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Dynamique atmosphérigue mouvements de I'atmospheére terrestre,
lois physiques qui les gouvernent.

Lois physigues contraintes auxguelles sont soumis les mouvements.

Role majeur de la dynamique atmosphérique dans laistribution
des especes chimiques:

a. pilotage des sources/puits des especes chimiques

b. effet sur les constantes de temps des réactions chsnique



Les phénomenes atmosphériques

La notion d'échelle

Echelle planétaire:
'g circulation persistante qui occupe une bonne partie du
. globe. Mise en évidence de ce type de circulation en
- « filtrant » les plus petites échelles par un traitement
b statistique adapté.
o Ex : circulation de Hadley, régime de temps, mousson
&
) z . .
< Echelle synoptique:
‘w Dépression et anticyclone des moyennes latitudes, ondes
d’Est tropicale et cyclones tropicaux
Méso-échelle
Vent régionaux, brises, lignes de grains
Echelle aérologigue
s RO 5 Orages isolés, tornades, thermiques pures
ooy Byd ep 8
1 A A o Micro-échelle :
[ SRR Echelle temporelle (s) .

Tourbillons de poussiéres, rafales, microphysique des
nuages (formation de gouttelettes par ex)

Dans la réalité, toutes ces échelles sont étroitemantbriquées



l. Les mouvements dans I'atmosphere

|.1 Forces en présence, lois d’évolution
|.2 Contraintes sur les mouvements a grande échelle

lI. Circulations troposphérigues et transport

l1l. Circulations stratosphériques et transport

Bibliographie:

« Physique et chimie de I'atmosphere », sous la direcedr.d
Delmas, G.Mégie et V.H Peuch, Belin, 2005.

« Fondamentaux de meétéorologie. A I'école du tempS. Malardel,
Ceépadues, 2005.



Rappels

* Trois lois fondamentales de la mécanique
classique pour un corps isolé:

1. Conservation ¢
2. Conservation ©

3. Conservation o

e
e
e

a masse
a guantité de mouvement
'‘energie



Valeur moyenne o
d’un paramétre moléculaire

Fluctuations Variation
noléculaires” “continue’”
du paramétre.

A




LOI DE CONSERVATION DE

LA MASSE

1. Approche lagrangienne
2. Approche eulérienne
Approche lagrangienne:

Dp + pdiviw) =1
p—— MAIIVIWL ) = L
pe TP

La masse volumique d’une particule fluide ne peut
varier que par la modification de son volume



Interprétation de I'équation de
continuité

e Sile champ de mouvement des particules de
fluide au voisinage de la particule est
divergent (resp. convergent) alors la masse
volumique diminue (resp. augmente)

e Cas du fluide iIncompressiblée volume
d’'une masse de fluide donnée ne varie pas

Didv _ o ou Dp

Dt ' Dt

—0 ou div(u) =0



Forme euléerienne de I'équation
de continuité

 En un point fixé de I'espace, comme iln'y a
ni création, ni destruction de masse, la
masse ne varie que par des entrees/sorties a
travers la frontiere du volume

Jp

— = —div(pii)
oM Y




Interprétation

 La masse présente au voisinage d’'un point
du fluide (volume fixé) a tendance a
augmenter (diminuer) sile flux de masse
est convergent (divergent).

 Passage de la forme eulérienne a la forme
lagrangienne



ol de conservation de la
guantité de mouvement

* Dans un referentiel absolu, application des
lois de Newton:

-Drr. |: v'JL’/I ﬂlrr. J
Dt

e »n,/pt evolution Lagrangienne dans un
referentiel absolu

i, Vitesse macroscopique dans le reférentiel
absolu

= E forces extérieures appliquées a duv



Inventaire des forces

. Force de viscosit F

D, (Miig)

. Force d’attraction terrest'Per
. Force de pressiol £,

—
lII-|

Dt

= Fy +F, +F,



L’équation du mouvement
absolu

soit

Dﬁ — J_ —+ P
* = g* — — grad(p)




Conservation de la quantité de
mouvement dans un référentiel

tournant
D'.-:;_} D;i —* —
e _ T O A L
Dr ~ pr TU4NA
() vecteur rotation de la terre,
de module 7.292 x 1075 s~ 1,
i =td+QA0OM
\_\,_'/

e U :yijtesse d’entrainement, vitesse absolue du
réféerentiel tournant lié a la Terre a I’endroit ou se
trouve la particule; vitesse zonale d’'ouest en est,
de moduIeQRL



Référentiels absolu et terrestre
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Accéleration relative/
Accéléeration absolue

Duﬁu Dii _I_{_i P n DL'—: _I_ﬁ W=
= —— 4 QOAN QA

Dt Dt Dt
-—J ""'_.,"_,_"'

variation absolue de @ variation absolue de g

soit
Duﬁu DJ = i ) PN
B I A
Dt Dt
\

Accélération absolue = Accélération relative + Accéti®ns d’inertie



Force de gravité en
meteorologie- Definition de la

verticale
e En meéteo,

og — A M. = pg

o Gravité, champ de pesanteur (verticale) =
champ d’attraction gravitationnelle de la
Terre + force d’inertie centrifuge par unité
de masse



=

EQUATEUR

[] METEO



Le poids

—
-

P = pg* — pQ) Al = pi

* Poids ou force de pesanteur ou force de
gravité

« La force de gravité derive d’un potentiel:

dgz

—k=-grad¢) avec ¢ =gz
oz

g= -



L’équation du mouvement
dans le repere local

 Par unité de masse, dans le réferentiel
tournant lié a la Terre:

pi . 1
Dt L

‘T Ai " ) ) T
grad(p) — 200 A u

e Systeme de coordonnées dans le réferentiel
terrestre A, ¢, r=z+a

(M',7.7.k) Repére local du point M



Meéridien de
Greenwich
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Vent

U= ul +vy+ wk

e Vent zonal (vitesse relative tangente aux
cercles de latitude) u

* Vent meridien (vitesse relative tangente aux
cercles meéridiens) v

e Vitesse verticale w



Equations du mouvement dans
le repere local

% —%5‘— +58 = —% - mll —’% +20vsin g — 2w cos
% e e F—lj - —:L ~2usiny
{,JT‘: ~ # =~ ~ l} —}L +20ucos
~~ -~ —~ ~ ~~
acc. relative  courbure = gravité  pression Corlolis

aved

D 0 i (U 0 f . f 0
— = —t —— - —
Dt Ot reos ) dA  rdy O




LOI DE CONSERVATION DE
L'ENERGIE



Lol de conservation de I'’énergie
(suite)

 Premier principe de la thermodynamique

D(K + U)
Dt

La variation d’eénergie cinétique totale de la
particule par unité de temps est égale a la somme
de la puissance totale des forces exterieures
s'appliquant sur la particule et de la chaleur
échangée par unité de temps avec I'exterieur

= Wes + 60




Transformation adiabatique

e souvent utilisée en premiere approximation

De, T
}
’(' Dt

= —pdiv(id)

« Compression adiabatique: le travail des forcegrdesion
est associé a une augmentation de I'énergie interne, a@on
une augmentation de la température et P augmente.

« Détente adiabatique: masse volumique, température e
pression diminuent

ore



La température potentielle

(pada) > (pp.IB)
Transformation adiabatique
» R _,f Cp
T4 I'p 0="T (—“)
alors R/e, — R/c, et P

-EJ-‘%.- L E)B.’

e Lol d'évolution

D#
ﬁ Jf-'i-{'iT-”!:.f_',:..!} — ”



La température potentielle
(suite)

« Contrainte sur les valeurs de (P, T) d’'une particule
évoluant de facon adiabatique a partir d’un état initial

donné.
* Evolution quelconque: iy o
o Po roE
— =00Q | =
r Dt °Q ( p)
* Pour un apport de chaleur, la température poteatiell
augmente

» he varie gu'en cas d'échange de chaleur avec
I'extérieur
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Stratification verticale €
stabilité

— Flottabilité d'un élément fluide: différence entralensité de
I'environnement et celle de I'élément. Un des mé&oaes responsable
de mvts verticaux dans l'atmosphere, pas le seul Ifyoi

— Sous certaines hypotheses, mouvement adiabatiqlee\articale:
— dBparticule’dz =0
> Croissancele8 sur la verticale: equilibre stable

> Décroissancde0: instable
— > A grande échelle, atmosphere stable vis-a-via dervection seche

— Effet de la condensation de I'eau sur la flottabiliibération de chaleur
par condensation limite la diminution de T de laipale au cours de
I'ascendance. La condition d'instabilité est plus éaadnt remplie que
dans le cas sans condensation et mvts verticaux pabilinétde
flottabilité favoriseés.

UFR de I'ENM- Version 0 (septembre
2004)
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L’atmosphere en conditions
stables. Les inversions

 Deux cas typiques:

- Aux moyennes et hautes latitudeses de la
surface au cours des nuits d’hiver calmes
par refroidissement radiatif de la surface.

- Dans les zones subtropicaldans les basses
couches: inversion des alizéssible entre
400 et 2000 m d’altitude.

ore



Tourbillon vertical absolu

£ = &4 20 sin(p)
N’

Ep

 Tourbillon vertical du référentiel lié a la
erre:

f= 20sin(p)

 f parametre de Coriolis f >0 dans HN
f <O dans HS



Présentation a I'échelle du globe
6) La tropopause

La tropopause peut-étre diagnostiquée sur deseasifBus rigoureux que la rupture de pente du
profil de température

Le PV et 'ozone augmentent rapidement au dessiss ti@popause.
La tropopause peut-étre diagnostiquee par l'istasar2.50107 kg d’ozone/ kg d’air ou susd-surface

1.50u 2 PVU
L'intérét du PV est considérable :

- C’est un parametre quasi-conservatif cad qu'unaquée de fluide peut-étre identifiée et suivie par
sa valeur de PV (le PV sert de traceur)

- Le PV est un parametre qui « condense I'informati@t on peut en inversant le PV, connaissant les
conditions aux limites, retrouver les autres cha(@pB,T ...)
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Le tourbillon potentiel (2/2)

Unité de TP: 1 pvii=10° K.an? kg—t.s~ L
Climatologie du TP

_e tourbillon potentiel couple explicitement
escaractéristigues dynamiguesie
'‘ecoulement et lesaractéristigues
thermodynamiquesde I'atmosphere:
tourbillon absolu et gradient de température
potentielle ne sont pas independants
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Fic. 3.27 — Comparaison entre le diagnostic thermique, le diagnostic en ozone et le diagnostic en tourbillon potentiel
de la tropopause. Champ de température ({K) en moyenne zonale et saisonniére {décembre-janvier-février) auquel on a
superposé la couche comprise entre 150 et 200 ppm (1 ppm=10~" kg/kg) du rapport de mélange massique moyen d'ozone
(noir) et la couche comprise en movenne entre 1.5 et 2 pvu (magenta) pour la méme saison.



Les equilibres a grande échelle



ECHELLE DE TRAVAIL

 En pratigue, pour filtrer les fluctuations les
plus fines, on augmente la taille des briques
élémentaires dans lesquelles on moyenne
les grandeurs>» L’échelle de travall
correspond a la taille des particules
élementaires sur lesquelles on opere les
moyennes.




| ois d’évolution a I’'échelle de
travall

* Elles sont obtenues en moyennant les equations
d’evolution valables a I'échelle du continuum.

 Formellement, on retrouve les mémes termes que
ceux a I’échelle du continuumde nouveaux
termes termes de transport turbulents.A
prendre en compte dans I'étude de la couche limite
atmospherique, en généeral negligeables devant les
autres termes en dehors de la CL.




Analyse en ordre de grandeur

* En fonction du contexte et de I'’échelle du
phénomene a decriren estime l'ordre de
grandeur de chacun des termes intervenant
dans les equations d’evolution de
I'atmosphere=>on conserve les termes
ayant les ordres de grandeur les plus grands
(facteur 10 d’'un OG a l'autre)




L’approximation de la pellicule
mince

 Altitude z des particules d’air < 100km,
donc <<< rayon de la Terre (a= 6400 km).

e Donc r= a+z peu différent de a.



Systeme d’équations du mouvement apres
application de I'approximation de la pellicule

mince
f
) tgp ) o
% e _%%? —2Usinpu
: ¥ \ y
| f
Dw — _10p
Dt B g L 0z

D 0 s u 0 s v 0 s 0
- = T — W—
Dt 0t  acos(p) 0N ady 02




Approximation
f-plan, b

du plan tangent,
eta-plan

e Termes de courbure d’'O( ©r= /g

Terme d’accélération d
Donc,pour toute echel

'OG U#/L
e inférieure al'échelle

planétaire, les termes d
devant le terme d’'accél

e courbure sont petits
érationDe I'échelle

synoptique a la microechelle, on peut négliger ces
termes et se placer dans une géométrie plane sur
un plan tangent a la sphere terrestre en un point

MO situé a la latitud #o



Plan tangent en MO




Equations dans le plan tangent

Du . 1 dp .
Dt o p Oz —|_f v
Dv  _ _1dp _ fu
Dt p Oy
Daw — ¢ 1 dp
Dt o g p Oz




f-plan

 Dans le contexte du plan tangent, faible
variation de la latitude> forme approchée
des variations de f avec la latitude.

f =10 + 3 y Approximation du beta-plan

. Sl 3 est petit devant fO, f constant égal a fO
sur tout le plan tangent. Approximation du
f-plan.



L’atmosphere au repos,
I'atmosphere de référence

o Atmosphere au repos: au repos dans un
referentiel terrestre (vent et accéleration
nuls)

dp

« Equilibre hydrostatique 3. =7

 Donc la masse volumique, la pression et la
température ne dépendent que de l'altitude.
Les surfaces Isobares, isopycnes et
Isothermes sont horizontales.



Quasi-equilibre vertical,
approximation hydrostatique



Quasi-equilibre vertical,
approximation hydrostatique

Rappels: dw/dt associee a deux
forces:

composante verticale du
bilan des forces de pression, vers
le haut

poids, vers le bas



Approximation hydrostatique

* Valable sil’accélération verticale des particules
est faible comparee a ces forces

dp
0 = - —pg
S~ 0z -~
accélération négligée S——

poids
force de pression

« IMPORTANT: w n’est pas nulle ni méme constante dans
le temps. Dans une atmosphere quasi-hydrostatique en
mouvement, il faut de la vitesse verticale pour resrdat
loi de conservation de la masse par exemple.
(détermination de w par I'équation de continuité)



Validité de I'approximation
hydrostatique

e Pas de methode simple pour obtenir les
conditions générales de validité de
I'approximation hydrostatique

 Résultat: condition de validité
H/L<<1

L'approximation hydrostatique est valable
pour I'étude de phénomenes « plats »
(rapports d’aspect petit devant l'unite)



Quasi-equilibre horizontal,
écoulements de grande échelle,
approximation QG



Comment estimer I'importance de la force de
Coriolis sur une circulation atmospherique?

 Comparaison de I'OG de l'accélération
horizontale et de 'OG de la force de Coriolis dans
I’équation du mouvement horizontal.

e accélération horizontale U
“ force de Coriolis fol

U, L, fO OG de la vitesse horizontale, de la
dimension horizontale et du parametre de Coriolis



Nombre de Rossby

o Estimation du rapport entre le terme d’accélération
et le terme de Coriolis dans I'équation du
mouvement: nombre sans dimension, nombre de

Rossby:

U
f;_—,L‘
e SI R0 <x1], |laforce de Coriolis est d'un OG

supeérieur a l'accélération horizontale dans
I’équation du mouvement




Nombre de Rossby (suite)

» La separation d’échelles entre les
phénomenes dépend de f donc de la latitude.

 Moyennes latitudes f, = 10=*s71
* Regions tropicalesf, = 1075 s™!

-2 RO petit devant 1 a I’echelle synoptigue aux
moyennes latitudes, uniguement a I'échelle
planétaire dans les regions tropicales.



Estimation du nombre de Rossby
selon le contexte

e Supposons vitesse horizontale caracteristique : 10
m/s

« - alatitude donnée, Ro d’autant plus petit que L
est grande

« Traduction: I'influence de la force de Coriolis joue
un role plus important dans les processus associés
a des circulations de grande dimension horizontale
gue dans ceux associés a des circulations d’échelle
fine.



Définition: grande échelle

e L’ensemble des phénomenes pour lesquels
I'influence de la rotation de |la Terre domine
celle de I'accélération horizontale. Les
échelles météorologiques associées a la
grande échelle varient avec la latitude et
avec I'OG caractéristigue du vent
horizontal.




Composante géostrophique de la

circulation a grande échelle

e Hypothéses: H/L < 1072 + fapl
 Equilibre géostrophigue:

A grande échelle, I'accélération horizontale est d’un
OG plus petit gue la force de Coriolis. Donc la
force de pression horizontale et la force de
Coriolis sont du méme OGguasi-équilibre
entre la force de pression horizontale et la force
de Coriolis.




L’équilibre géostrophique

« Equilibre théorique entre la force de Coriolis efdece de
pression horizontale. Dans une atmosphere en équilibre
geostrophique parfait, le vent horizontal est statzoire.

|
—— grad, (p) — fok AT =0
Po

Di
Dt

bre



Le vent géostrophique

 Décomposition du vent en deux parties: le vent
geostrophique et I'ecart entre le vent réel et le

vent géostrophiquesént agéostrophique )
U = Uy + gy

* Le vent géostrophique est la partie du vent reel
dont I'accélération d’inertie de Coriolis permet
d’équilibrer exactement la force de pression

horizontale.



Expressions du vent

géostrophique
I
T k N U'l"i"l-i”}}J
g~ R
,|Uo f )
| B 1 Op
Ug = Pofo OY
1 Ip

v, =

Po f o 3&‘-

ore



Relation vent
ageostrophique/acceélération

— — JoR /AU — — grad; \p
Dt \.._Q.V_./ Po - h AL
. . . force de Coriolis N — —
accelération horizontale force de pression
— o f O Jg SIAN [F — Fy JI - — f 0 JE VAN F ag

 Donc I'OG du vent agéostrophique est RO fois
celui du vent réel (exercice). Plus RO est petit, plus
le vent geostrophique est une bonne
approximation du vent réel.

UFR de I'ENM- Version 0 (septembre
2004)



Vent géeostrophique

A grande échelle, la circulation horizontale est
bien expliquée par la circulation géostrophique.

Le vent géostrophigue dépend directement de la
distribution horizontale de la masse atmosphérique
décrite par le champ de pression
I
d

est toujours perpendiculaire au vecteur gradient
e pression horizontal et tangent aux isobares

Il est dirigé de facon a avoir les zones
anticycloniques sur sa droite et les zones
dépressionnaires sur sa gauche dans I’lhémisphere
nord (Inverse dans I’'hnémisphere sud, f <0)

UFR de I'ENM- Version 0 (septembre
2004)




Vent géeostrophique

* L’intensité du vent geostrophigue est directement
proportionnelle au module du gradient horizontal de
pression: elle est d'autant plus forte que les lignelsases
sont serrées sur une projection horizontale.

* Vent geostrophique en coordonnée pression:
— 1

Yo = Fo

S -
soit { 9 fo By P

Vg — fo Ox )P

kA grad, (o)

ore



Lignes isobares sur
un plan horizontal

=
Basses e
pressions
Vg
Hautes
= pressions
[] METEO
FRANCE

—
Force de pression : — grad(p)

—  —
\ Force de Coriolis: — pfk xV

ore




Vent geostrophique en
coordonnée pression

e Sur une carte isobare, le vent géostrophique adetsh
geopotentiels a sa droite, les bas a sa gauche dans
I’'hémisphere nord (inverse dans I’hemisphere sud)

* L’intensité du vent geostrophique est proportionnalla
pente des surfaces isobares

. ;Ll'?‘l-f'lpﬁﬁﬁ-i*] 'sur une isobare donne la direction de la ligne de
plus grande pente de la surface isobare et son medule
proportionnel a cette pente. Plus les isohypses sont
resserrées sur une surface isobare et plus le vent
geostrophique est fort.

ore



Presentation a I'’echelle du globe
6) Superposition de champs moyens de géopotentiel e

_a

_a

Sur ces champs moyens, on retrouve les caractéristiguesrégle de Buys-Ballot

Le météorologiste hollandais Christophorus Henricus Didericus Buys-Ballot(1817-1890) a dédunit des observations mé-
téorologiques dont il disposait, que, dans I'hémisphére nord, le vent de grand échelle «tournes dans le sens inverse des
aiguilles d'une montre autour des zones de basse pression, et dans 'autre sens autour des zones anticycloniques : le vent
est presque paralléle aux lignes ischares et il laisse les basses pressions a sa gauche, les hautes pressions & sa droite.
Buys-Ballot a également remarqué que le vent est d’autant plus fort que les lignes ischares sont resserrées.




L’équilibre du vent thermique

« Etape 1: le vent géostrophique est relié a la
distribution de la masse atmosphérique

« Etape 2: a grande échelle, atmosphere tres proche
de I'’équilibre hydrostatique. Donc relation entre le
champ thermique et la distribution de masse
atmospherique

- champ de vent et champ de température sont
donc reliés par laelation du vent thermique

ore



ore



Expression de la relation du vent

thermique
du, _ g Of
)z fL‘!HD (-hf
dv, g 06

0z .0, Ox



Fic. 3.13 — Moyenne zonale du champ de vent zonal (m.s—1) entre 1000 hPa et 100 hPa sur les 44 ans de réanalyse
EHA4D (a) décembre-janvier-février (b) juin-juillet-aoiit
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