquelle la fonction de transmission d’une raie est proportionnelle & W; = 2+/ar;S;u/Av (cf.
Section 3.4.2) auquel cas la transmission totale peut étre mise sous la forme

T = exp (—k@) (3.86)

Ici, k n’est plus le coefficient d’absorption monochromatique. Ainsi calculées, les transmissions ne
sont, plus multiplicatives et il faut donc calculer la matrice des transmissions pour chaque couple
de couches (voir encore la discussion de la Section 3.4.2). Ceci ne pose pas de probleme dans le cas
présent ou le schéma radiatif est tres simple et peu coliteux numériquement. En fait, la matrice
N x N des transmissivités est calculée une fois pour toute au début de chaque simulation sur une
seule verticale et utilisée par la suite en tous les point de la grille horizontale ?.

Le traitement du rayonnement solaire est sans doute encore moins réaliste puisque la diffusion
du rayonnement est négligée, toujours par souci de simplicité (la diffusion nécessitant 1'utilisation
d’au moins trois parametres, section efficace, albédo de diffusion simple et facteur d’asymétrie).
Seule 'absorption gazeuse est prise en compte en utilisant, cette fois ’approximation de corps gris.

Ainsi défini, le code de transfert radiatif dépend de deux parameétres, un pour le rayonnement
solaire et un pour le rayonnement thermique. Dans chaque domaine spectral, on fixe en fait la
transmission totale de ’atmosphere

TIR = €Xp (-hzz%) (3.87)

e, = exp (kvpg) (3.88)

et

8. Les premieéres simulations de la circulation de Titan avaient été effectuées avec ce type de méthode. La
température de rappel et le temps caractéristique étaient calculés a partir de la réponse radiative a une perturbation
de température de la couche considérée, la température dans le reste de ’atmosphere étant fixée au profil d’équilibre
radiatif pur. Pour un tel calcul, le rappel de la température de la couche perturbée vers sa température d’équilibre
est trés rapide. Si la perturbation avait été effectuée sur I’ensemble du profil, le temps de rappel aurait été beaucoup
plus long. Ceci nous a conduit & abandonner cette méthode pour les simulations de Titan.

9. La matrice des transmissivités peut étre calculée une fois pour toute, d’une part parce qu’aucune dépendance
en température ou pression du coefficient d’absorption n’est prise en compte, d’autre part parce que, en coordonnée
verticale o 1’épaisseur des couches ne dépend que du niveau vertical considéré et de la pression de surface; en
I’absence de relief, les variations de la pression au sol d’un point & 'autre de la planéte ne dépassent jamais une
dizaine de pourcents, et peuvent étre négligées vu le degré de simplification du code de transfert radiatif.
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FIGURE 3.2 — Test du code radiatif du modele a 20 parametres pour différentes valeurs de la
transmission visible

Il peut étre intéressant pour certaines études particulieres de faire varier l'absorption du
rayonnement solaire. La variation verticale de ’absorption est par exemple fondamentale pour
la circulation au niveau de la couche d’ozone sur Terre ou de la couche nuageuse sur Vénus. Les
variations latitudinales de ’absorption peuvent également jouer un role important, par exemple
sur Titan ou une dissymétrie marquée de I’albédo entre les deux hémispheres, sans doute liée a
une différence dans le contenu en aérosols organiques, a été observée par Voyager 1 ou méme sur
Terre ou la présence de nuages dans la zone de convergence intertropicale modifie 'absorption du
rayonnement et influe sur le forgage de la circulation de Hadley [61].

Tests. Deux tests du modele radiatif dans des conditions ”terrestres” sont présentés ici. Le
modele radiatif a été intégré en version unidimensionnelle avec une atmosphere a 30 niveaux sur
une période de deux ans, pour des conditions d’équinoxe permanent & 45° de latitude. Comme
aucune diffusion n’est incluse dans le modele, le flux solaire incident a été réduit d’un quart pour
rendre compte de 'effet d’albédo des nuages et de I’atmosphere. L’albédo de la surface est fixé a
11.5%.

Une premiére série de simulations (Fig. 3.2) a été effectuée en fixant la valeur de la transmission
infra-rouge, ;g = 0.1. Trois de ces simulations ont été effectuées avec des valeurs de la transmission
dans le visible 7y ;s =0.5, 0.7 et 0.9. Une quatrieme simulation a été effectuée pour simuler une
”stratosphere terrestre”. Dans cette simulation, la transmission depuis le haut de I’atmosphere est
calculée comme le produit d’une transmission correspondant & un coefficient d’absorption constant
(terme calculé par 'Eq. 3.88) et d’un terme pour lequel le coefficient d’absorption varie suivant
une loi Gaussienne autour d’une altitude de référence. L’altitude de la couche absorbante et son
épaisseur sont définis par la donnée de deux parametres & et d€y ou & est la variable

= —In 2 .
3 o (3-89)
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FIGURE 3.3 — Test du code radiatif du modele a 20 parametres pour différentes valeurs de la
transmission infra-rouge

La partie de la transmission liée a cette couche absorbante est calculée sous la forme
2

Jg exp [— () } dp
2

e |~ ()|

Les valeurs des différents parametres, utilisées pour la simulation de la Fig. 3.2 sont les suivantes :
Tvis = 0.72, exp —k = 0.97 (transmission totale de la couche absorbante), &, = 6 et d§y = 2.

Une seconde série d’expériences, Fig. 3.3, a été effectuée en faisant varier la transmission infra-
rouge avec une valeur de la transmission visible fixée a 0.7.

Pour les valeurs les plus proches des moyennes climatologiques [113], tauy ;s = 0.7 et 775 = 0.1,
on retrouve un gradient vertical de la température dans la troposphere proche de la valeur observée,
avec une température décroissant de 50 K environ sur les dix premiers kilometres. La température

de surface est en revanche un peu trop élevée, mais ceci peut se régler en diminuant encore le flux
solaire incident.

(3.90)

3.4.7 Calcul de ’'insolation

Calcul de ’orbite. Il peut paraitre curieux de consacrer une section, aussi courte soit-elle &
une chose apparemment aussi simple que le calcul de I'orbite terrestre 9. C’est que ce calcul était
fait dans le modele climatique en utilisant un développement limité magique a six termes; mais
la fagon de calculer les coefficients de ce développement n’était pas livrée avec le programme. En
fait, une méthode tres simple permet de calculer cette orbite avec la précision de la machine pour
le méme cott numérique que le développement précédent.

10. Le calcul de 'orbite terrestre est simple au niveau de précision demandé par la modélisation climatique, c’est
a dire une belle ellipse sans histoire. Il peut s’avérer beaucoup plus compliqué pour les spécialistes du temps.
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FIGURE 3.4 — Orbite elliptique d’excentricité e = 1/3
O est le centre de lellipse et S la position du soleil. ¢g est I'anomalie vraie (angle polaire de
la position de la planete P par rapport au Soleil) et u ’anomalie excentrique (angle polaire par
rapport a O du point M, projection du point P perpendiculairement au grand axe de ’ellipse sur
le grand cercle conscrit a 'ellipse).

La distance entre le soleil (point S sur la Fig. 3.4) et la planete P est donnée simplement par

p

=— 3.91
" 1+ ecos¢g ( )

ou p et e, parametre et excentricité de I'orbite sont supposés bien connus. Le seul probleme consiste
a calculer la loi horaire reliant ’anomalie vraie ¢g (angle polaire de la planéte par rapport au soleil)
au temps. Si ¢y est la date a laquelle la planete passe au périhélie, ¢g, a une date ¢, se déduit des
deux équations suivantes :

u—esinu=w(t —tg) (3.92)
et
¢s  [1+e U
tan 5 =\ 1. tan 5 (3.93)

ol w est la pulsation annuelle (w = 27/T ou T est la longueur de 'année) et w est ’anomalie
excentrique définie sur la Fig. 3.4. Le développement limité du modele climatique était utilisé
pour inverser la premiere relation. En fait, cette relation s’inverse extrémement facilement
numériquement par la méthode de Newton. En général on a e << 1 et donc u ~ w(t —tp).
En conséquence, u = e — sinw (t — tp) est une solution approchée déja trés bonne de I'Eq. 3.92.
Ensuite, on utilise la méthode de Newton pour calculer des solutions de plus en plus précises. Pour
chaque itération, la solution au pas n + 1 est donnée a partir de la solution au pas n par

u—esinu—w (t—tp)

Upt1 = Up — (3.94)

1 —ecosu
En pratique, pour une orbite aussi excentrique que celle de Mars, et une précision demandée de
107 sur I’angle en radian, le calcul converge en deux itérations, quelque soit la saison. Le nombre
de calculs effectués est a peine supérieur a celui de 'ancien développement limité et il suffit de
changer la valeur de e pour passer d’une planete a ’autre ou simuler les climats passés sur Terre. Je
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dois dire pour finir, que ce probleme m’a procuré la joie de dénicher dans la bibliotheque du LMD
un petit précis d’Astronomie générale, particulierement clair, écrit par Luc Picart en 1953 [129]
et dont toutes les pages n’étaient pas encore détachées.

Calcul de ’ensoleillement. La connaissance de I’angle ¢g ne suffit pas en fait pour déterminer
la répartition géographique de ’ensoleillement. I1 faut en plus connaitre les positions relatives du
périhélie et de I’équinoxe de printemps nord, par exemple (soit en date soit en anomalie). Appelons
¢so anomalie vraie de I’équinoxe, et introduisons la longitude solaire aerocentrique Lg = ¢pg—¢s-
La déclinaison solaire pour une longitude solaire Lg est donnée par

sind = sin Lg sin dg (3.95)

ou §p est l'obliquité de la planete. Si Fj est le flux d’énergie recue du soleil a une distance de
une unité astronomique, et si r est la distance de la planete au soleil en unité astronomique,
Pensoleillement en un point de longitude phi, de latitude X\ et & une heure h du jour (h en radian
avec h = 0 & midi) est donné par [97]

F = Fyr? (sin Asin d 4 cos A cos 6 cos h) (3.96)

En fait, pour certaines simulations dans lesquelles le calcul du rayonnement est particulierement
coliteux, on utilise un ensoleillement moyen sur la journée donné par [97]

Fi
F = =272 (Hsin Asind + cos A cos d sin H) (3.97)
T

ou H est la durée du jour au point considéré donnée par

H sin A\ sin
§ — = - 3.98
€08 2 cos A\ cos ( )

3.5 Quelques aspects informatiques

Le MCG planétaire est entierement écrit en FORTRAN 77. Suivant les normes de la
programmation structurée, les procédures dépassent rarement la centaine d’instructions. Le
passage de variables entre deux paramétrisations est fait par arguments, les COMMON étant
réservés au passages de constantes a l'intérieur d’'une paramétrisation donnée.

Le programme tourne sans aucun changement a la fois sur CRAY-2 et sur stations de travail
(SUN, HP, IBM).

Le modele (dans ses trois versions) est géré a 1’aide d’utilitaires développés sous le systéme
d’exploitation UNIX faisant appel notamment aux commandes MAKE et SCCS. Le développement
de ces utilitaires ainsi que ’écriture de programmes graphiques pour visualiser les sorties du MCG
(programmes développés a partir du logiciel graphique UNIRAS) ont été menés en collaboration
avec Jan Polcher simultanément pour le modele climatique terrestre et le MCG planétaire [133, 66].

Plus récemment, la version paramétrée du MCG planétaire a été utilisée par Frédéric Vitart
(CEA) pour mener une étude préliminaire en vue de la parallélisation du MCG climatique.

3.6 Parametres de controle du MCG

Les parametres indépendants définissant une planéte simulée sont regroupés dans la Table 3.1.
Pour les simulations effectuées avec le modele a 20 parametres, c’est vraiment la donnée de ces
20 parametres qui définit completement la planete simulée. Pour les simulations de Mars, certains
de ces parametres sont remplacés par un ensemble de données issues de résultats de missions
spatiales : carte d’albédo, de relief ou d’inertie thermique de la surface. D’autre part, pour Mars
et pour Titan, les parametres 7y ;s et 77z ne sont pas utilisés puisque le bilan radiatif est calculé
en détail avec les codes décrits précédemment.
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Parametres description du notation cf.
concernant ... parametre Section
la rayon a
planete gravité g
solide durée du jour day

longueur de I'année

Flux solaire au sommet de 'atm. .Sy
lorbite excentricité e

obliquité 0

Longitude solaire du périhélie
les propriétés coefficient de friction Cp 3.3.1
de la albédo Ay 3.3.3
surface emissivité €s 3.3.3

inertie thermique I 3.3.3
Les caractéristiques pression moyenne a la surface Ps
du gaz masse molaire Hgaz
atmosphérique R/C, K
la transmission totale | Infra-Rouge TIR 3.4.6
dans les domaines ... Visible TVis 3.4.6
la dissipation nb. d’itérations Ndiss 3.2.4
horizontale échelle de temps Tdiss 3.2.4
la diffusion vert. turb. | coefficient k 3.3.1

TABLE 3.1 — Parametres de controle du MCG

La distance moyenne au soleil n’est pas utilisée comme parameétre indépendant car elle
intervient uniquement dans le calcul du flux incident au sommet de 'atmosphere. Dans le systeme
solaire, il y a une relation directe entre cette distance moyenne, le flux incident au sommet de
I'atmosphere et la longueur de l'année. Ici la source de chauffage n’a pas forcément la méme
intensité et la méme masse que notre soleil. Il faut donc conserver deux variables, ici Sy et la
longueur de 'année. Sur les cinq parametres orbitaux, deux disparaissent si ’orbite est supposée
circulaire.

La constante R de l'air utilisée dans les équations est le rapport entre la constante universelle
des gaz parfaits, R* =8.31432 J mole™! K~!, et la masse molaire moyenne Hgaz- La valeur de &
dépend en premiére approximation du caractére monoatomique (k = 2/5), diatomique (k = 2/7)
ou polyatomique (k = 1/4) du gaz.

Remarque : les 20 parametres utilisés ici sont ceux qui apparaissent naturellement dans les
paramétrisations physiques et dynamiques utilisées dans ce modele simple. En vue d’investiguer
les régimes possibles de circulation atmosphérique, il est possible que le nombre de parametres
puisse encore étre réduit de facon significative. Si on regarde les équations dynamiques seules, les
écoulements sont par exemple indépendants de la masse totale de I’atmosphere et ne dépendent en
fait que de deux parametres : un nombre de Rossby thermique R0/(a2Q?) ou 6 est une température
potentielle de référence et k (Talagrand communication personnelle).
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Chapitre 4

Conservation du moment
cinétique dans le Modele de

Circulation Générale du LMD

Note interne LMD n°175

4.1 Introduction

Les schémas numériques en différences finies utilisés pour intégrer les équations de la mécanique
des fluides sont généralement congus pour préserver certaines des propriétés de conservation des
équations originelles. A cela, deux raisons principales :

1. la conservation des invariants, en particulier les invariants quadratiques, est importante pour
éviter que les modeles divergent !.

2. la deuxiéme motivation est plus spécifique de la modélisation climatique, plus intéressée
a reproduire certaines caractéristiques stastistiques des écoulements qu’a suivre de facon
précise une solution particuliere (comme en météorologie). La conservation de certains
invariants permet d’éviter des dérives de ces caractéristiques statistiques dans des simulations
longues.

Au début de la modélisation climatique, priorité était donnée a la stabilité des modeles.
Les recherches se sont donc surtout concentrées sur la conservation des invariants quadratiques
fondamentaux : I’énergie et ’enstrophie potentielle. En fait, aucune formulation numérique en
différences finies ne semble pouvoir conserver simultanément les deux quantités [147]. L’originalité
essentielle de la dynamique du LMD est d’avoir privilégié la conservation de enstrophie [146]
alors que la plupart des modeles privilégient I’énergie [?].

Le sujet de cette note est de montrer que la non-conservation du moment cinétique dans la
formulation originale du Modele de Circulation Générale (MCG) du LMD conduit & des erreurs
systématiques sur la structure du vent zonal, particulierement dans la région des alizés. Finalement,
une modification du schéma d’advection du moment cinétique est proposée. Elle permet de
conserver partiellement le moment cinétique tout en maintenant la propriété de conservation de
I’enstrophie potentielle. La nouvelle formulation améliore considérablement la représentation des
alizés dans le MCG climatique. Elle est de plus un atout pour toutes les études dans lesquelles
la conservation du moment cinétique joue un réle important. L’étude de la superrotation de
Patmosphere de Vénus, menée il y a quelques années au LMD [170], avait par exemple buté
sur ce défaut majeur du modele dynamique.

1. On peut comprendre intuitivement I'importance de la conservation des invariants quadratiques. Si ’énergie
totale du systéme atmosphérique est conservée, I’énergie cinétique et, par conséquent le module du vent sont bornés
en chaque point (ce type d’argumentation est développée par exemple par Kasahara [82]).
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FIGURE 4.1 — Disposition des variables dans la grille du LMD

Le travail présenté dans cette note a été motivé, a l'origine, par des problemes numériques
rencontrés lors de 'intégration de la version martienne du MCG ; un fort jet était créé dans ces
simulations dans les régions tropicales, aboutissant & une explosion numérique.

4.2 Formulation originale et propriétés de conservation

4.2.1 Le schéma numérique

Le modele climatique du LMD est bati, comme tous les modeles de circulation générale
atmosphérique, sur la résolution numérique des équations primitives de la météorologie décrites
dans de nombreux ouvrages [59]. L’analyse présentée ici a été menée sur la nouvelle version de la
dynamique du LMD écrite par Phu Le Van [87] sur une formulation de Robert Sadourny. Cette
formulation differe de ’ancienne essentiellement par deux points : dans la nouvelle formulation,
la répartition des points en longitude et en latitude peut étre changée arbitrairement. L’autre
modification porte sur la répartition des points aux poles 2.

L’analyse présentée ici peut étre transposée sans efforts a ’ancienne formulation. En fait, I’an-
cienne configuration de la grille, dans laquelle les mailles ont toutes la méme surface 3, est méme
d’une certaine fagon optimale pour la conservation du moment cinétique.

La coordonnée verticale du modele est la pression normalisée par sa valeur a la surface :
o = p/ps. On utilise en fait o aux niveaux inter-couches et s = ¢" au milieu des couches. On note
X et Y les coordonnées horizontales : X (resp. Y) est une fonction biunivoque de la longitude A
(resp. de la latitude ¢). Les variables scalaires (température potentielle 8 = ¢, T/p,", géopotentiel
® et pression de surface p;) sont évaluées aux points correspondant & des couples de valeurs
entieres (X,Y) = (4, 7). Les variables dynamiques sont décalées par rapport aux variables scalaires
en utilisant une grille C' dans la définition de Arakawa [?] : le vent zonal est calculé aux points
(X,Y) = (i +1/2,j) et le vent méridien aux points (X,Y) = (i,j + 1/2). La disposition des
variables sur la grille est illustrée sur la Figure 4.1.

On utilise en fait les composantes covariantes ( et @) et contravariantes (% et ©) du vent

2. Aux poles sont calculés : le vent méridien dans ’ancienne formulation et les variables scalaires dans la nouvelle.
3. Dans l’ancienne formulation de la dynamique, les points étaient équidistants en sinus de la latitude et
régulierement répartis en longitude. Toutes les mailles avaient par conséquent la méme aire.
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définies par

0]

=u/c, avec ¢, =acos¢o(d\/dX)
=wv/c, avec ¢, =a(dp/dY)

ou u et v sont les composantes physiques du vecteur vent horizontal. On introduit également :

WU et

c
4.1
cyU et ( )

<
Il
[SIRN-IN

la pression extensive : p; (pression au sol multipliée par laire de la maille).

les trois composantes du flux de masse :

Xz v d
U =75y @, V=75, &et W=p avec & = d—‘; (4.2)

le facteur de Coriolis multiplié par P’aire de la maille : f = 2Qsin ¢c,c,
ou € est la vitesse de rotation de la planete.

la vorticité potentielle absolue :

Ox0— oy + f
Z = — =y (4.3)
Ds
I’énergie cinétique
1 —X —Y
K= 3 (1]11 + 00 ) (4.4)

La notation dX signifie simplement qu’on effectue la différence entre deux points consécutifs
suivant la direction X. La notation @* signifie qu’on prend la moyenne arithmétique de la quantité
a suivant la direction X. Les équations discrétisées sont écrites sous la forme suivante :

équations du mouvement :

—Z
_ =X . -
Oh _ZYGXY | 5 (04 K) + 50 oxps™ + szﬂ =S, (4.5)
ot ﬁs 5Z0'
= B 5%
WL 2T Loy (@4 K) + 58 dypet + 02 g, (4.6)
ot bs 070
équation thermodynamique :
—Z
D), (5% oy, 2 (0W)
Pt ox (9 U)+5y (9 V)+7_59 (4.7)
équation hydrostatique : 3
67D = —p0 b5 (4.8)
équations de continuité :
Ips
= 4.
ot ;520(5)(U+5Yv) (4.9)
Ips
ozW = —bz0 | 6xU + 6y V + ot (410)

On a noté S les termes sources dans les différentes équations.
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4.2.2 Les propriétés de conservation

On dit qu'une quantité g est conservée globalement par les équations discrétisées si on peut
trouver un équivalent numérique [g] de ¢ tel que :

9 (psdolq))

=0 (4.11)

ou la notation () indique qu’on effectue une sommation sur ’ensemble du domaine (on s’intéresse
uniquement & la fagon de calculer les dérivées spatiales et pas a lintégration temporelle). Les
équations 4.9 et 4.10, par exemple, sont écrites de fagon a ce que la masse totale de ’atmosphere
soit exactement conservée. De méme l’équation thermodynamique 4.7 permet de conserver
numériquement 8 pour les écoulements adiabatiques. En fait, la forme particuliere de cette équation
est choisie pour conserver a la fois 6 et 62 (ce qui se montre en combinant cette équation avec
I’équation de continuité). On montre, plus généralement, que pour une quantité g conservée par les
équations physiques et une fonction f de ¢ donnée, il existe une formulation numérique permettant
de conserver a la fois ¢ et f (q) (voir par exemple [148]).

Le probleme de la conservation devient plus complexe lorsqu’on s’attaque aux quantités faisant
intervenir les équations dynamiques. Il est par exemple impossible de conserver a la fois ’énergie
et Penstrophie avec les formulations classiques utilisées dans les GCM [147]. Les modeles ont
généralement privilégié la conservation de I’énergie. Robert Sadourny a souligné I'importance de
la conservation de ’enstrophie et montré qu’elle conduit & une plus grande stabilité numérique,
au moins dans un modele des équations de couche mince [146]. La conservation de I'enstrophie a
donc été privilégiée dans le modele du LMD. Le dilemme porte en fait sur la fagon de discrétiser
la partie rotationnelle des termes advectifs dans les équations horizontales du mouvement.

Dans la formulation originale, 1’énergie totale n’est conservée que pour les écoulements
irrotationnels. Cette conservation elle-méme n’est pas immédiate et conduit a 'introduction d’une
contrainte sur la disposition des niveaux verticaux [148] : les niveaux intercouches (niveaux o) et
les milieux des couches (niveaux s) sont répartis de fagon a satisfaire la relation suivante :

05252 = Kksdzo (4.12)

Cette relation conduit a déplacer le centre des couches par rapport a la moyenne arithmétique
des niveaux inter-couches. Le décalage peut devenir tel que le centre d’une couche se trouve a
I'extérieur de la couche elle-méme. En pratique, il faut choisir une répartition suffisamment lisse
des niveaux o pour que les niveaux s soient proches du centre des couches en terme de masse.

Le terme rotationnel est lui congu pour conserver la vorticité potentielle dans le cas d’un
écoulement barotrope ou dans le cas d’'un modele & coordonnée verticale isentropique [146].

Dans toute cette partie, on a volontairement omis le filtrage longitudinal introduit dans les
hautes latitudes du modele pour éviter d’utiliser un pas de temps trop petit, du fait de la diminution
des distances entre les points de grille pres des poles.

4.3 La non-conservation du moment cinétique et son effet
sur la structure des alizés

4.3.1 Remarques générales sur la conservation du moment cinétique

Le moment cinétique total de 'atmosphere autour de I’axe des poles est conservé au cours du
temps par les écoulements atmosphériques excepté dans les échanges avec le sol. Les processus
de diffusion internes & I’atmosphere, par exemple, n’induisent aucune variation de cette quantité.
Autre remarque importante : du fait du caractere linéaire du moment cinétique (dans le cas
ps = cte), celui-ci est théoriquement conservé pour les écoulements explicitement représentés
dans un modele en différences finies (contrairement & I’enstrophie par exemple qui peut évoluer
par échange avec les échelles de sous-maille). La conservation du moment cinétique est donc une
contrainte tres forte sur ’écoulement atmosphérique.
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Cette conservation est, en plus, un instrument important d’analyse pour la compréhension de
la circulation générale. Dans ce cadre en effet, on s’intéresse particulierement & la redistribution
dans un plan latitude-altitude de la moyenne zonale de certaines quantités. Or, dans le cas le plus
simple d’'un écoulement axi-symétrique, ’évolution du moment cinétique dans un plan latitude-
altitude se réduit au terme d’advection méridienne. Cette vision axi-symétrique du transport
du moment cinétique permet d’expliquer la distribution du vent zonal dans les régions de basse
latitude dominées par la circulation de Hadley, relativement axi-symétrique. En tenant compte en
plus des perturbations longitudinales, le moment cinétique peut étre échangé entre deux points du
plan latitude-altitude par des ondes, ce qui se produit par exemple dans le cas des ondes de relief.

4.3.2 Erreurs systématiques dans le modele original du LMD

J’ai été conduit & m’intéresser a la conservation du moment cinétique dans le modele du LMD a
la suite de probléemes numériques survenus lors de l'intégration de la version martienne du modele
dans une résolution tres faible : 32 longitudes x 24 latitudes x 11 niveauz verticaux. Dans ces
simulations, le modele produisait localement un tres fort maximum du vent zonal au sommet de
la branche descendante de la cellule de Hadley. Ce jet d’ouest tropical était pratiquement réduit
a un point dans le plan (¢,0). Les simulations finissaient par diverger. Ce maximum du vent
zonal apparaissait aussi dans des simulations d’une version 2-D axi-symétrique du modele, ce qui
éliminait d’emblée 'hypothese d’un effet 1ié a des ondes. Seuls restaient possibles des effets des
processus dissipatifs (diffusion verticale et dissipation horizontale) ou des problémes numériques
liés a la non conservation du moment cinétique. La premiere hypothese a été éliminée car des tests
effectués avec une dissipation plus forte produisaient un comportement moins pathologique.

Sur Mars, les informations directes sur les vents sont tres rares, et il est donc difficile de
certifier que le comportement du vent zonal est effectivement pathologique, autrement que par
des arguments théoriques. Mais ce comportement présente de fortes analogies avec des défauts
systématiques du vent zonal simulé par le modele climatique du LMD. En effet, lors des premiéres
tentatives d’intégrations longues (sur plus d’un an) du modele climatique du LMD, au milieu
des années 1980, une dérive systématique est apparue aboutissant a une disparition presque
compléte des alizés. Vincent Cassé a alors montré [10] que le couplage avec une physique sans
doute plus dissipative, celle de la Météorologie Nationale, réduisait la dérive de fagon significative.
A la suite de ce travail, Hervé Le Treut a introduit un terme de mélange vertical de la quantité
de mouvement dans les processus d’ajustement convectif, ce qui a eu pour effet de diminuer la
dérive et d’améliorer la représentation du vent zonal. Cependant, ce changement n’a pas résolu
completement le probleme, comme le montre la structure du vent zonal pour un run de controle
dans une expérience de doublement du gaz carbonique effectuée par Zhao-Xin Li et Michele
Forichon avec le modele du LMD (panneau du bas Figure 4.2). En comparant le vent zonal simulé
a la climatologie (panneau du haut), on constate notamment la présence anormale de vents positifs
dans les basses latitudes. La fermeture des jets en altitude est également tres mal représentée dans
les simulations.

Les problemes survenus dans les simulations terrestres et martiennes présentent les similarités
suivantes : le probléeme est particulierement sensible dans les régions tropicales ou il correspond
a une erreur positive sur le vent zonal; la circulation produite par le modele est d’autant plus
irréaliste que la résolution et la dissipation sont faibles.

Remarque sur la répartition géographique des erreurs. L’équilibre géostrophique n’est
stable vis a vis d’un échange horizontal de particules d’air que si la vorticité absolue de I’écoulement
reste partout positive [59]. Ceci implique en particulier que la moyenne zonale du moment cinétique
doit décroitre avec la latitude. Dans la branche supérieure de la cellule de Hadley, ou le profil
latitudinal du vent zonal n’est pas tres éloigné d’un profil & moment cinétique constant, une
source purement numérique de moment cinétique, vers 30° par exemple, produirait une inversion
du gradient latitudinal de moment cinétique. L’instabilité ainsi créée serait alors réduite par un
transport de moment cinétique vers ’équateur. Ceci peut expliquer a priori que 'erreur numérique
produise un renforcement systématique de la rotation de 'atmosphere dans les basses latitudes.
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FIGURE 4.2 — Comparaison d’une climatologie du vent zonal (ms~!) au mois de Janvier et des
résultats du modele du LMD sans conservation du moment cinétique.

La climatologie (en haut) est celle de Oort [123]. Les résultats du modele du LMD (en bas)
correspondent & une moyenne sur cinq ans d’un run de controle effectué avec le cycle 4 du
modele [132] en résolution 48 longitudes x 36 latitudes x 11 niveaux verticaur dans le cadre
de létude d’un scenario de doublement du gaz carbonique (Z. X. Li et M. Forichon).

4.3.3 Analyse de ’erreur numérique produite dans le cas simple d’un
écoulement axi-symétrique

Il s’avere en fait que I'erreur responsable de la dérive sur le vent zonal apparait méme dans
le cas d’'un écoulement axi-symétrique, ce qui simplifie considérablement l’analyse. La dérive est
d’ailleurs également observée dans les simulations martiennes effectuées avec la version 2-D. Dans
le cas d’'un écoulement axi-symétrique sans termes sources, la premiere composante de I’équation
du mouvement se réduit a :

81 —oyat fYVy . Woya

= _ =0 4.13
ot EY POz0 (4.13)
En introduisant le moment cinétique particulaire
dA\ !
M =acos¢ (u+ afdcos¢p) = <dX) (@ + cyaQdcos @) (4.14)

I’équation 4.13 peut s’écrire comme une équation d’évolution du moment cinétique sous l'effet de
I’advection dans le plan latitude—altitude

—Y —_—Z
oM dyM —vy WizM
27 =0 4.15
o + ﬁ:y + 5edg0 ( )
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sous réserve que le facteur de Coriolis soit calculé comme un rotationnel :

f = =0y (cuafdcos ¢) (4.16)

ce qui est supposé par la suite?. Simplifions & nouveau les équations en supposant que p, est
constant & la fois spatialement et dans le temps (sur une grille & aires constantes, ceci revient a
s’intéresser aux écoulements a pression de surface constante). C’est en fait le seul moyen de se
débarrasser de la pression au sol introduite au dénominateur du terme rotationnel pour assurer la

conservation de ’enstrophie potentielle. L’équation 4.15 se réduit alors a
0 (PsdzoM) ——v— -
% LSy M V' 6g0 + Wo M- =0 (4.17)

On peut introduire une formulation conservative classique assez proche de cette formulation :

0 (ﬁséZUM)

o+ Voy M Sz +WozM~ =0 (4.18)

Dans ce cas en effet, I’évolution du moment cinétique global se réduit en utilisant ’anti-symétrie
de Vopérateur de dérivation ({(ad,b) = — (bd,a)) :

8 <[336Zo'M>

ot = — <V(5yM(520‘> — <W62M> (419)

<M5YV620> + <M(52W> (4.20)

et s’annule finalement grace a I’équation de continuité. De plus un développement simple montre

que :
oy Vioy (0y M)

Voy M — oy M V' = y (4.21)
En utilisant les Equations 4.18 et 4.21, I’équation 4.17 devient
psOzoM) —— E— oy Voy (o0y M
% + VM S50 + Woz M~ = %(Y)(sza (4.22)

ou la partie non conservative du moment cinétique a été isolée dans le membre de droite. On voit
qu’une erreur est produite sur le moment cinétique global des lors qu’il existe une corrélation entre
la dérivée seconde en latitude du moment cinétique et la dérivée latitudinale du vent méridien.

Sur Terre et sur Mars, le terme dy (dy M) est généralement négatif, ce qui correspond a la
condition suffisante de stabilité au sens de linstabilité barotrope [59]. Dés lors, le terme non
conservatif de I’équation de transport du moment cinétique produira une erreur positive sur le
vent zonal dans les zones de convergence latitudinale (dy'V < 0) et négative dans les régions de
divergence. Cet effet local est illustré sur la Figure 4.3 représentant I’évolution du vent zonal dans
une simulation martienne de dix jours.

L’état initial est le résultat d’une simulation effectuée avec la formulation conservative présentée
dans la section suivante. Il correspond a un solstice d’hiver nord; la circulation méridienne
(graphique du haut Figure 4.3) est dominée par une grande cellule de Hadley qui s’étend
des moyennes latitudes de I’hémisphere sud (branche ascendante) aux latitudes moyennes de
Ihémisphere d’hiver (subsidance). Le vent zonal dans les basses latitudes (second graphique de la
Figure 4.3) est bien en accord avec les arguments simples de transport du moment cinétique par
la circulation méridienne avec notamment un systeme d’alizés : on observe comme sur Terre la
création d’un systeme de vent d’est dans ’hémisphere nord ou les particules sont advectées vers
I’équateur ; du fait que la circulation de Hadley s’étend beaucoup plus loin que sur Terre dans
I’hémisphere d’été, on observe de plus un fort vent d’ouest vers 20°S.

4. Dans les équations originelles du MCG, le terme de Coriolis n’était pas calculé sous sa forme rotationnelle
(équation 4.16). Cependant, les erreurs sur le moment cinétique qui en découlent sont négligeables devant celles
générées par la mauvaise représentation de l'advection méridienne du vent zonal.
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FIGURE 4.3 — Evolution sur 10 jours du vent zonal (ms~—!) sur Mars simulé avec un schéma qui
ne conserve pas le moment cinétique.

L’état initial de cette simulation est le résultat d’une simulation effectuée avec la nouvelle
formulation qui conserve le moment cinétique ; cet état correspond & un solstice d’hiver nord.
Les deux premiers graphiques représentent la fonction de courant de la circulation méridienne
en 10°kgs—! (premier graphique) et la moyenne longitudinale du vent zonal (deuxieéme graphique)

pour I'état initial.

Les deux graphiques du bas représentent 1’évolution du vent zonal au bout de 5 et 10 jours
simulée avec I’ancienne formulation non conservative du moment cinétique et une faible résolution :
32 longitudes X 24 latitudes X 15 niveaux verticaux.
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A partir de cette état initial (obtenu avec une formulation qui conserve le moment cinétique)
le modele a été intégré pendant dix jours en utilisant la formulation non conservative. Les deux
graphiques du bas de la Figure 4.3 montrent la détérioration du vent zonal au bout de 5 et 10 jours
respectivement. On voit trés clairement se créer des dérives positives locales du vent zonal dans
les zones de convergence de la cellule de Hadley, en bas de la branche ascendante et en haut de
la branche descendante. En absence de dissipation, ces erreurs croitraient exponentiellement (un
maximum local du vent ainsi créé renforcant le terme dy (dy M) et donc le maximum lui-méme).

Bien que moins nettement, on observe également dans les simulations terrestres (Figure 4.2)
les maxima de défauts positifs du vent zonal dans les zones de convergence de la cellule de Hadley
Nord.

4.4 Nouvelle formulation

4.4.1 Nouvelle formulation des équations du mouvement

L’analyse précédente dégage deux erreurs numériques indépendantes sur la conservation du
moment cinétique, 'une liée a la définition du facteur de Coriolis et l'autre a la mauvaise
représentation de I'advection méridienne de u. La premiére erreur est éliminée en utilisant pour f sa
forme rotationnelle (équation 4.16). La seconde (plus fondamentale) peut étre éliminée également
en tirant partie du fait que la conservation numérique de ’enstrophie ne concerne que les termes
d’advection horizontale. Il est en fait possible de transformer le terme d’advection verticale afin
d’éliminer exactement les erreurs sur ’advection méridienne du moment cinétique présentées dans
la section précédente. On peut pour ce faire utiliser les deux formulations suivantes :

—X—Z
~ =YY o ==X 5, (W a
— f 5 ()
VY 4o B+ K) 40 0xpst — e — i (4.23)
ot Bs 0z0 By 0z0
ou
—X—7
N — VY. =X 5, (W
o vy _ abs S W 4 ( abs )
2V 4o (@4 K) 40 oxpyt — e 02T = S;  (4.24)
at ﬁs 6ZU ﬁs 5ZU
ol Ugps est la composante zonale covariante du vecteur vent absolu :
Ugbs = U+ cyafdcos ¢ = A M (4.25)
abs — u - axX .

La deuxiéeme formulation est plus proche d’une équation d’évolution du moment cinétique. On
vérifie facilement que ces deux formulations conservent le moment cinétique dans le cas simple
étudié précédemment d’un écoulement axi-symétrique avec ps = cte ; cette conservation est obtenue
grace a l'introduction du terme d’advection verticale de myy. En contre-partie, les nouvelles
équations ne conservent plus I’énergie globale, mais celle-ci n’était conservée, dans la formulation
originale, que pour des écoulements irrotationnels.

On utilise pour la deuxiéme composante de I’équation du mouvement une formulation
équivalente :

—y-Z
- B XX =Y 5. (W &
W L 75T 40y (4 K) + 50 dype — L2V (X ) — 5, (4.26)
ot ﬁs 6ZU ﬁs 620

4.4.2 Conservation du moment cinétique dans le cas 3—D

En se plagant toujours dans ’approximation ps = cte, I’évolution du moment cinétique global
s’obtient dans le cas 3-D en multipliant I’Equation 4.24 par
dA

Ds — 4.2
pbézadX (4.27)
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FIGURE 4.4 — Vent zonal (ms~!) en Janvier obtenu avec la nouvelle formulation de la dynamique.
La simulation est identique a celle de la Figure 4.2 mis a part deux changements dans le modele :
changement du schéma de précipitation et de la formulation dynamique.

Apres élimination des termes de moyenne globale nulle on obtient :

0 (5 Mdzo)  dx

—Y—X,Y — Y—X)Y — VY . =—X
el = 2 <5X1) v 5ZU>+<—5yM VY 50 + 1Y 5,W > (4.28)

Le premier terme dans le membre de droite n’est pas nul en général. Cependant, les erreurs
numériques correspondantes proviennent uniquement de la géométrie sphérique. En géométrie
plane en effet, ce terme deviendrait

- —X
<5x’UYfX’Y> = <6XvYUY > (4.29)

qui s’annule en utilisant 'identité remarquable a®8,a = §,a%/2. Le deuxiéme terme & droite dans
I'Equation 4.28 peut se transformer en utilisant successivement les propriétés de symétrie des
opérateurs discrets et ’équation de continuité :

<5yMYVX’Y(SZa—MY’Y5ZwX> = —<MY’Y(5yV(520'+62W)X> (4.30)
= <MY’Y5XUX§ZU> (4.31)

d\ /=Y,y ——=X
- d—X<u oxU 5Za> (4.32)

Une fois encore, les erreurs numériques mises en jeu ici sont liées uniquement a la géométrie
sphérique.

En résumé, les équations conservent exactement le moment cinétique pour des écoulements a
ps = cte dans le cas d'une circulation axi-symétrique. Pour les écoulements non axi-symétriques,
Perreur numérique provient exclusivement de la géométrie sphérique.

4.4.3 Tests numériques

Dans le MCG de I’atmosphére de Mars, on utilise la formulation 4.24. Les deux graphiques
du haut de la Figure 4.3 montrent les résultats d’une simulation effectuée avec cette nouvelle
formulation. La simulation a été poursuivie sur trois années martiennes (six années terrestres)
sans détérioration du vent zonal.

Dans le modéle climatique terrestre, c’est la formulation 4.23 qui a été introduite par Phu
Le Van. Pour l'instant, le terme de Coriolis est lui toujours calculé avec I’ancienne formulation.

La Figure 4.4 montre les résultats d’une simulation identique a celle présentée sur la Figure 4.2
a deux différences pres :
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1. le changement sur la dynamique présenté ici,
2. un changement sur le schéma de précipitation des nuages.

L’amélioration de la représentation du vent zonal est tres nette et particulierement marquée dans
les basses latitudes. En revanche, le changement de formulation n’améliore pas la structure des
jets en altitude.

La comparaison entre la climatologie et les deux simulations pour le mois de juillet (Figure 4.5)
conduit aux mémes conclusions. Il faut noter que ces différents résultats ont été produits avec une
version ancienne de la physique du modele climatique et une faible résolution. La structure du vent
zonal est beaucoup mieux représentée dans la version cycle5 du modele [132] utilisée actuellement
pour les études climatiques. Cette version inclut les modifications sur la dynamique présentées ici
et est couramment utilisée en résolution 64 longitudes x 50 latitudes x 11 niveaux verticauz.
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(vent zonal en ms™1!).

La climatologie de Oort [123] en haut. Les résultats du modele du LMD : ancienne formulation
(au milieu) et nouvelle formulation (en bas).



Chapitre 5

Absorption et émission par la
bande a 15uym du C'Oy sur Mars

Repris d’un article accepté par le Journal of Geophysical Reaserch.

5.1 Introduction

The main task for the development of the Martian GCM was the derivation of an accurate and
numerically efficient radiative scheme. The main two constituents contributing to the radiative
transfer on Mars are COy and dust. It has been shown that ozone [85] in polar regions and
water vapor [152] in the summer hemisphere can also take locally a significant part in the
radiative budget. Nevertheless, COs, which represents about 95% of the total mass of the Martian
atmosphere, is by far the most important gaseous absorber, mostly through its 15um band. Even
on Earth, where its total column abundance is m ~ 5.5kgm~2, CO, contributes for one third
to the greenhouse effect (the main individual contributor being water vapor). On Mars, the total
column abundance of COy is much larger (about 165kgm =2 for an average surface pressure of
6.1mb). This greater amount of COs may be partly balanced, in fact, by the weaker collision
broadening of the molecular lines due to the smaller pressure on Mars. Because of low pressure
also, the Lorentz half-width «y, is wider than the Doppler half-width ap only up to about 5 to
10km. At this altitude, indeed, the molecular lines are strongly saturated on Mars and the far
Lorentz wings still dominate the atmospheric radiative cooling. The heigth at which the Doppler
effect becomes significant can not be derived easily and any complete radiative computation must
take into account the combination of Lorentz and Doppler profiles, as represented by the full Voigt
line shape.

Although a variety of models of the COy 15um bandhave been developed or adapted for
Martian conditions [137, 152, ?], no accurate quantitative study of the impact of the Doppler
effect on the radiative cooling seems to have been performed yet. The most instructive work on
transmission by the COy 15um bandin planetary atmospheres is probably the work by Crisp et
al. [20], who have compared the results of various narrow and wide band models with the results of
a line-by-line model, in a wide range of conditions typical of Venus, Earth and Mars. They present
in particular an exponential wide-band model which is an extension of the classical random models
taking advantage of the exponential spectral variation of the molecular line intensities within the
CO5 15um band.

The exact solution of the radiative transfer equation requires the explicit computations of
the effect of each individual spectral line, i. e. the use of a so-called line-by-line model. However
it is well known that such models are numerically much too costly for GCM’s, for which more
economical procedures must be used. Classical economical procedures are, for example, the use of
tabulated transmissions [137], or the use of so-called narrow-band or wide-band models [20, 152].
The purpose of the work described in this article was the development of an wide-band model for

73
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the transmission by the CO2 15um band. This band-model is shown to be almost as accurate
and numerically much more efficient than the exponential model presented in [20]. The model was
developed following the approach proposed by Morcrette [115], which includes three successive
steps :

— development of a line-by-line model (referred to as LBL) with inclusion of the Doppler effect.
A series of numerical integrations have been performed for a set of six atmospheric profiles
characteristic of Martian conditions. The results of these integrations are used as a reference
for validation of the later approximations. The LBL model and the results it produces are
described in Section 2.

— adaptation of a very accurate narrow-band model (NBM) described in Morcrette [115].
The model is a classical random band model [48] with some improvements concerning the
representation of Doppler effect [32, 175] and the line-strength distribution [176]. The NBM
is presented in Section 3. Its results are in very good agreement with LBL computations.

— adaptation and validation of a much more computationally efficient wide-band model (WBM)
developed by Morcrette et al. [117], and based on fitting Padé approximants to the results of
the NBM. The original terrestrial WBM is used, together with the short-wave radiative code
of Fouquart and Bonnel [41], both operationally (at the European Centre for Medium-range
Weather Forecast) and for climate research (at Laboratoire de Météorologie Dynamique).
Doppler effect has been introduced in this WBM. It is described in Section 5.

Section 4 is devoted to a quantitative study of the effect of Doppler broadening on the radiative

cooling of the Martian atmosphere by the C'O, 15um band. This is done by using results of both
the NBM and LBL computations.

5.2 The Line-by-Line Model

Observations, especially in planetary sciences, only give a very indirect constraint on radiative
schemes, even on Mars where a lot of remote sensing and in situ measurements are available. The
best measurements of thermal radiation for the Martian atmosphere are probably those performed
by Mariner—9 infra-red spectrometer. Unfortunately, the retrieved fluxes depend on the vertical
temperature structure of the atmosphere which is itself derived from the same set of observations
using radiative transfer computations. Thus, numerical modeling using complete LBL radiative
transfer models appears as the best way to test the accuracy of faster parametrizations. This is
the approach followed here : results of band-models and LBL computations are compared for a
wide range of conditions typical of the Martian atmosphere. No direct comparison with Mariner—9
observations has been performed yet.

The line-by-line model developed for this work is based on the so-called diffusive approzimation
used to account for the integration over zenith angles, which means that transmissions and fluxes
are evaluated for a unique mean zenith angle 6y with 1/cosfy = 1.66 [28]. Except for this
approximation, all the integrations required by the radiative transfer computations are performed
explicitly ; in particular all molecular lines of the CO5 15um bandare included and the full Voigt
line profile is introduced. Only the main isotope is considered for this work.

5.2.1 Line Profile Computation

One goal of this work was the quantitative study of the Doppler effect on the radiative transfer
on Mars. In the Earth’s troposphere, because of the high pressure, the Lorentz broadening of the
molecular lines is larger than the Doppler broadening resulting from the thermal velocity of the
molecules. In such conditions, the exponential Doppler profile can be seen as a Dirac function
with respect to the Lorentzian profile. The full Voigt line-shape obtained as a convolution of the
two previous profiles is then very close to the pure Lorentz case. But on Mars, where the Doppler
broadening becomes more effective than collisions above 5mb, the situation is more complex : only
the core of the lines is dominated by Doppler effect ; but the far wing remain Lorentzian. Therefore
the full Voigt line profile must be used. It was introduced in the LBL model by dividing it into
two parts :
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1. a central part where the Voigt profile differs significantly from the pure Lorentz profile. This
part of the profile was essentially tabulated.

2. the far Lorentzian wings. In fact even under Martian conditions, the far wings part
corresponds to a much wider spectral interval than the central one. Thus, special care was
given to derive a fast algorithm for this part using the fact that the relative error on the

pure Lorentz profile
1 Qaj,

=-_"L 1
W)= (51)
can be a priori estimated
de (l/) dv
2| — 5.2
) ” (5.2)

(where the frequency v is evaluated from the center of the line v = 0.) Thus, preserving a
given maximum relative error €, one can use the unique value fr, (v9) instead of fr, (v) for
frequencies v in the range :

€V (9%
V0—5<V<V()+? (53)

This spectral interval becomes wider and wider for frequencies going away from the center
of the line .

The computation of the line profile (for both central and Lorentzian parts) was designed to
produce local relative errors lower than 2.5%. Following [34], the sub-Lorentzian wings of the line
were represented by a simple cut-off, at frequency

Ve =3em™! (5.4)

5.2.2 Choice of Spectroscopic Parameters

The intensities of the molecular lines are directly taken from the GEISA spectroscopic data
bank developed at Laboratoire de Météorologie Dynamique by Chédin et al. [13, 74] which contains
spectroscopic informations for a wide number of absorption lines corresponding to 36 molecules
of interest not only for Earth but also for other planetary atmospheres, in particular that of
giant planets. For each line, the position, intensity, Lorentz width and a number of parameters
characteristic of the transition are given (quantum numbers, energy ...).

The variation of the Lorentz linewidth with temperature and pressure is taken in the classical

o o () (5

Values of ap g and n provided for each molecular line by the GEISA data bank can not be used
directly because they correspond to Terrestrial conditions dominated by C'O, — Ny broadening.
To account for the enlargement of the Lorentz width due to the predominance of COs — COq
collisions on Mars, a constant factor was applied to the GEISA half-Lorentz widths. This factor
was chosen to fit some theoretical and experimental data taken from [2]. It was finally fixed to
1.8. The temperature exponent n, following the same reference, was fixed to 0.86. In the following
table, the values of a,( we use are compared to the theoretical and experimental results from [2]
for different rotational quantum numbers m :

[ [m] ] used | theor. [ exper. |
8 0.1350 | 0.1372 | 0.1461
15 0.1314 | 0.1297 | 0.1428
20 0.1296 | 0.1282 | 0.1376
30 0.1242 | 0.1171 | 0.1242

For p = 1mb and T = 200K the mean Lorentz half width of the lines is az = 1.2 x 10~ *em 1.

1. L’algorithme développé pour calculer le profil de Voigt est présenté plus en détails dans I’Annexe B
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[ m (kg/m?) [ Ibl from [168] | LBL | Goody | Malkmus |

100.000 - 0.3581 | 0.3486 | 0.3599
10.000 0.4873 0.5020 | 0.4953 | 0.5033
1.000 0.6314 0.6390 | 0.6302 | 0.6402
0.100 0.7749 0.7827 | 0.7762 | 0.7861
0.010 0.9139 0.9176 | 0.9093 | 0.9163
0.001 - 0.9812 | 0.9780 | 0.9792

TABLE 5.1 — Test of the LBL model in terrestrial conditions
Transmissions by the COs 15um bandas obtained with various models. A LBL model from [168],
the LBL model developed for this work and two versions of the NBM corresponding to the Goody
and Malkmus formulations. The transmissions are evaluated for a temperature T' = 296K, a
pressure P = 1.013 x 10° Pa and various absorber amounts ranging from 0.001 to 100kg/m?.

5.2.3 Spectral Resolution

For Martian conditions, the mean Doppler half-width varies between 3 x 10~* and 10=3em 1.
The Voigt half-width being never smaller than the Doppler one, we choose a spectral resolution
Av = 8 x 10~ %cm~t. With this high frequency resolution and using all the lines of the spectral
data bank, the code, because of the fast algorithm used for the Lorentzian wings of the lines, only

takes about 10 CPU hours on a SUN 4-470 work-station for a 60 — levels atmosphere.

5.2.4 First Tests in Terrestrial Conditions

Because the line-by-line code had never been tested before, we first performed some terrestrial
calculations comparable to published results [168] (those results were also used as a reference for
another study of the Martian radiation [152]). The mean transmission, from 500 to 900cm ™1, is
evaluated for a temperature 7' = 296K and pressure P = 1.013 x 10°Pa and various absorber
amounts m. Because the half-width of the lines is much wider on Earth (ay = .07em~! for
T = 296K and P = 1.013 x 10°Pa) than on Mars, these terrestrial integrations have been
performed with a spectral resolution v = .0lem™!. The results are reproduced in Table 5.1.

The differences between the two LBL models lie within an acceptable range. They may be due
to differences in spectral data and also to the differences in the representation of the sub-Lorentzian
wings which may contribute significantly to the absorption for large absorber amounts. Results
obtained with the NBM using the formulations proposed by Goody [47] and Malkmus [102] (with
a spectral interval width Av = 5em™!) are also displayed in Table 5.1. Those results are very
close to LBL results with maximum relative errors on the mean transmission 7a, for the Malkmus
formulation of less than 1%. The largest error on the absorptivity (Aa, = 1 — 7a,) is only 10%
for the smallest absorber amount m = .001kg/m?.

5.2.5 Martian atmospheric profiles

The LBL model was integrated over six atmospheric profiles corresponding to typical Martian
conditions. Three of these are isothermal, corresponding to 7' = 150K, T'= 200K and T = 250K
respectively. The other three profiles are chosen so as to reproduce some of the main known
characteristics of the Martian atmosphere :

1. the mean summer mid-latitude profile, taken from [157], has been derived from the
observations performed during the descent phase of the two Viking probes. It corresponds
to a surface pressure of 7mb.

2. the perturbed summer mid-latitude profile has also been derived from [157] by adding on the
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FIGURE 5.1 — Martian atmospheric profiles used for radiative calculations.
Mean (full line) and perturbed (dashed line) summer mid-latitude profiles and polar profile (dotted
line).

mean profile the following perturbation :

2’2

[AT) sin 272/ Az ) + ATy sin (27z/Azg)] (5.6)
with zg = 10km, AT, = 6K, Az, = 12km, ATy, = 9K and Azs; = 20.6km. This perturbation
is the superposition of two oscillations analogous, in terms of period and amplitude vertical
variation, to the oscillations observed by the Viking probes.

3. the polar profile was derived from Lindner [?], who based his study of the aeronomy of
the Martian polar regions on atmospheric profiles derived from Viking radio occultations
data [94]. This particular profile is analogous to a profile taken in late spring (L = 24°) at
73°N in the early morning, just before sunrise.

The three non-isothermal profiles are shown in Figure 5.1. For each of the six profiles, the
atmosphere was divided into 60 layers, regularly spaced in Inp except near the upper and lower
limits. For the isothermal 200K profile, this corresponds to a 1.5km resolution up to 75km with
6 layers above this altitude.

5.2.6 Results

The results of the LBL integrations are plotted in Figure 5.2. Because downward and upward
fluxes are plotted with the same logarithmic scale, the vertical variations of the upward fluxes are
not clearly visible. For the isothermal atmospheres they are null of course, but for the realistic
profiles, they are of the same order and sometimes greater than the vertical variations of the
downward fluxes. For those who could be interested by these results, they are available in numerical
form at hourdin@lmd.ens.fr.

The cooling rates corresponding to isothermal profiles are much stronger than the other three
ones because those profiles are far from radiative equilibrium. For realistic profiles, the greenhouse
effect resulting from the COy 15pum bandcan be evaluated from the surface downward fluxes
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FIGURE 5.2 — Results of LBL computations.

Upward (dotted line) and downward (dashed line) fluxes and cooling rates (full line) are plotted for
the six reference atmospheric profiles : (a), (b) and (c) correspond to the 150K, 200K and 250K
isothermal profiles respectively, (d) and (e) to the mean and perturbed summer mid-latitude
profiles and (f) to the polar profile. The dashed-dotted curve in figure (e) corresponds to the
temperature perturbation AT (z) (see text for details). Whereas fluxes are plotted with a unique
logaritmic scale extending from .001 to 100W/m?, the linear scale for the cooling rates varies from
one panel to another.
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F¥. These fluxes are equal to 17.2W/m? for the summer mid-latitude profile and 3.2W/m? for
the polar atmosphere. For the summer mid-latitude profile, the temperature is known to be near
radiative equilibrium. The downward atmospheric flux F*¥ contributes to the surface temperature
by an amount AT given by (assuming AT/T << 1)

40T3AT = F* (5.7)

where ¢ is the Stefan-Boltzmann constant. This temperature enhancement AT, due to infra-red
emission by the COy 15um band, is equal to 7.7K. This value is much lower than the total
greenhouse effect on Earth because a great part of the energy is emitted outside the COs 15um
band(the fraction of the energy emitted inside the 13 — 17um spectral interval is about 10% for a
black body at 150K and a little less than 20% from 200 to 300K). Even restricted to the COz
15pum band, the greenhouse effect is still more important on Earth (about 10K) than on Mars
despite the much lower value of the total C'Oy absorber amount. This must be due to the greater
broadening of the molecular lines which may be particularly important in the wings of the bands
which are less saturated.

For the perturbed summer mid-latitude atmosphere, the first effect of radiation is the relaxation
of the vertical oscillations by energy exchange between nearby layers. This is clearly visible on
panel (e) of Figure 5.2 when comparing the temperature perturbation AT (z) (equation 5.6) to
the vertical oscillations of the cooling rate. It can be noticed that the relaxation time is of the
order of half a Martian day which gives a strong constraint on the physics of these waves.

5.3 The Narrow-Band-Model

Both NBM and WBM are classical molecular band models in which the infra-red spectrum is
divided into a finite number of spectral intervals Av,,. In both models, fluxes are separated into
upward and downward parts and the radiative cooling rate of a given layer is derived from the
flux divergence. For each interval, the upward and downward fluxes (both oriented upward) can
be written as

z !
FLG) = Fh)man(0.2) 47 [ Bay (1) P2l gy 69
0 z
oo /
R = [ Ba ) PRy (59)

where Ba, is the spectral average over Av of the Planck function, T, is the temperature at level z,
and FTAV (s) is the flux emitted or reflected by the surface. For the computation of the transmission
function A, the same diffusive approximation (with the same value 1/ cosfy = 1.66) is used as
for the LBL computations. The upper limit of the model corresponds to a zero pressure. After
integration by part Equations 5.8 and 5.9 become

Fgl/ (Z) = |:ng (S) - ’/TBAV (TO) TAv (07 Z) + ﬂ-BAU (Tz)
OBy (T
- 7r/0 %TAV (,2)d2 (5.10)
Fiz/ (Z) = TrBAV (TOO) TAv (Z? OO) - 7TBAV (Tz)
7r/z %AaViZ(/TZ/)TAV (2,2")d7' (5.11)

In practice, this last formulation is used in both band models.

The NBM is a classical statistical band model (see [97] ch. 4 for a general presentation) using
the two-parameter or Curtis-Godson scaling approximation in which the transmission is prescribed
as

Tav (2, Z/) = Ty (W, up) (5.12)
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where @ is the absorber amount :

1
cos Oy

/ " o (T) pde” (5.13)

u(z,2") =

and wp the absorber amount scaled by the pressure (normalized to pg = 1013mb) in order to take
into account the variation of the Lorentz width along the optical path

’

1 [*p "
/z poz/)(T)pdz (5.14)

cos fg

up (Z7 Z/) =
(p is the mass density of the absorbing gas). The functions ¢ and ¢ are given by :

o(T)=)_S5:(T)/)_Si(To) (5.15)
(1) =[S VS T an: (1)) S V/Si (Ty) ari (Ty)| ’ (5.16)

where the reference temperature Ty is fixed to 200K . These functions are introduced in order to
take into account the effect of the variations of the line intensities S; and Lorentz half-width ap;
along inhomogeneous optical paths. Following Rodgers and Walshaw [141] ¢ and 1 are fitted in
the following form :

¢ (T) = exp [A1 (T = To) + A2(T — TO)Q] (5.17)

¥ (T) = exp {Ag (T —To) + Ag(T — To)ﬂ (5.18)

The four A; coefficients are calculated for each spectral interval using spectral data from
GEISA [13].

In its original version, described in Morcrette [115], transmission functions were computed
using classical formulations proposed by Goody [47] or Malkmus [102], or a more recent one
from Fels [32] including Doppler effect in a very simple way. In the Fels formulation, the real
Voigt line-shape is replaced by ”a line shape with rectangular core and v~2 wings”. Tested in
the context of absorption by ozone in the Earth’s stratosphere, this simple formulation produces
very accurate cooling rates up to 80km [32]. More recently, the work of Fels has been improved
upon by Zhu [175, 176] in two different ways : first he retained a more sophisticated alias for
the real Voigt line-shape using a parabolic core, =2 wings and an intermediate a + by transition
domain [175]. This profile was tested with various intensity distributions including those from
Goody and Malkmus. The formulation corresponding to the Malkmus distribution is used in
following tests and will be referred to as Zhu88. Zhu also derived a more general random model for
a general line intensity distribution P(S) = S~'7#dS (the Goody model corresponding to 3 = —1
and Malkmus to S = 0). This model was tested by Zhu for the cooling of the Earth’s atmosphere
by the COy 15um band. The best results were obtained for 8 between 1/4 and 1/3. Even for
wide spectral intervals (Av = 50cm 1), errors on the absorptivity and its pressure derivative are
less than 20% up to 80km. This formulation for the transmission function has been implemented
for the tests described bellow.

5.3.1 The NBM various formulations

Because the various formulations of the NBM are presented in different papers with varying
conventions, we have reproduced here the exact formulations as they have been used for this work.
Especially important is the way in which the different coefficients are related to spectral data.

The intensity distribution of lines is given following [176] by :

P(S)=S"1"Pexp(-S/k) (5.19)
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where the Goody and Malkmus distributions correspond to § = —1 and 3 = 0 respectively. For
this general line-strength distribution the transmission function of the random model is given by :

1 [eS] +oo
—In7t = 5/0 dSP(S) /_Oo dv [l —exp (—mSf,)] (5.20)

The two free parameters of this model (k and §) are determined by matching the strong and
weak limits to real data, which leads to the following two relations :

> S (1)/Av (5.21)
> VS (T)ap: (T)/Av (5.22)

TP (1 - )
aL1/2§_1k1/2_’8F (1/2 _ ﬂ)

which can be solved as :

ap/ (6k°) = Bo/[mI'(1-B)] (5.23)
km/(mrar) = X (5.24)

with
n=m'[[(1/2—-B)/T(1-B) (5.25)

(n=1/4 and n = 1 for the Goody and Malkmus distributions respectively). X and By are given
by :

¥ — npfz l > 5 (To)
up Z\/Si (To) Qi (To)
o [SVE T an T

BO - poﬂ Av Z Si (To) (527)

(5.26)

where w and up are the absorber amounts defined by equations 5.13, 5.14 for which the temperature
variation along optical path is introduced using equations 5.15, 5.16, 5.17 and 5.18.

These notations are almost the same as those used in [176] except for the definition of X in
which the multiplicative factor n has been included. The same notations are used to derive all the
formulations which have been used in the NBM.

Formulations using Lorentz line-shape In case of pure Lorentz line-shape

Qay, 1

fo = (5.28)

T v2 4 op?

both Goody [47] and Malkmus [102] formulations were used. The corresponding transmission
functions are given by :

—ln7¢ = 4ByX/V1+4+ X (5.29)
s = 2B (\/1+X71> (5.30)

The formulation of Fels The alias for the real Voigt line-shape as proposed by Fels [32] is
given by :

_lc if [v] < vo
fo= { ap/ (mv?) otherwise (5.31)

where because of the normalization of the profile C' is given by :

C =) " —ar(mn®) (5.32)
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The transition frequency between Doppler core and Lorentz wings v is taken as
vo=(2/m)(1+¢)ar +vyap (5.33)

with ( =1 and v = 1.4.
Using the Malkmus line-strength distribution this leads to the following form of the
transmission function (see [32] for a complete derivation) :

2 1+ kmC day, [ km ' 1 (kmr\'/?
—Inr = L0, +hm Ty gl arctan | — [ = (5.34)
om 1+ kmn/(apng) 0 \may no \ arL
where ng is the nondimensional frequency vy/ay,.
Introducing the nondimensional parameter

X
C=kmC = n—(w/Q—l/no) (5.35)
0
the transmission function becomes

2B 1+C
—InTy = TO {no In (1_’_;/67;2> + 2V X arctan (\/X/no)] (5.36)
0

using the same notations, the transmission function corresponding to the Goody line-intensity
distribution is given by :

2B, { C
—lnTG = —
7771'

nT T E + VX arctan (\/Y/no)] (5.37)

For these formulations, in fact, the two line widths ay, and ap can be chosen freely not changing
the validity of the strong and weak limits. For this work, ap (the mean Doppler line-width is in
fact apvin2) was set to

ap = (7/c) V2KT (5.38)
where c is the velocity of light, K the Boltzman constant, 7 the mean f