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L 'atmosphere est stratifiée: 20 160 200 240 280 320

» Décroissance exponentielle de la Izz i S IA 4
pression et de la densité du sol alif? g ;
jusqu'a 100 km oL ¥
* Plusieurs couches distinguées par ¢ L 5
le profil de température wo f v

Troposphére de 0 a 12 km (18 km E *r m A
sous les Tropiques) 20 gl
» Stratosphére au dessus *r - j% 4 '
_ jusqu'a 50 km = S %/trOpOpause v1 B
e Mésosphere de 50 a 90 km e W T i ] % :
» 90% de lamasse en dessous de ° TP 2 00 1 1o 10 I0° ﬁ%
20 km e W TR PRESSURE (mb) 1‘;‘;
* Densité standard (a 1013 hPa e g i o g
et 273 K): p=1,29 kg m3 DENSITY (kg m™)

a troposphere é}r1'|.c;i_',’,stf'qtosphére sont séparées par la fropopause.
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Composition de I'atmosphére=

Azote N, 0,7808 “homogene
Oxygéne O, 0,2095' homogéne
Eau H,O | <0,030 tres variable
Argon A 0,0093 homogene
CO, 385 ppmv homogéne s H
| .Ozonle O4 =38 10 ppmv stratosphere 3
:Méfhane CH,4 1,6 ppmv décroit avec _,z' 11 _ ; ¥
Shde nithei NIOBR - Sarghit SR - décrot G 21
GO . kg ppby | AR SRS B

NO, CFC-11, CFC-12 -~ < 0,3 ppbv

*: la composition est indiquée

masse molaire moyenne M=28,96 g ) :
- en rapport de mélange en volume;




NQ'te' -'c"omplémentaire: Definition des rapports de mélange

Les proportions de gaz dans |'air sont exprimés en rapports de mélange en volume ou en masse.
On prend comme référence un air sec (sans eau) dont la masse molaire est M =28,96 g et la

densite p.. Pour un gaz mineur de masse molaire M dont la densité est p, le rapport de mélange en
masse est r_= p/p_. On lui préfere parfois le rapport de mélange en volume défini comme le
rapport de la pression partielle p a la pression de I'air sec p_, r, = p/p.. La relation entre les deux
rapports est donnée par r, = r_ M_/M. Le rapport de mélange en volume indique la proportion du

gaz mineur en nombre de molécules par rapport au nombre de molécules d'air sec. Lorsque cette
proportion est trés petite on utilise des facteurs multiplicatifs et on note le rapport de mélange
en ppmv (parties par million en volume * facteur 10°), ou ppbv (parties par milliard (x billion » en
anglais) en volume <=> facteur 10%) ou méme en pptv (partie par trillion en volume <=> facteur
10%2),

Seule |'eau, dont le rapport de mélange en volume peut atteindre 0,03 dans les régions Trapumle$ |
les plus chaudes et humides, est capable de changer de fagon sensible la masse vomumlqué-rdq,’[g 3 'h
parcelle d'air. Les autres composés mmeur's variables sont en trop faible quanh’re pour* af-a‘gc&é‘r

la masse volumique. _ 3 -. i :

Traditionnellement, c'est le rapport de mélange en masse qui est utilisé pour l'eauetles
propriétés thermodynamiques de |'air humide. Par contre, ce sont les rapports de mélange en
volume qui sont utilisés en chimie atmosphérique.
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LS s . .
| I.2 Thermodynamique de |'air sec,
""'__'.'."'"I'-,oi du gaz parfait p=pRTOUR = 287 J kg K
- Enthalpie du gaz parfait H = C, TouC,=1005J kg™ K capacité 0
thermique par unité de masse d pression cons‘ran‘re H ne dépend que de Ia
température 8

LR

*A pressuon constante, pour une transformation quasi s'ra‘ruque S TR
6Q €, dT=dH=TdS (S enTr'ople) | '-.'-';;i. W,

* Plus généralemenf oAl R - |
" 8 Q=TadS = dUi pd(1/p)- 1/p dp st L
o dT- 170 dpia CodT HRT/p dp'= C: (T/6) d6 ' el - il
ot oh introduitla ’rempera‘rur'e no’ren’rlelle '. 'jfl‘"- ._L :
L9 = T(po/p) avec k = RIE,=2/7 | "
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I3 Loi hydrostatique et stratification

Selon la verticale, |'air est essentiellement en équilibre hydrostatique: en
moyennant sur un pavé horizontal de quelques km?, la vitesse verticale est de
I'ordre de quelques cm/s et I'accélération verticale est négligeable par rapport a
la gravité.

* Loi hydrostatique dp/dz+pg=0

~ En combinant avec la loi du gaz parfait, on obtient dp/p = -g/RT dz eft,
. pour une température uniforme (simplification grossiere mais per"rmen:l'»e)
To - 255 K, on obtient L

P = po exp.(-z/H) .
avec H = RTy/g # 7,4 km, hau'reur' d échelle.

La pression diminue de moitié tous les 5 km (car H /n(Z ) 5 km ) Ry
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Le profil de Témpém’rure n'est pas explicable par des lois simples.
Il dépend de I'équilibre radiatif (absorption et émission) et du
transport vertical de chaleur par les mouvements de |I'atmosphere.
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I4 Distribution de la

température
Variations du profil de i 4L K 1
température vertical lleg i
* Au sol, variations de 100 K i
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A retenir

® L'atmospheére jusqu'a 100 km d'altitude est composée d'azote (787%) , d oxygene (21%) et d'argon
(0,9%) en quantités fixes auxquelles s'ajoutent d'autres composés mineurs. Le plus important est
_I'eau dont la proportion varie considérablement (de 35g/kg au sol en régions tropicale & quelques
mg/kg a 100 hPa et au dessus).

» L'0zone atmosphérique est concentré & 90% dans la stratosphére. Il filtre le rayonnement solaire
ultra-violet (en dessous de 290 nm) et convertit cette énergie en chaleur; il est ainsi responsable du
profil de température croissant dans la stratosphére depuis la tropopause jusqu'a 50 km.

* L'atmosphere est stratifiée. Elle est en équilibre hydrostatique dés que |'on considére les quantités
moyennes sur un domaine horizontal plus grand que 10x10 km. La pression et la densité décroissent
avec |'altitude de maniére exponentielle en premiére approximation, diminuant de moitié tous les 5
km.

.Ih._

~ * La thermodynamique de |'air est bien décrite par la loi du gaz parfait. Ve 1 'f:'. i.J i
. |_': ] -.-'|| 1_1 eh hL

i 15:‘-
*La ‘remper'a’rur'e décroft dans la troposphére d'environ 6,5 K par km Jusqu ‘ala Tr'opopause a'q'?i } ade . -ﬁ

11-

laquelle la température se remet a croitre dans la stratosphere jusqu'a environ 55 km. La hauteur de }
la tropopause varie selon la latitude. Elle est de 6 km dans les régions polaires, 12 km (300 hPa) aux - - ' ,'
latitudes tempérées et de 18 km (100 hPa) dans la zone tropicale autour de I'équateur. La

température de la tropopause tropicale est tres basse, de |'ordre de 200K.



I5 Thermodynamique de I'air sec (suite)

- * Loi du gaz parfait p=pRT ouR =287 J kg K"
« Enthalpie du gaz parfait H=C, T ou C, = 1005 J kg' KT capacité
thermique par unité de masse a pression constante. H ne dépend que

de la fempérature

* A pression constante, pour une transformation qu'asi-s‘ra‘rique:'
0Q=C€,dT=dH=T4dS ( S: entfropie)

~ Plus généralement

53Q=Tds=dUspdl/p)=dH-1/p'dp
= C,dT - 1/pdp= G, dT- RT/p dp e

dS.= C,dT/T-Rdp/p=C, d6/6

ou on introduit la température potentielle

6 = T(po/p)* avec k = R/C, (= 2/7 pour un gaz parfaitdi-atomique)




]? *Sb Temperm‘ur'e
po?enhelle

Les mouvements
_convectifs sont
essentiellement
adiabatique (échanges
de chaleur beaucoup
. plus lents que I'équilibre
ﬁ;ﬂe la pr'ession).

_I'\. ._.'__:.._,.h-
'L.'_l'"ll‘ L

température pofenfleﬂ@
6 = T(po/pP)
avec k= R/Cp n

Conservation dela =

Material Line
(6= const)

6 =const
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. ; s | o
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' dT S | ‘
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iz i Cp'. | BT B2 ray i Hy
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: Ia ‘remper'a’rur'e
locale pour
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1.7 Mouvements verticaux d'une parcelle d'air

thaiﬁons: ' | Parcelle déplacée p

- Propriétés thermodynamique de I'air ambiant : P,p,T T
j PpsPpstp

- Proprietes thermodynamique de la parcelle : P,:P, a : e | 5
1 ir ambiant

p,p,T déplacement

L'air ambiant est en équilibre hydrostatique: @ +pg=0 (1) 52,
0z |
lieu initial
La pression de la parcelle deplacée s'équilibre instantanément Zpo T¢= T(z p)

avec la pres'sio_n ambiante : pp: P

L'équation du mouvement adiabatique de la parcelle est p ;

dt2 ] p a:-_z

| wl ooty SRRl
En combinant (1) et (2), on obtient =0 = gJ———= acc¢leration

dt? p T

P 1 :".I i

-p

de flottaison, la deuxiéme égalité_ etant obtenue par l'usage de la loi du gaz parfait. | o
f 5. “TH's | "




E SITS 'ést la température de la parcelle et de l'air ambiant a son point de départ,
Gkt .l_caé-,températures de la parcelle etll'air ambiant a l'emplacement déplacé o Zp il
sont des perturbations de T , soit T Sl T1O TetT p=TS—|— OT >

doun T —T=6T —8T. f=i
p p

La température potentielle étant définie par 6=T|—| ,ona —=——K
p Bl I :
o T S
pour l'air ambiant et 0 =—— —k —— pour la parcelle qui se déplace RN
T P :"; :

' OF®iZu 81 00 3

de maniére adiabatique, d'ou 5 P g—=— VB Z avec N =g A
dt 0 0

N est appc_alée la fréquence de Briint -Vaissala - e .‘ 1
Pour —> O la frequence de Brunt—Valssala est réelle et la parcelle Gscdle T i

=

verticalement avec cette pulsa"tiori.-

Pour — <0, l'atmosphere est instable et des mouvements convectifs

02z

s'etablissent pour brasser 1"a1r et rétablir I'équilibre. | G
T -

ma
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Dans la troposphére, N est de lll.l'ff:_d?‘é'.-de 102 s* (période de 10 minutes) et deux fois plus grande ' R
- dans la stratosphére. TE o



. ARETENIR

* Les mouvements atmosphérigues verticaux sont essentiellement - | '
adiabatiques sur des temps comparables a celui de la convection, ce qui {
permet d'introduire la variable thermodynamique température potentielle. '
 La stabilité verticale de I'atmosphére dépend de la valeur du gradient de
température par rapport au gradient adiabatique. L'instabilité se produit ol
lorsque la fempérature décroit plus vite que le gradient diabatique ou lor'sque

la température potentielle décroft avec |'altitude. '
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C nvecuon de Rayle1gh Benard

Cellules hexagonales pour une
rconvec‘rlon hon turbulente

=
1

Profil de température en

ﬁ convection turbulente -

Dans la zone brassée la température
s ' homogénéise par la génération de
volutes de tres petite échelle qui sont
ensuite lissées par la dl'f*fus‘lon (c' es’r
a dire les échanges moleculalr_'e_s)._

P

Convection entre deux plagues

maintenues aux températures T; et T,.

A la suite du brassage de la cellule,
production d'un profil. moyen quasi-
isotherme dans |'intérieur de la cellule
et concentration du gradient de =
température dans deux couches ||m|’res

pres des parois. A
: Tz_“.f-‘:r_'e_o
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Fig. 1.7
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Free Atmosphere

‘W Entrainment Zon:l Capping Inversion

Residual Layer
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Midnight Sunrise
§3
Local Time

The boundary layer in high pressure regions over land consists of three major parts:
turbulent mixed layer; a less-turbulent residual layer containing former mixed-layer ¢
nocturnal stable boundary layer of sporadic turbulence. The mixed layer can be sut
cloud layer and a subcloud layer. Time markers indicated by S1-56 will be used in

Cycle diurne d'une couche
limite continentale en

" régime anticyclonique

(couche mélangée pendant

le jour, couche stable et
couche neutre résiduelle . -
pendant lanuit)
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C'est la température
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Fig. 1.12

Profiles of mean
virtual potential
temperature, 6y,
showing the
boundary-layer
evolution during
a diurnal cycle
starting at about
1600 local time.
S1-S6 identify
each sounding
with an associated
launch time
indicated in

Fig. 1.7.

Evolution des profils
de fempérature
potentielle au cours
du cycle diurne
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.'_.=:,.'1:De\"/é’lopmen'r of an inversion.above a boundary layer

Evolution of 0, by the difference between top and bottom fluxes:

de , |
m:wrer _wrer
dt 0 h

Growth of h by entrainment:
dh
Seay,
dt
Evolution of inversion gap by entrainment and variation of 0,,:
dAO, do,

=w —
dt ¥ dt

Equuhbra‘ruon between flux and entrainment at the top of the boundary layer:

AO,w,=—w'0’,
The SOIUTIOH requires a closure assumption on w_or w'0"’,
We choose w'0',=—c, b with p=w’'0’,
dﬁ'em Yerd ¢(1+CE) dh cEcl)
and
dt AO, Jo e dt A0, -
A solution with h=A0,,=0 at 1= O IS obtained as A0, — 41" and

Hence

h lit”2

where A=

2(1+CE)Y¢t

2ycyd AR B—\/2¢(1+ZCE)

5 We get also: 9m=90+\/

P e

FRZcq

The inversion layer which caps convective motion is a direct consequence

of the development of a boundary layer

-



Observation of the boundary layer aerosols +

volcanic ashes by lidar
(SIRTA)
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.de la dispersion
tri-dimensionnelle
dans la couche
heutre et dela
dispersion b
bi—dih{ensionne_!le_.

dans la couche =
stable. 3

Fig. 1.8 Idealization of thermals in a mixed layer. Smoke plumes \
loop up and down in the mixed layer eventually becoming
uniformly distributed.
Comparaison

Near
neuitral

Weakly
stable

Strongly
stable e eaveee®

Fig. 1.10 The static stability decreases with height in the nocturnal boundary
layer, gradually blending into the neutrally-stratified residual layer
aloft, as indicated by the isentropic surfaces sketched on the left.
Smoke emissions into the stable air fan out in the horizontal with
little vertical dispersion other than wavelike oscillations. Smoke
emissions in the neutral residual-layer air spread with an almost
equal rate in the vertical and horizontal, allowing the smoke plume

to assume a cone-like shape.
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Smoke Plume

RL

Sunset
Lofting of a smoke plume occurs when the top of the plume
grows upward into a neutral layer of air while the bottom is
stopped by a stable layer.

Fig. 1.13

Time

Retour de la pollution
e
au sol dans la couche .
mélangée diurne

Sunrise
Time

F1

Sketch of the fumigation process, where a growing mixed
layer mixes elevated smoke plumes down to the ground.

Smoke plume 1 is fumigated at time F1, while plume 2 is

fumigated at time F2.




. ARETENIR

* | 'atmosphére étant chauffée par le bas, une couche limite se forme prés du *
sol sur une épaisseur de 1000 a 4000m (selon les saisons et les latitudes). i
Dans cette couche limite le brassage convectif maintient un gradient quasi-nul
de température potentielle par brassage et mélange (le gradient de
température potentielle ne peut se maintenir que dans une couche de surface
ol les mouvements sont faibles) }

I...il

neu’rr'e resuduelle

*
B
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III 2 Condenscmon de I'humiditée

~ On caractérise la vapeur d'eau présente
' dans ['air, soit par sa pression partielle e,
‘soit par son rapport de mélange en masse
r,=p/p, = (e/p)R/R,) :
ol I'indice d se référe a |'air sec.
La pression partielle de saturation e,
dépend de la température (loi de Clausius
Clapeyron). (T in K)
e liquide = 6 112 exp(17,67 (T-273.15)/(T-29.65))
e dloce = exp(23,33086-6111,72784/T + 0,15215
- Ln(T))

- |

";EExemples de rapports sa’rur'an’rs

& 100 hPa et T =-80°C ' 1,20,003 g/kg,
(le contenu en eau de |'atmosphére est divisé

par presque quatre ordres de grandeur entre
le sol et 100 hPa) 4

f R 1| g F
G nily Wi i
id .

gt
[ i
=i, L

3

: L

a 1000hPa et T=20°C: =145 g/kg, .
a 800 hPa (ZOOOm) et THAIC: r'S =7.8 g/kg
a 500 hPa et T=-30°C k) s =0 A7 g/kg,

LCL

2 rs(To,p0> r

LCL (lifting condensation level): niveau de
condensation des parcelles montées
depuis le sol




'=~-Nbfe complérﬁen‘rair‘e:_ Description de |'air, humide

Onnote e la pression partielle de la vapeur d*eau, R =R*/M la constante des gaz
associée et r, la densité de la vapeur d'eau. Ces quantités sont liées par e = p R T. On
note £ =R /R = 0,622. OnaR =462 J kg' K, '

La pression totale est p = p +e et la densité totale est p = p +p,

L humidité spécifique est q = p /p, rapport de la densité en vapeur d'eau d la densité

totale
Le rapport de mélange en masse est le rapport a la densité d'air sec r = p_/p,, soit

r = q/(1-q). En pratique, sauf dans les régions tres humides et pour des calculs précis, on
peut confondre r et g. On pourra aussi, dans une approche simplifiée, assimiler la
densité et la pression de |'air total a celles de |'air sec.

L Ty .
.I‘;.-u.. ¥
W

" On peut écrire 2 b ':-'ﬁr:fi‘i i
; q 1 ! .-FE: -n'.."'hj-
avec R'—(1+0 61¢)R, . At 5. A o

On peut aussi introduire une température virtuelle T,=(1+0,61 q) T telle que p=p RoF s -.-’.

T, estla température qu'aurait l'air sec a la méme pression et la meéme densité que l'air humide
Les chaleurs spécifiques-de l'air dépendent aussi de l'humidité :
Cv:(1+0797q)cvd .
Cp=(1 —|—0,87q)de

ait
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I11.4 Autres formes de condensation
& |

Condensation par refroidissement

isobare

(formation de brouillard et

de la rosée)

Pression saturante

“Condensation par brassage et
mélange d"air chaud et humide (A)
avec de |'air froid et sec (B)
(formation de brouillard au dessus
des rivieres et lacs en hiver,
formation des trdinées
d'avion) |




B o ~ Alto-cumulus .
It .':'MNUC(QQS d altitude composés de goutelettes d'eau, entre 2000 et
ot - 6000m dans les latitudes tempérées,
en froupeaux compacts, |
3 ils sont souvent, en été, précurseurs du
- A développement de cumulo-nimbus et d' or'ages

Cirrus en fin de journée i ,}.'
composés de glace, rarement opaques, . ' |
se forment au dessus de 6000m dans les
latitudes tempérées,

ils sont souvent précurseurs du passage du
front chaud d'une . perturbation

1 - ) d s - o o - e
; g — =T
b ! 1
-- Photograph by Fonald L. Halle —-
—-- U. of Mlinois Cloud Catalog —-
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Aufr‘es ’rypes de nuages Nimbo-stratus

NLIC(QCS bas s‘rr'a’rlformes : nuages bas trés opaques, base indéfinie,
associés a des précipitations persistentes,

. neige par tfemps froid

STraTo-c_umulus

composés de goutelettes d'eau, opaque ou

‘fres opaques, base en dessous de 2000m,

associés a des précipitations faibles

—-- Photograph by Fonald L. Halle —- 3
-= L. af Minois Cloud Catalag —- T, i
o R A Y's L

S’rm’rus

bancs de nuages faublemen’r bpp@ues F"
définieen = e o SRR AT
' dessous de
2000m voire
‘au sol :
* (brouillards)




III6 Organisation h_uageuse a grande échelle

.Imdgé composite IR fausses couleurs, obtenue par compositage de 5
satellite géostationnaires en orbite 22/09/2005 18:00TU

(6OES-10 (1350), GOES-12 (750), METEOSAT-7 (OE), METEOSAT-5 (63E), MTSAT (lél‘rOE))

] . ¢ i ! ey ':. :
\_Bande.s, de nuages :Cyclone Rita ' Amas de nuages convectifs -
associées aux ‘ 2 :
A dans la région tropicale autour
perturbarions des de |'équateur (15S - 15 N)
latitudes tempérées

_— Zones de subsidence
Source: http://www.satmos.meteo.fr ~~~ SANS nhuages et déserts
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* L humidité est limitée dans |'air par la relation de Clausius-Clapeyron qui
fixe le rapport de mélange saturant en fonction de la température et de la
pression.

*Lorsque en s'élevant, I'air atteint le niveau ou son contenu en eau vapeur
devient saturant, la condensation se produit et ceci constitue la base des
nuages cumuliformes.

D'autres mécanismes peuvent conduire d la formation de nuages comme le. ﬁlﬁ% |
W

d'air chaud et humide et d' air frond et sec ('rramees d' avuons brounllards*

refroidissement isobare (génération des brouillards ma'rmaux) ou le mﬂqﬁ]%; iﬂ%

dessus des étendues d' eau) m | Y Sonat FEA ERiak Y

e = § e
= - Ti LY N T

-



ELL.7 T_empéra’rures potentielles humides

Pour une parcelle d'air humide saturé, la variation d'entropie pour une unite de masse d'air sec est
| dS=(C,+r,C, +rC, )dlog T—i—%d r,—R,dlogp,—r R dloge,

C,,C,,C, :capacités calorifiques de l'air sec, de la vapeur d'eau et de l'eau liquide

rosi; rapports de melange en masse de la vapeur d'eau et de l'eau liquide

R,, R, : constantes des gaz pour l'air sec et la vapeur d'eau (szgll )

=@ Omt

Dyse, : pression de l'air sec et pression saturante de l'eau a la température T
L : chaleur latente de condensation. A 0°C, L,=2,50110°J kg '

i AT : dloge, L
En utilisant de plus l'équation de Clausius-Clapeyron = o8
dT R T
’ r 4 / L4 d L e 6
et l'équation de Kirchoff aT €=y, est conserve, 5.1 !
1) transformation agiaﬁ"- ique
> N Lr -f;é 14Ty =
on serameéne a d S=(C ,+rC ,)dlogT +d ) R,dlogp, -2) condensa’ts tran. P'b 'Sﬂi
- . I | . avecla fpar?‘bﬂHe Ly ,,-;;r-._a
ou r=r +r, estle rapport de mélange total de l'eau ! Lt conser\i'é) 2y

Ceci permet de définir une température potentielle équivalente 0, telle que ot ,'
dS=(C,+rC,)dlog0, '
soit
Rd
C,trC

Lr
(C,+rC,)T

Lr,
O §

p

0 =T 20 " exp ~0exp

Y
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%-II 158 Hls‘rolr'e d une par'celle d'air humide au cours de

51' ascendance dans un nuage et énergie dégagée
' CAPE: Convective Available Potential Energy '

2.4 P LS o [ P G | [ P e e s e e = S T P S RN O [ | | ERE = ) ] ] O ) 7 Py | e i 3, o ) ) 18 A |I!|IF‘
20 ] . - | l.. :I'Il.
—T o] i 114 i 5.1:15'1 ;;:,
L SIS i . o §d
------ <- Sommet du nuage - Energie pOTenT'e”e'i ~ :
16 =i = p : ~ 12 E
s — ' : =
"8 T: Température g P —Rf (T - T)d lnp 1 %=
i ambiante — B Py : 10 %
10 T": Température de la 4 1 E |
B parcelle ascendante L g
-8
=
1.0 — j=
: CAPE=—R|[ | |5
al Pti s &
i - < §
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"Niveau de condensation LCL -> ~ =4
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e Diagramme meteorologique:
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o . s
=il convective conditionnelle
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Fvd a fournir pour déclencher
=Y la convection
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Convection au dessus du Bresil vu
depuis une navette spatiale




 ARETENIR | |

* Le diagramme météorologique permet de représenter |'état
thermodynamique d'une colonne d'atmosphére et d'estimer son
potentiel d'instabilité ainsi que le niveau de la base et du sommet des
nuages. ‘

* La CAPE est |'énergie récupérable dans le mouvement pseudo-
adiabatique d'une parcelle d'air depuis son niveau de flottaison

jusqu'au sommet du nuage. C'est une mesure de |'intensité de la
convection profonde. Les courants ascendants peuvent atteindre
plusieurs dizaines de m/s. . b

TEIRER g S8
» La CAPE est moins forfe dans la convection tropicale mar'mme qu?hn o

dans la convection continentale aux latitudes tempérées maisle = |
déclenchement de la convection est plus facile dans le premier cas. = -

"1.;



A RETENIR (suite) |

* On a négligé ici le fait qu'un nuage est un mélange d'air entrainé et
détrdiné sur toute sa hauteur. Cependant les parcelles qui atteignent
les plus hautes altitudes sont généralement issues de la base sans
mélange. ‘

* Les cumulonimbus engendrés par la convection profonde ne sont pas

le seul type de nuages. Les nuages en bancs stratiformes ou les nuages
d'altitude constituent une bonne part de la nébulosité. Ils jouent un

réle important dans le bilan radiatif et I'effet de serre (voir cours

suivant). Cependant la convection profonde est responsable des i
précipitations les plus fortes et par suite de |'essentiel du chauffagéé’ i :
de I'atmosphére par transfert de chaleur latente (vour' aussi coUr's i

s
;;“‘5‘1 ¥

i
sunvan’r) | | i s i

-

o
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IIIlO 'Ins"rabilli’ré's humide (potentielle et conditionnelle)

‘Conservation de 0, si 1) 7 est conserve ( I'eau condensée reste transportée avec la parcelle),
et 2) le mouvement est adiabatique.

Puisque r, est fixe par le rapport saturant, 0, est alors fonctionde 7', p et r.

Pour une parcelle non saturée, la température potentielle équivalente est définie comme celle de la
parcelle saturée obtenue par une détente adiabatique jusqu'au niveau de saturation (LCL). X
Avec cette definition, 0, est une variable conservative pour toutes les transformatlons adlabathues
- dela parcelle (saturée ou non). '
0, estalors fonctionde 7', p etr, .

s =, by !lt:. ...I' 5 ke I.-' 1
L] i = ; » i




Ld qu‘an’rl’re conservée pendant une
tr'ansfor'ma‘rlon adiabatique saturée
. _es‘r- la température potentielle
* €quivalente
e Lrvs(T,P) . : zA
RACRD T
e

i gradient de température
pour une atmosphére ot 6, est

uniforme.

Condmons d' instabilités
_pompar'ables au cas sec.
Ins‘rabulu'_rade I"air saturé si
Pour de |'air. msa’rur'e llfl fou’r
d'abord parvenir d la saturation de
la co_uche d'air pour que I"instabilité

se manifeste s

I.-'u

I.

“Absolutely

[y : adiabatique seche
[ st adiabatique humide saturée

|

Absolutely
Stable

Unstable

Remarque: on néglige la plus faublg dansn‘e de
“I'air humide par rapport & Iair !s‘ae‘ iy 7R

J 1-'-.’:‘!:.




':_N:I)"re cbmplémen‘rair‘e: Calcul du gradient adiabatique saturé

Dans une transformation adiabatique saturée, et pour une
unité de masse d'air sec: e ?
C,dT+Ldr,—R,Tdlog p,=0.
En utilisant la loi du gaz parfait, :
Rdelogpdzpiddp=—gdz.
Par ailleurs, on écrit la variation de r—s en fonctionde T et p
or or, oA | %
drS_(@T dT + 7 )dp 4 G ;.' -
- On obtient alors, en utilisant encore une fois la loi hydrostatique_, T, iy
C +L 81’3) TiLE l—pL(ars))dz ! # -
e EOGT Optint - R AN AT g
; soit ' = ' A vl f g A
| ; .ll_ : L.( Grs ) 7 i 1 xt .._'.L_,..'.". iRt sy a'-
= op/| % b , i
=T, -
. M L ( Grs)
c,\oT Y
g
X 7



e Température potentielle équivalente de saturation

On a défini la température potentielle équivalente pour de l'air non saturé comme
la température potentielle équivalente de la parcelle aprés ascension adiabatique ]
jusqu'a son niveau de saturation. iR |
0, est alors fonctionde T, p et r,. vl

On définit aussi la température potentielle équivalente de saturation 6 comme la temperature
potentlelle équivalente d'une parcelle saturée a la méme pression et la méme température

Lr (T,p
que la parcelle d'air considérée: Oe ~0exp sl )
c,T 3
0, eft une fonction de T et p. | \ G l '- Lol :
Pour une parcelle saturée, 0,=9,; pour une parcelle non saturée, ,>6,. qﬂ
r L5 . . r 'Y 7 e e . 1 FEN LT - 4k HO £ Lok i
Remarque: on a négligé la contribution de l'évaporation des précipitations .~~~ 0
L T ; i : : L Fod il S T Pt TN
: . A T
"y .M;



.Lp.i’sque qu ‘une parcelle d'air est déplacée Instabilité conditionnelle
vértlcalement Elle s'éleve d'abord selon _

_un_e ,t_u_,ltabattque seche et atteint ainsi
son niveau de condensation (LCL). 0 IR G R L e & I o e
Elle poursuit son chemin en restant
saturée selon une pseudo-adiabatique.
Elle rencontre son niveau de flottabilité
(LFC) lorsque sa température 0,

150

égale 0. de l'air ambiant.
A ce moment la, la température de

l " wale a celle d =

l'air ambiant. £
L'ascension contmue si —=<0 - 0

dz -

n

'

Clest le profil de 0, etnonde 0, qui

deczde de la stabilité car une inégalité surv

les températures saturées a pression
constante entﬂame une inégalité de

méme type sur les temperatures car

*

0 9 : . g g
oT IBE 900
Remarque: on néglige l'effet de 1000
l'humidité sur la densité; e} 300 320 340 360 380 (K)

i I-.-: "I. 143 \ru-
i

Rty 7T Situation convective typique en région tropicale .
- i ; Lt L] N ! " "{




Instabilité

Condition

Nature

Déclenchement

Potentielle

d6,/dz<0

Instabilité d'une
couche d'air

Soulévement de la
couche d'air pour la
porter a saturation

Conditionnelle

d6.,*/dz<0

Instabilité d'une
parcelle d'airdans |
la colonne

i
!

Ascension de la
parcelle pour la
saturer et la mener ||
au niveau de

flottaison positive

- - - ¥
LEC N PR
1."" . .II.
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e STI"GTIfICGTIOH e’r Ia convechon ’rr'opicale Wineh
Harara s ".ﬂ 2 y
Heating Rate (K/day) -
-2 1.5 -1 -0.5 0 0.5 y 0057 0.05
18 - 18 0.04 - 0.04
16 16 g:n.us - - 0.03
4 % | I
14 _! 14 o 0.02 n.oz
: Heating Rate | _
1 0.01 - - 0.01
12 - - 12 ]
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T 8- s 3 pdf de la :;9
6 - 6 temperature | ;5
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La convection est a%p)ab de mglanger‘ I"air efflcacemen‘r de la surface jusqu’ a
16 17 km l"., !" .
T

. L P o
g o Sl gt e SRR ST = | i 5 Sk

i

“op/(Ca)np-
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o o5 ke



.E"; R . \ \
| ﬁﬁ ETfi)}::o:[)..ause troplcale NE : ~ Rt

T e = .
=375 K

TROPICAL TROPOPAUSE LAYER

DETRAINMENT o
LAYER & b Folkins, JGR? 1999
: : ; Highwood & Jhoskins, QJRMS, 1998

©=345K

\ \

\

bt
MoIST ADIABATIC A
SHALLOW Ty
' CONVECTION i
|
EQUATORIAL REGION SURFACE

Adapted from Folkins, JAS, 2002
Existence dans la reglon tropicale d'une couche de transition

entre |' a’rmdsp_‘l'\g%e brassée et la stratosphére. Y
3 1 -"'I:t:.



" ARETENIR | |

* A l'intérieur du nuage, le mouvement ascendant d'une parcelle qui ne

se mélange est décrit par une transformation adiabatique (si | eau
condensée est transportée avec la parcelle) ou pseudo-adiabatique si

|"eau condensée précipite.

* On peut associer des variables thermodynamique généralisant la
température potentielle pour les fransformations adiabatiques .

saturées. '

* Pour de |"air saturé, les conditions de stabilité de |'air sec se SHBUAT
genemllsen’r directement en utilisant la température po’ren’nellq ftlﬁ'r‘ia,_;'
equuvalen‘re , - _ s e f :,.__"_ 5
* Dans |'air insature, dppar'a’l"r la notion d'instabilité conditionnelle qui =~ =
ne peut se réaliser que si I'air est au préalable saturé, c'est a dire si

les parcelles d'air humides situées pres du sol sont portés a

condensation puis au hiveau ou elles acquierent une flottaison positive.
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