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LA COUCHE LIMITE ATMOSPHERIQUE
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Introduction : le système ‘Terre/atmosphère’ : aspects énergétiques (3h)
D’un point de vue énergétique, la Terre et son atmosphère constituent un système très fortement couplé. C’est pour cela que l’on choisit souvent de s’intéresser aux échanges globaux d’énergie entre le système ‘Terre/Atmosphère’ et le monde extérieur. En pratique, ces échanges ne se font pratiquement que sous forme radiative. Leur description met en jeu des notions aussi diverses que les ‘paramètres orbitaux’ (voir ci-dessous) ou la composition de l’atmosphère. 

Compte tenu de l’hétérogénéité spatiale et temporelle des échanges radiatifs avec le monde extérieur, un rééquilibrage énergétique interne au système ‘Terre/atmosphère’ lui-même est également nécessaire. Ce dernier est rendu possible grâce à la mise en mouvement des enveloppes fluides (atmosphère et océans) qui assure la redistribution de l’énergie sous diverses formes (rayonnement, énergie cinétique, chaleur sensible, chaleur latente, …, voir rappel ci-dessous)

La description complète de la circulation des masses d’air et de leur évolution temporelle met en jeu de très nombreux processus aux échelles caractéristiques de temps (T) recouvrant de nombreux ordres de grandeur (de la seconde, ou moins, à des millions d’années). Il est commode de classer l’énergie associée à ces processus en fonction de leur fréquence (N=2/T).

[image: image1]On peut alors distinguer plusieurs pics : 

· un vers 3 mois et un vers 15 jours (macroéchelle)

· Un vers 5 jours (mésoéchelle, échelle synoptique)

· Un trou spectral (‘spectral gap’) entre 20’ et 1h, et un dernier pic large vers 1’. Ce dernier pic correspond aux processus micrométéorologiques (domaine de la ‘turbulence’)
Dans l’atmosphère, la turbulence est extrêmement efficace pour assurer le transport de masse, de quantité de mouvement, d’énergie (cinétique, chaleur, …). C’est ce que nous allons essayer de montrer dans ce cours centré sur la CLA. 

Auparavant, nous allons redonner un aperçu global sur les échanges énergétiques en faisant un bilan énergétique moyen du système Terre/atmosphère. 

- La Terre, planète du système solaire


Paramètres orbitaux, évolution temporelle, conséquences climatiques (théorie de Milankovitch)

- Bilan thermique moyen du système Terre/atmosphère :


Les rayonnements solaire et tellurique 


Bilan thermique, nécessité de l’effet de serre, facteurs climatiques naturels et anthropiques 


L’atmosphère : définition, structure, composition, absorption et diffusion, transparence spectrale

- Bilan énergétique moyen


Bilan radiatif moyen pour le sol


Bilan radiatif moyen pour l’atmosphère


Rôle de l’eau

- Hétérogénéité du bilan radiatif


Spatiale : facteurs géométriques, albédo et température du sol, propriétés optiques de l’atmosphère (nuages, aérosols, …) 


Temporelle : insolation

- Conclusion : 


Nécessité d’une redistribution d’énergie à l’échelle du globe. 


Rôle des circulations atmosphérique et océanique, du transfert de chaleur latente.


Distinction d’échelles d’espace et de temps : ‘définition’ de la micrométéorologie.

Les mouvements de grande échelle (spatiale ou temporelle) sont essentiellement horizontaux. Ceux d’échelle micro météorologique (la turbulence) concernent essentiellement la CLA (définition). Ils sont très efficaces en termes de transport, comme cela sera vu après quelques rappels de thermodynamique appliquée à l’atmosphère.

Thermodynamique appliquée à l’atmosphère

I Définitions, variables d’état, équation d’état
PV = mRT 







(1)
ou encore, 



P = RT







(1bis)
II Conséquences du premier principe de la thermodynamique

1) Rappel : le premier principe

2) Relation de Mayer
Cp= 1005 J/kg/K

Cv=718 J/kg/K

R= 287 J/kg/K

Cp-Cv=R

3) Variation de température accompagnant le déplacement d’une masse d’air

Cas général

Apres différentiation de l’équation d’état suivie de l’application du premier principe pour une transformation quelconque (dU=dQ-PdV) combiné à la relation de Mayer, on obtient :

dT = Q/mCp + RT/CpdP/P



(2)
Cas adiabatique 
Définition de la température potentielle
L’équation précédente simplifiée pour une situation adiabatique conduit par intégration à
TP-R/Cp = Cste





(3)
Ce qui permet de définir la température potentielle d’une masse d’air comme la température qu’elle prendrait si elle était ramenée de manière adiabatique au niveau de pression de référence, Pref (le plus souvent, Pref=1000 hPa):
 


= T(Pref/P)R/Cp




(4)
AN : calculer la température potentielle d’une masse d’air à 0°C située à une ‘altitude’ de 800hPa (réponse : C)
Expression du gradient vertical de température (adiabatic lapse rate) 
L’équation (2) appliquée au cas adiabatique et combinée à la relation fondamentale de l’hydrostatique donne immédiatement :

dT/dz = -g/Cp = -





Cette équation montre que, lorsqu’elle n’échange pas de chaleur avec le milieu environnant, la température d’une masse d’air se déplaçant verticalement vers le haut (vers le bas) au sein de l’atmosphère chute (respectivement, augmente) d’environ 10°C par km.
Remarques: conditions d’adiabaticité (pour l’instant cela exclut la formation de nuages. Quid de la présence de vapeur non saturante dans la masse d’air? Réponse : voir ci-dessous)
3) Expression de la variation de la température potentielle dans le cas de l’air sec
La combinaison de la différentielles logarithmique de l’équation (4) et de l’équation (2) conduit directement à :
d = Q/mCp





(6)
Ce qui montre que la température potentielle d’une masse d’air varie uniquement lorsqu’elle échange de la chaleur.

Par ailleurs, la différentielle logarithmique de (4) et la relation fondamentale de l’hydrostatique mènent à l’équation suivante : 


ddz = /T(dT/dz + )



(7)
Par définition, dans le cas adiabatique on a d=0 et l’examen de l’équation (7) montre que l’on retrouve le résultat précédent : dT/dz = -
III Cas de l’air humide
1) Quantification de l’humidité d’une masse d’air

- rapport de mélange


Définition


Expression en fonction de e et P 




r = 0.622 e/P-e





(8)
- humidité relative

Phénomène de saturation


Définition de rh

Par définition, l’humidité relative compare la pression partielle de la vapeur d’eau à la valeur maximale possible, c'est-à-dire celle correspondant à la saturation :






rh = e/esat




(9)
Compte tenu de l’équation (8), ceci peut aussi s’écrire







rh = r/rsat




(9bis)




Remarque : Conditions de formation des nuages
2) Equation d’état pour l’air humide, température virtuelle
PV=mhRhT=maRaTv (avec mh=ma+mv et Rh=(maRa+mvRv)/(ma+mv) puis Rv/Ra= 0.622 et mv/ma=r)
Finalement, Tv = (1+0.622r)T

3) Transformation ‘adiabatique’ de l’air humide

a. Air non saturé (transformation réellement adiabatique)

On définit la température potentielle virtuelle à partir de la température virtuelle




v= Tv(Pref/P)Rh/Cph




(9)

On montre facilement que vet  sont très proches tant qu’il n’y a pas saturation et qu’il n’y a alors pas lieu de les distinguer.
b. Air saturé (transformation parfois appelée, à tort, transformation ‘pseudo adiabatique’)

On trouve alors que le ‘non adiabatic lapse rate’ est donné par :
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(10)
Remarques : 

- On a déjà vu que le rapport de mélange à saturation (rsat) est très sensible aux variations de T, donc s l’est aussi.

- Comme drsat/dT est >0, s est < dry
IV Utilisation d’un émagramme pour la représentation des transformations des masses d’air
1) Principe de l’émagramme :

On trace les courbes représentatives correspondant aux transformations suivantes :

- transformations adiabatiques correspondant à des valeurs de température potentielle constantes (elles sont valables pour l’air sec et pour l’air humide non saturé)

- transformations de l’air humide à saturation (aussi parfois improprement nommées ‘pseudo adiabatiques’)

- transformations isothermes (inclinées à 45°)

On représente également les courbes ‘iso-rw’ permettant de déterminer la valeur du rapport de mélange à saturation pour une masse d’air de température et de pression données.

[image: image3.emf]
2) Exemples d’application


a) Transformation d’une masse d’air s’élevant à partir du sol

Conditions initiales : P = 1000 hPa, t = 20°C, rh = 50%



- Déterminer la valeur de rsat pour la masse d’air initiale



- Quelle est la valeur de r ?



- La masse d’air s’élève. A quelle altitude (exprimée en niveau de pression) se trouve la base des nuages ? Quelle sont alors les valeurs de : sa température ? Sa température potentielle ? Son rapport de mélange pour la vapeur d’eau ? Son humidité relative ?



- La masse d’air s’élève finalement jusqu’à 700 hPa. Quelle sont les valeurs finales de sa température et de sa température potentielle ? Comparer la valeur de la température à celle qu’aurait prise la masse d’air si elle avait été initialement parfaitement sèche. Conclusion ? Dans chaque kg d’air, quelle est la quantité de vapeur d’eau qui s’est condensée ? Sous quelle forme se trouve-t-elle ?

b) Refroidissement isobare ; point de rosée

La masse d’air de l’exercice précédent reste au niveau du sol (donc à pression constante) mais voit sa température varier en raison du cycle diurne du rayonnement solaire. A quelle valeur doit tomber cette température pour qu’il y ait condensation de la vapeur d’eau (cette température est celle du ‘point de rosée’). 

c) Effet de foehn

Exercice : de l’air à P= 900hPa, 20°c et d’humidité relative égale à 60% aborde une montagne dont le sommet est à 700hPa avant de redescendre de l’autre côté.

Quelles sont les caractéristiques (T, Rh) de la masse d’air lorsqu’elle arrive à nouveau à l’altitude 900hPa ? Conclusion ?
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V Stabilité statique d’une couche d’atmosphère


1) Principe de l’analyse



L’accélération verticale d’une masse d’air est le résultat des effets combinés du poids et de la poussée d’Archimède


2) Cas d’une masse d’air humide non saturée



Critère de stabilité statique :




[image: image5]
: 
En exprimant la relation fondamentale de la dynamique au niveau z + dz , en utilisant le fait que  est inversement proportionnel à la température et en faisant un DL au premier ordre sur les différentes températures, on aboutit à l’équation suivante :
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(11)

soit,
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z

T

g

a

v

v

ú

û

ù

ê

ë

é

¶

¶

-

=

q






(12)
On définit alors le critère de stabilité statique par


[image: image8.wmf]ú

û

ù

ê

ë

é

¶

¶

=

z

T

g

s

v

v

q







(13)
Si :

s>0, situation stable (
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s= 0, situation neutre

s<0, situation instable

Remarques :

1- Dans le cas où il y a saturation il faut comparer le gradient vertical de température atmosphérique (celui fourni par les radio-sondages) au gradient s au lieu de .
2- On peut avoir une situation stable en l’absence de nuage qui devient instable si ceux-ci se forment (on est alors dans le cas où dTv/dz est supérieur à  mais inférieur à s. On a alors une stabilité ‘conditionnelle’. Ceci rappelle que la formation des nuages est un facteur favorisant l’instabilité de l’atmosphère. En effet, la libération de chaleur due à la condensation de vapeur d’eau au sein d’une masse d’air augmente sa ‘flottabilité’ (buoyancy en anglais). Ceci explique à son tour la présence de forts courants ascendants au sein des nuages de type ‘cumulus’.

3) Application : Analyse de la stabilité de l’atmosphère par radiosondage
Principe
Exemples : radiosondage de : Ajaccio et Trappes
La couche limite atmosphérique (CLA ou PBL en anglais)
A) Approche empirique : 
1- Définitions et considérations générales : 
- La CLA, l’atmosphère libre, la CLS. Illustrations photos Caire,
[image: image10.jpg]


[image: image11.jpg]




- La structure de la basse atmosphère en milieu de journée ensoleillée. Commentaires des profils ESQUIF : profils de température réelle, potentielle, de concentration (ozone, source à proximité du sol ; humidité relative (pb de l’influence de la température sur rh qui provoque une augmentation apparente de rh quand l’altitude augmente. Cette décroissance n’apparaît pas quand on utilise le rapport de mélange r).


- Evolution diurne de la structure de la CLA. 




Commentaire de profils obtenus à midi et à minuit au-dessus d’une surface désertique (profils de Helwan, au sud du Caire. Examen de 2004). 



Généralisation : évolution diurne de la structure de la CLA par ciel clair.

2- Profils de vent dans la CLA
a) liste générale des facteurs d’influence (voir feuille photocopiée)

b) composantes horizontales du vent


■ Vent au-dessus de la CLA (vent géostrophique : rappel de la définition et des composantes)


On a vu que les composantes du vent géostrophique peuvent s’exprimer en fonction des composantes du gradient horizontal de pression et du facteur de Coriolis (f) selon : 
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(1)
(Elles peuvent également s’exprimer en fonction de la pente des surfaces isobares. Pour ce qui concerne le module du vent géostrophique il a été vu par ailleurs que 
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S’il n’existe pas de gradient horizontal de température, la valeur de  est indépendante de x et y. Il s’ensuit que la pente des surfaces isobares est indépendante de l’altitude (cette situation est dite ‘barotrope’). Il en va de même des composantes du vent géostrophique qui est donc indépendant de l’altitude. 


■ Déviations par rapport au vent géostrophique





- Effet des gradients horizontaux de température 

Dans le cas où il existe un gradient horizontal de température (situation ‘barocline’), on démontre que uG et vG varient avec z selon : 
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(2)
Par définition, ces composantes sont celles du ‘vent thermique’ pour une couche d’atmosphère d’épaisseur dz. Ce vent est donc la différence (vectorielle) entre le vent géostrophique à l’altitude z+dz et celui à l’altitude z, normée par la différence d’altitude. Il s’agit d’un vent FICTIF (différence entre deux vents géostrophiques bien réels, eux) 

La dépendance effective du vent géostrophique en fonction de l’altitude est le résultat des effets combinés du gradient de pression et du gradient thermique. Ce dernier a en général une composante due à la décroissance globale de la température quand on se dirige vers des latitudes de plus en plus élevées, mais il peut s’ajouter à celle-ci une composante liée à des effets d’échelles plus locales.
AN : Déterminer l’ordre de grandeur du vent thermique (en m.s-1/km) dû à un gradient méridien de température de 1°C/100 km. On supposera que la température décroît quand on se dirige vers le nord et on se placera à une latitude d’environ 45° (réponse : 3.3 m.s-1/km). Dans quel sens ‘souffle’ le vent thermique ? Peut-on donner un équivalent de la règle de Buys-Ballot pour le vent thermique ?

- Effet des forces de friction quand on se rapproche du sol (spirale d’Eckman, conséquences : convergence dépressionnaire ou divergence anti-cyclonique, exemples de radiosondages).



■ Le cas particulier de la couche limite de surface (CLS ou SBL en anglais). Le module de la composante horizontale du vent évolue très rapidement. La CLS est donc une zone de très fort gradient vertical pour cette composante.

c) mouvements verticaux : 
Sources d’instabilité (statique déjà vue, dynamique), la comparaison des deux termes conduit à définir le nombre de Richardson (exemple de comparaison : bilan en fonction de l’heure de la journée).






■ Explication et définition

En un point de l’atmosphère on peut avoir concurrence entre deux types de sources d’instabilités (ou de stabilité) : la stabilité thermique déjà évoquée plus haut et qui peut être quantifiée par l’intermédiaire du critère de stabilité s (positif pour les situations thermiquement stables, …) et l’instabilité due à l’existence d’un gradient vertical de vitesse horizontale moyenne. Le nombre de Richardson compare ces deux sources d’instabilité :
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(3)
Remarques :


- Le dénominateur est le carré du gradient de vitesse pour que le nombre de Richardson soit adimensionnel



- Le signe de Ri est celui de s. En effet, un gradient de vitesse est toujours un facteur d’instabilité. En revanche, la stratification de l’atmosphère peut être source d’instabilité ou de stabilité selon le signe de s.



■ Nombre de Richardson critique

Dans le cas d’une stratification thermique ‘stable’ s est positif. Si de plus le gradient de vitesse est faible (source d’instabilité dynamique peu active), Ri sera non seulement positif mais également très fort. On conçoit donc que les valeurs positives élevées correspondent à des situations stables. Si s est négatif, la structure thermique favorise l’instabilité, de même que le gradient de vitesse. On a donc une situation instable.
Le raisonnement précédent montre qu’il doit exister une zone de valeurs de Ri dans laquelle on passe progressivement d’une situation instable à une situation instable quand Ri augmente. En d’autres termes, il doit exister une valeur ‘critique’ de Ri (notée Ri,c) en dessous de laquelle la situation est instable et au dessus de laquelle elle est stable. On trouve expérimentalement que la valeur de Ri,c est proche de 0.25.

Exercice : Prévoir qualitativement l’évolution diurne du nombre de Richardson en un point de la basse atmosphère (c'est-à-dire à une altitude inférieure à environ 1000m) situé 1) dans la CLS, 2) un peu au-dessus de cette dernière et 3) à une altitude suffisante pour ne jamais être dans la couche d’inversion thermique nocturne. 


■ Remarque : effet de la formation d’un nuage sur la stabilité d’une couche d’atmosphère.
B) Equations de conservation pour les grandeurs instantanées
1- Le formalisme lagrangien et le formalisme eulérien :



- les lois de la physique ne s’appliquent que pour un système que l’on suit dans son mouvement (approche lagrangienne)



- En raison de la difficulté à réaliser des mesures lagrangiennes, la mesure est le plus souvent locale (approche eulérienne) en mécanique des fluides (on peut, par ailleurs,  remarquer que c’est ce point de vue eulérien qui est le mieux adapté à la représentation de l’exposition d’une personne, souvent relativement statique, à l’exposition à un contaminant présent dans l’atmosphère)


- Il est donc nécessaire de pouvoir passer des mesures eulériennes aux lagrangiennes : Ce passage fait intervenir la notion de dérivée particulaire
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- interprétation : la différence entre mesure locale et lagrangienne, correspond à l’advection (exemple de la mesure de la concentration en ozone en un point où arrivent des masses d’air de plus en plus polluées pour faire comprendre la notion d’advection).

2- La conservation de la masse



- forme intégrale, forme locale, cas d’un fluide incompressible
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(5)

d’où, 
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Remarque : dans cette expression, appelée ‘équation de continuité’ le terme en divergence représente le flux massique (par unité de volume) net à travers la surface délimitant la masse d’air étudiée. En régime stationnaire on a, par définition, 
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Ceci signifie simplement que toute entrée de masse dans la particule étudiée doit être compensée par une sortie équivalente. 

L’équation (6) peut aussi être mise facilement sous la forme (il suffit d’utiliser la définition de la dérivée particulaire) :
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De plus, comme l’atmosphère peut généralement être considérée comme incompressible, on peut montrer (en utilisant l’approximation de Businger, 
[image: image24.wmf])
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Cette relation est généralement considérée comme étant la définition d’un fluide incompressible.

3- La conservation de l’impulsion : équations de Navier Stokes



- inventaire des forces appliquées (par unité de masse)



Le poids




Les forces de contact





Pression





Contraintes tangentielles dans un cas unidimensionnel






Notion de viscosité (écoulement de Couette)






Coefficient de viscosité et viscosité dynamique 





Remarque :
unité de µ (kg.m-1.s-1)







Unité de la contrainte . C’est le N.m-2 qui peut se mettre sous la forme : kg.m.s-1par m2 et par seconde. Une contrainte, c’est donc un échange de quantité de mouvement à travers une surface, échange qui est ramené à l’unité de surface et à l’unité de temps. Si, en plus, on se ramène à l’unité de masse, on obtient une contrainte dynamique qui est un flux de vitesse à travers une surface (unité équivalente à des m/s par m2 et par seconde).




Généralisation au cas 3D (voir poly, page 77-78 du Stull)


- Expression du PFD appliqué dans un référentiel terrestre, donc non galiléen à une particules fluide (approche lagrangienne). Il faut ajouter les forces d’inertie : la force centrifuge est en fait déjà incorporée dans le poids, celle de Coriolis est négligeable sauf pour les mouvements de grande échelle (voir cours de F. Codron). On aboutit aux équations de Navier Stokes dont l’expression générale, pour un fluide incompressible, est (équation 3.2.3 b du Stull, p 78).

                     1                  2                      3                    4                       5
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 EMBED Equation.2  

Dans ces équations, la signification des différents termes est la suivante :

Le terme 1 traduit l’effet de la pesanteur sur l’écoulement. Seule sa composante verticale n’est pas nulle.

Le terme 2 correspond à l’effet du champ de pression sur le mouvement de la particule

Le terme 3 traduit l’action des forces de viscosité. Ce terme, qui est homogène à du/dt, s’exprime en m.s-2. Il peut donc être considéré (voir également plus haut) comme le flux dynamique (c'est-à-dire ramené à l’unité de masse) de quantité de mouvement à travers la ‘paroi’ de la particule étudiée. En effet, ce dernier est en kgms-1/kg par m2, par seconde (pour le flux massique de quantité de mouvement) et multiplié par la surface de la paroi (soit finalement en m.s-2) pour avoir le flux échangé à travers celle-ci du fait de l’agitation moléculaire. 
Le terme 4 est la variation locale de vitesse que mesurerait un anémomètre fixe devant lequel passerait la particule

Le terme 5 est un terme d’advection à prendre en compte pour passer d’une description eulérienne à une description lagrangienne.
 4- Conservation de l’humidité 

(équation 3.2.4b, page 79 du Stull)
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5- Equation de conservation de la chaleur
(équation 3.2.5, page 80 du Stull)
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(11)

Commentaire : 
La variation de temp. potentielle observée en un point (locale, dérivation ronde) est le résultat de 4 choses :



- le transport de temp potentielle (chaleur) vers le point par advection (donc liée à la circulation des masses d’air)



- le transport de chaleur vers le point par diffusion moléculaire (des molécules agitées peuvent remplacer des molécules plus froides par exemple). Ceci ne nécessite pas de déplacement global des masses d’air et résulte seulement de l’agitation moléculaire. C’est en général un processus peu efficace et négligeable s’il y en a d’autres (par exemple les mouvements de convection. NB: un radiateur électrique chauffe une pièce parce qu’il crée de la convection et pas par diffusion moléculaire)



- la masse d’air peut capter du rayonnement et donc provoquer une modification de la densité de rayonnement selon les trois directions (donc une divergence du flux). L’énergie du rayonnement capté est transformée en chaleur au sein de la masse d’air)


- Enfin, de l’eau liquide peut se vaporiser (ou le contraire) dans la masse d’air, ce qui provoque une modification de la température potentielle.

6- Equation de conservation d’une quantité scalaire 

(voir poly, équation 3.2.6, page 80 du Stull)

C’est une généralisation des équations précédentes. Le terme Sc qui n’est pas développé englobe toutes les sources (ou puits) telles que les réactions chimiques par exemple.
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C) La turbulence et ses effets
1- Commentaires qualitatifs :
Remarque : les équations commentées ci-dessus sont des équations différentielles applicables en tout point de l’atmosphère à des grandeurs instantanées. En admettant qu’elle soit possible, leur résolution (qui nécessite la fourniture de conditions initiales) devrait donc permettre de préciser pour chaque point de l’atmosphère et chaque instant la valeur instantanée des grandeurs caractérisant l’état de l’atmosphère. 

L’expérience montre qu’en fait ces valeurs instantanées évoluent extrêmement rapidement au cours du temps. Elles peuvent être décrites comme des valeurs moyennes (évoluant relativement lentement au cours du temps) soumises à des ‘fluctuations’ rapides (décomposition de Reynolds). Compte tenu des moyens de calculs actuels, il est inenvisageable de résoudre les équations avec une résolution temporelle qui permettrait de rendre compte de ces fluctuations. Cela ne présenterait d’ailleurs aucun intérêt. Ce qui est le plus important pour un modélisateur c’est de prévoir l’évolution temporelle (et spatiale) des grandeurs moyennes et l’ordre de grandeur des fluctuations (variance, covariance, …) autour de ces valeurs moyennes. 

On va voir plus bas que l’existence des fluctuations a en général un effet sur l’écoulement moyen. Dans ce cas, on qualifie l’écoulement de turbulent. Dans le cas contraire, l’écoulement est qualifié de laminaire ou quasi-permanent. Le type d’écoulement auquel on a à faire dépend de la région de l’atmosphère dans laquelle on se trouve et de l’importance relative des sources et des puits de turbulence (exemple de l’énergie cinétique turbulente qu’on ne définira qu’un peu plus loin : dec/dt = S + B –D + T) 
2- Règles statistiques



Moyenne temporelle, fluctuation, variance, covariance. On va voir ci-dessous que ces quantités jouent un rôle fondamental dans la quantification de la turbulence et de ses effets. Pour cela considérons quelques exemples.


- Energie cinétique par unité de masse 
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(1)
Le deuxième terme qui ne fait intervenir que les fluctuations (en fait, des variances de fluctuations) est appelé énergie cinétique turbulente (TKE). Ce terme s’ajoute à l’énergie cinétique de l’écoulement moyen. Donc, l’énergie cinétique moyenne de l’écoulement N’EST PAS EGALE à l’énergie cinétique de l’écoulement moyen !
Pour prévoir l’évolution temporelle de la TKE en un point de l’atmosphère il faut prendre en compte l’advection de TKE vers le point considéré, la production par instabilité thermique (qui peut aussi être une dissipation en cas de stabilité thermique) et par instabilité dynamique, et  la dissipation par les forces de viscosité.
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(2)
Exemple d’évolution diurne de la TKE en un point de la CLA (figure 2.8 de Stull, p 46)


- Signification physique de la covariance
Soit le produit d’une concentration par une des composantes de la vitesse instantanée. Le produit de ces deux quantités est le flux du composé à travers une surface perpendiculaire à la direction de la composante choisie pour la vitesse:

Par exemple,
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(3),
représente le flux vertical du composé.
On constate que ce flux est dû en partie à l’écoulement moyen qui transporte la concentration moyenne (premier terme du membre de droite de l’équation 7), mais aussi aux fluctuations simultanées de la concentration et de la composante verticale de la vitesse (deuxième terme). Le terme  
[image: image34.wmf]cw

est appelé flux turbulent. Il s’exprime en g.m-2.s-1 et peut être très supérieur au transport par l’écoulement moyen. 


- Contraintes de Reynolds et généralisation :
Considérons par exemple une autre covariance : 
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Celle-ci peut s’écrire 
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, c’est donc un flux cinématique vertical de quantité de mouvement. En multipliant 
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 par  on obtient une contrainte, appelée contrainte de Reynolds :
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De la même façon, on aurait :
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Une autre covariance, telle que 
[image: image40.wmf]w

q

 peut également s’interpréter comme un flux cinématique vertical. Il s’agit, cette fois, d’un flux de chaleur. 

Remarque 1 : malgré son aspect apparemment chaotique, il y a un certain ‘ordre’ dans la turbulence. En effet, on peut montrer (le faire en exercice) que le flux de chaleur turbulent est toujours dirigé des régions excédentaires en chaleur vers celles qui le sont moins.
Remarque 2: on avait déjà vu que les contraintes visqueuses pouvaient s’interpréter comme des flux de quantités de mouvement d’origine moléculaire. Avec les flux ci-dessus (contraintes de Reynolds), on a faire à des flux d’origine turbulente qui sont en général bien supérieurs aux flux moléculaires.

3- Effet des fluctuations sur l’écoulement moyen

La recherche d’une solution exacte (Full Turbulence Simulation, FTS) aux équations applicables dans la CLA est non seulement peu utile, mais aussi inenvisageable compte tenu des moyens de calcul actuel. On peut alors chercher à trouver au moins les solutions qui rendent compte des plus gros tourbillons (Large eddy simulation, LES). C’est plutôt un outil de recherche. On se contente en général de chercher l’expression des équations de conservation relatives aux grandeurs moyennes qui sont plus faciles à résoudre numériquement.



- Conservation de la masse d’un fluide incompressible
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(6)

Du fait de la linéarité de l’opérateur divergence, on obtient immédiatement :
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En moyennant cette égalité, on obtient :
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Ce qui reporté dans (7) donne :
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En conclusion, l’équation de continuité s’écrit de la même manière pour les grandeurs instantanées (equ. 7), les valeurs moyennes (equ. 8)  et les fluctuations (equ. 9)



- Conservation de la chaleur
Exercice : 

1) Donner l’expression du terme d’advection qui intervient dans l’équation de la chaleur

2) Si l’on ne considère, pour simplifier, que le cas où il n’y a ni changement d’état de l’eau ni absorption de rayonnement, quelle est la forme que prend l’équation de conservation pour la température potentielle moyenne ? 
3) Commenter
Réponse :

notation :
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L’équation pour les grandeurs instantanées est
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(10)
En ajoutant l’équation de continuité (également pour les grandeurs instantanées), cela donne :







[image: image47.wmf]z

W

y

V

x

U

A

¶

Q

¶

+

¶

Q

¶

+

¶

Q

¶

=

)

(

)

(

)

(

q





(11)
En utilisant la décomposition de Reynolds, en moyennant et utilisant à nouveau l’équation de continuité (pour les fluctuations de vitesse, cette fois) on obtient finalement :
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(12)
Soit, sous forme plus compacte:
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(13)
La somme des trois premiers termes correspond au transport de chaleur vers un point donné de l’espace par le vent moyen. Le quatrième quantifie l’accumulation, dans un élément de volume entourant ce point, d’une quantité de chaleur liée au fait que le flux turbulent rentrant n’est pas forcément  égal au flux turbulent sortant (c’est ce que traduit une divergence non nulle).
Si on reporte l’équation (13) dans l’équation de conservation de la chaleur, on obtient
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(14)
Cette expression montre que l’équation de conservation de la chaleur écrite pour les grandeurs moyennes fait intervenir un terme d’origine purement turbulente, c'est-à-dire que la turbulence agit sur l’écoulement moyen. Bien souvent, dans l’atmosphère, le transfert de chaleur turbulent est très supérieur au transfert par diffusion moléculaire (le premier terme du membre de droite dans (14)) qui peut alors être négligé.


- Conservation de l’impulsion (Navier-Stokes)
Considérons l’équation de Navier-Stokes selon la direction x (horizontale). Par une démonstration similaire à celle utilisée pour transformer le terme d’advection dans l’équation de conservation de la chaleur, on obtient :
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(15)

Une fois de plus, on constate que la turbulence a un effet sur l’écoulement moyen par l’intermédiaire du terme en divergence.

Conclusion : l’existence de fluctuations fait apparaître de nouveaux termes dans les équations. On a donc un problème où les inconnues sont plus nombreuses que les équations. C’est ce qu’on appelle un système d’équations non fermées (on a donc un problème de ‘fermeture’ du système d’équations).
D) Le ‘problème de fermeture’ et quelques exemples de tentatives de résolution
1- Position du problème

Si l’on considère les 3 équations de Navier-Stokes (données par (15) et les deux autres équations similaires sur y et z), on constate qu’elles contiennent plus d’inconnues qu’il y a d’équations disponibles. Le système d’équations admet alors plus d’une solution, on dit qu’il est ‘non fermé’. Pour fermer le système, il faudrait que les termes en div puissent être exprimés de manière exacte en fonction des grandeurs moyennes qui seraient alors les seules inconnues. Ceci n’est pas possible, toute tentative pour trouver de telles expressions fait apparaître de nouvelles inconnues, qu’il faut à leur tour exprimer en fonction des grandeurs moyennes, et ainsi de suite. On ne pourra résoudre les équations que de manière approchée et en faisant certaines hypothèses simplificatrices (qui ne seront en général pas valides simultanément pour toutes les zones de la CLA, voir ci-dessous). Nous allons maintenant détailler deux exemples de tentatives de fermeture.
2- Théorie du gradient (théorie ‘en K’)
Cette théorie repose sur une analogie supposée entre le transport turbulent et le transport moléculaire.

Dans ce dernier cas, on a vu que les contraintes tangentielles peuvent s’exprimer, par exemple,  sous la forme :
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(16)
(Remarques : 


- le signe – traduit le fait que les échanges se font dans le sens inverse des gradients


- ici le flux de quantité de mouvement représenté est celui de la composante selon x transporté dans la direction z)

Pour les échanges turbulents on définit donc un coefficient d’échange turbulent K, équivalent de , par l’équation :
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(17)
Dans le cas examiné ici on a finalement le flux cinématique :
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(18)

C'est-à-dire que le flux cinématique turbulent de quantité de mouvement selon x et transporté selon l’axe z a été exprimé en fonction des grandeurs moyennes de l’écoulement (ici, 
[image: image55.wmf]U

).
On peut exprimer les autres flux turbulents de la même façon, par exemple :

Pour le flux de chaleur selon l’axe vertical :
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Pour le flux d’humidité :
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Remarques: 


- par définition 
[image: image58.wmf]vu
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- on considère souvent que le transport turbulent est 1) isotrope, donc que K est le même dans toutes les directions et 2) indépendant de l’endroit où l’on se trouve dans l’atmosphère. C’est cette deuxième hypothèse qui est la plus contraignante et qui conduit parfois à des résultats absurdes. Par exemple, considérons le transfert vertical de chaleur dans la couche de mélange convective. On sait que celui-ci est très efficace alors que le gradient vertical de température potentielle moyenne est nul. Le simple examen de l’équation (19) imposerait alors de considérer que Kh est infini, ce qui n’a pas de sens physique. La théorie du gradient est alors mise en défaut, ce qui explique que d’autres théories aient été proposées.
3- Théorie de la longueur de mélange (ou théorie de Prandtl)




Définition

On considère dans cette théorie que les fluctuations observées en un point d’altitude z sont dues à l’arrivée de ‘bulles’ d’air (‘blobs’ en anglais) en provenance d’autres endroits de l’atmosphère et qui ne se mélangent avec le milieu ambiant qu’après avoir parcouru une certaine distance moyenne, notée ‘l’ et appelée longueur de mélange de Prandtl, qui est  l’équivalent turbulent du libre parcours moyen moléculaire. 

Par exemple la fluctuation de la composante horizontale de la vitesse U sera, à l’altitude z :
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Ce qui, au premier ordre, donne :
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Une écriture analogue de la fluctuation w, associée à l’hypothèse d’isotropie de la turbulence, conduit immédiatement à l’expression du flux turbulent :
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En posant :








[image: image62.wmf]2

2

l

l

m

-

=







(24)

(23) devient alors :
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Qui par analogie avec (18) donne
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On constate alors que le coefficient de diffusion turbulent, contrairement à l’hypothèse de base de la théorie en K, n’est plus indépendant de la position. Il sera plus important aux endroits où les gradients de vitesse moyenne sont les plus importants

Application : profil de vitesse dans la CLS
On peut même envisager que la valeur de lm dépende de la position. Par exemple, quand on se rapproche de la surface, il est possible de considérer qu’elle représente un obstacle matériel au développement des ‘tourbillons’ près du sol et que leur dimension est de l’ordre de z. En d’autres termes lm doit être proportionnel à z, i.e. de la forme :






lm = kz






(27),

Si l’on fait de plus l’hypothèse que, dans la CLS, le flux turbulent est indépendant de z et égal à sa valeur (négative) à la surface :
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On obtient immédiatement (à partir de (23)):
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Par intégration, cette équation conduit à l’équation de von Karman :
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(30)
Dans laquelle z0 représente la ‘hauteur de rugosité’ de la surface (voir tableau des valeurs caractéristiques de différents types de surfaces naturelles).

En pratique, c’est la mesure de la composante horizontale moyenne du vent à différentes hauteurs qui permet de déterminer les valeurs de u* et z0 (voir examen de 2005).
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Pour la particule


Tp = Tp,0 + dTp/dz)adiabdz
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Pour l’atmosphère


T= T0 + dT/dz)dz
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