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« Structure verticale de 'atmosphere

 Atmosphere libre et couche limite atmospheérique

* Transport et dispersion atmosphérique



Structure verticale de I'atmosphere :
Pression

Force par unité de surface exercée sur 'atmosphére|dP /dz = p, g

ou P est la pression, z I'altitude, la masse
volumique de l'air et g I'accélération de la gravit
terrestre ; on fait I'hypothese d’'une atmosphere
hydrostatique (pas d’accelération verticale).

Loides gaz parfaits :PV=nRT

ou n est le nombre de moles, V le volume d'air, T la
température (en Kelvin) et R la constante des gaz
parfaits ; si M est la masse molaire moyenne de

I'air (79% N, et 21% Q) : p,= n M/V, donc : P=p,RT/M,

R =8,2x 16 m®atm K1 mol!t= 8,314 J mol K-1;
M, = 28,8 g/mol ; g =9,8 nds



Structure verticale de I'atmosphere :
Pression

On combine ces deux equations en élimimant

pour obtenir : dP/dz=-P@N/(RT)

On définit la « hauteur d’échelle » : H=RT)/(@M)
et on intégre I'équation de la pression

atmosphérigue P en fonction de l'altitude gP(z) = Bexp(- z / H)

ou P, est la pression atmosphérique a la surface de
la terre.

En réalité, H n’est pas constant puisque T varie
avec l'altitude et 'atmosphere n’est pas
parfaitement hydrostatique, donc le profil réel
differe Iégerement de ce profil théorique.



Structure verticale de I'atmosphere :

Pression
Si on prend T = 250 K (une valeur P(z) =Rexp(-z/H)
moyenne pour la troposphere) :
H = 7,35 km, donc: 100 T
P = 0,37 atm a cette altitude. — Hydrostatique
a0
A 15 km (~ tropopause) : < ol Stratopause .
P =0,13 atm E i
=
20 Tropopause —
ICfnur:'."LIe lfmitle atm?sphérlique .
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1 atm = 18 Pa = 16 hPa = 1013 mbars = 760 mm Hg = 760 torrs 1 atm



Structure verticale de I'atmosphere :
Masse volumique de I'air

D’apres la loi des gaz parfaits : P=p,RT/M,

Donc, pour une pression donnée, la masse volumique
de l'air est inversement proportionnelle a la
température (en Kelvin).

Donc, l'air chaud est plus léger (moins dense) que lI'a
froid.



Structure verticale de I'atmosphere :

Temperature

Profil moyen de la température
atmospheérique :

La température augmente dans la
stratosphere : absorption du
rayonnement solaire par
I'oxygene de l'air et par I'ozone
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Echanges verticaux dans I'atmosphére :
Temperature potentielle

Hypothese d’'une atmosphere adiabatigueaucun échange de chaleur ne se
produit entre un masse d’air et I'air environnans lde son déplacement dans
la direction verticale

Température potentielle :Elle est définie comme la température qu’aurait une
masse d’air ramenée au sol sous condition adiabatique

Loi de Laplace pour un systeme adiabatique Y B sbnstante
ouy=C,/C,; C,: capacité calorifique a pression constante etcapacité
calorifique a volume constant ; pour l'ay= 1,4
Soit, en combinant avec la loi des gaz parfaits :
T P-4 = constante ; donc pour I'atmosphere|:T P%29= constante

| =4




Echanges verticaux dans I'atmosphére :
Temperature potentielle

La température potentiell®, est donc liee a la température, T, par 'équation
suivante .

T P029=0 P0-0,29

Soit, 0=T R,/ PP




Echanges verticaux dans I'atmosphére :
Gradient de tempeérature potentielle

Si le gradient vertical de température reflete aimeosphere adiabatique, on dit
gue I'atmosphere eseutre (la température potentielle ne varie pas avec
I'altitude): d©/dz=0

Si la température décroit plus rapidement avedatlialke que le gradient
adiabatique, on dit que I'atmosphereiastable: d®/dz <0

Si la température décroit moins rapidement (ou méngenente) avec l'altitude
gue le gradient adiabatique, on dit que 'atmosplesistable: d©/dz >0



Echanges verticaux dans I'atmosphére :
Atmosphere neutre

Quand la masse d’air s’éleve, la pression et
la température évoluent selon la loi
adiabatique, donc, la température

potentielle de la masse d’air ne varie
pas.

Puisque 'atmospheére est neutre :
d®/dz=0

La masse d’air est donc a la méme
température que I'air environnant et il
N’y a pas de mouvement vertical

nécessaire puisque le systeme est a
I'équilibre.




Echanges verticaux dans I'atmosphére :
Atmosphere stable

Quand la masse d’air s’éleve, la pression et
la température évoluent selon la loi
adiabatique, donc, la température
potentielle de la masse d’air ne varie
pas.

| l Puisque I'atmosphere est stable :
d®/dz>0

La masse d’air est donc a une température
plus basse que celle de I'air
environnant ; pour se remettre a
I'équilibre, la masse d'air va donc
redescendre (elle est plus lourde que
I'air environnant)

Une atmosphere stable supprime donc les
échanges verticaux



Echanges verticaux dans I'atmosphére :
Atmosphere stable

Quand la masse d’air descend, la pression
et la température eévoluent selon la loi
adiabatique, donc, la température
potentielle de la masse d’air ne varie
pas.

\ T Puisque I'atmosphere est stable :
d®/dz>0

La masse d’air est donc a une température
plus élevée que celle de I'air
environnant ; pour se remettre a
I'équilibre, la masse d'air va donc
remonter (elle est plus legere que l'air
environnant)

Une atmosphere stable supprime donc les
échanges verticaux



Echanges verticaux dans I'atmosphére :
Atmosphere instable

Quand la masse d’air s’éleve, la pression et
la température évoluent selon la loi
adiabatique, donc, la température
potentielle de la masse d’air ne varie
pas.

Puisque I'atmosphere est instable :
do/dz<0

La masse d’air est donc a une température
plus élevée que celle de I'air
environnant ; pour se remettre a
I'équilibre, la masse d'air va donc
monter encore (elle est plus légere que
I'air environnant)

Une atmosphere instable favorise donc les
échanges verticaux



Echanges verticaux dans I'atmosphére :
Atmosphere instable

Quand la masse d’air descend, la pression
et la température eévoluent selon la loi
adiabatique, donc, la température
potentielle de la masse d’air ne varie
pas.

Puisque I'atmosphere est instable :
do/dz<0

La masse d’air est donc a une température
plus basse que celle de I'air
environnant ; pour se remettre a
I'équilibre, la masse d'air va donc
descendre encore (elle est plus lourde
gue l'air environnant)

Une atmosphere instable favorise donc les
échanges verticaux



Couche limite atmosphérique

Tre COAET Fragrun

(hitp Awww. comel ucar. eduy)

La CLA est de I'ordre du km
(500 m a 2 km environ)

La couche limite atmosphérique (CLA) est

definie comme la couche
atmosphérique qui est influencée par la
surface.

D’un point de vue dynamique, c’est la
couche ou I'écoulement est influencé
par la surface, soit en raison d’effets
purement mécaniques (rugosité du
terrain, relief, présence de bati...), soit
indirectement en raison d’effets
thermiques (évaporation, ilot de chaleur
urbain...).

D’un point de vue thermique, c’est la
couche ou la variation du rayonnement
solaire au cours de la journée se fait
ressentir (variation de température par
exemple).



Couche de surface

La couche de surface est définie comme la
couche atmosphérique pres de la

/ surface dans laquelle les flux de

guantité de mouvement, de chaleur
sensible et de chaleur latente sont
constants et égaux aux valeurs a la
surface.

Tre COMET Prgram

(hitp Awww. comel ucar. eduy)

La couche de surface est au
plus 10% environ de la hautepr
de la CLA




Atmosphere libre

Tre COAET Fragrun

L

(hitp Awww. comel ucar. eduy)

L’atmosphere libre est
importante pour le transport

jugg

S

longue distance des polluant

L’atmosphere libre s’étend au-dessus de la

couche limite.

Elle n'est donc pas influencée par les
Interactions avec la surface terrestre

Elle n'est pas prise en compte pour la
modélisation de la pollution
atmosphérique a des échelles locales ou
méme urbaines.

Elle doit étre prise en compte pour la
modélisation de la pollution
atmosphérique a des échelles
régionales, continentales et globales car
des polluants peuvent étre transportés
au-dessus de la CLA sur de longues
distances



Vents dans I'atmosphere libre

L’'accélération d’'une masse d’air est proportiormall gradient (différence dans
I'espace) de pression

Par conséquent, les vents résultent de différesheg@session : un fort gradient de
pression mene a un vent fort di a I'accéléeration gsuite du gradient de pression

La direction d'un écoulement est, dans sa formmua simple, de la zone de forte
pression vers la zone de faible pression.

Il y a cependant d’autres forces (réelles ou fetjvqui influencent la direction du vent.



Vent géostrophique

La rotation de la terre apporte une complicatiée lhu changement de repere :
passage d’'un repéere universel a un repere terrestre

Ce changement de repere mene a l'apparition d'umeeiupplémentaire dans les
équations qui décrivent I'écoulement : une forcéve appelée « force de Coriolis ».

La force due au gradient de pression doit donausiéger avec cette force de Coriolis, ce
gui mene a une modification de la direction du verést levent géostrophique




Vent géostrophique

Force de Coriolis > _ﬁ; = - _I_ «———— Force de pression
irg i
I = ;3@1\:
D= T ﬁﬁ

ou f est le parametre de Coriolig,at v, sont les
composantes (dans les directions x et y) de la
vitesse du vent géostrophiqyeest la masse
volumique de l'air et p est la pression
atmosphérique.

Rotation

Effet de la force de Corioli

UJ




Vent dans la couche limite atmospherique

Dans la couche limite atmosphérique, les forcefsatement s’ajoutent a la force de
pression et a la force de Coriolis :

. 1dp :
_jp — _"_T+Vv-” d f
Force de Coriolis—» _pCx +«—— Force de frottement
e ouv est la viscosité
- = é-iﬁ+1»"?:1= cinématique (rfis)
' Yy

|

Force de pression

La force de frottement modifie la direction du veat rapport a celle de I'atmosphere libre




Vent dans la couche limite atmospherique
Spirale dEkman

Le changement de la direction du vent Spisle SELman
entre la surface et 'atmosphére -
libre s’appelle la spirale d’Ekman
(cisaillement de vent).

La direction pres de la surface est le
résultat de I'equilibre entre les
forces de pression, de Coriolis et de
frottement.

La direction en haut de la CLA est
celle du vent géostrophique, c’est-
a-dire celle definie par I'équilibre
entre les forces de pression et de
Coriolis.

La force de frottement modifie la direction du veat rapport a celle de I'atmosphere libre




Vent dans la couche limite atmospherique
Spirale dEkman

Le changement de la direction du vent entre laaseret I'atmosphere libre s’appelle la
spirale d’Ekman.

Dispersion de panaches de cheminées avec différentes hauteurs de cheminées

affectés par un cisaillement de vent (écoulement stratifié cisaillé)

Dispersion de panaches de cheminées au-dessus du port de Beverly-Salem, Massachuseris
{Ralph Turcorte, Beverly Times)




Vent dans la couche limite atmospherique
Profil vertical du vent

Le profil vertical du vent dans la couche limitenasphérique, u(z), peut étre
approximé par une fonction logarithmique qui eskeabk en faisant I'hnypothese
d’'une atmosphére adiabatique :

uiz)=(u/k)In(z/z)

ou U est la vitesse de friction
K est la constante de von Karman (0,4)
Z, est la longueur de rugosité

La vitesse de friction représente I'ampleur du fhextical de la quantité de mouvement
horizontale dans la couche de surface :

u. = (U w2



Vent dans la couche limite atmospherique
Longueur de rugosité

La longueur de rugosité, z2st la hauteur a laquelle la vitesse du ventdst.n

uiz)=(u/k)In(z/z);z=27z => u(z) =0

Pour une surface parfaitement lissg =2 O.

Pour une surface rugueusgest 1/10 a 1/30 de la hauteur des obstacles (aghuste
batiments...).

Surface Z,(m)
Mer calme 0,001
Herbe 0,01
Forét 1

Ville 2al0



Vent dans la couche limite atmospherique
Equations de Navier-Stokes

L’écoulement atmosphérique est déterminé par leati&ms de Navier-Stokes qui
représentent la conservation de la quantité de nmertedans un fluide qui est ici
considéré comme newtonien (dit simplement, aveddaiiscosite).

L’air est un fluide compressible (contrairementeall). Cependant, on introduit
généralement des hypotheses locales sur I'incosipie de I'air, c’est-a-dire
I'hypothese d’'une masse volumigue constante.

- Hypothese anélastique : la masse volumique ded&iconstante a une altitude
donnée (c’est-a-dire dans une couche du modele)

- Hypothese de Boussinesq : la masse volumique nleefaconstante dans un
volume de I'atmosphére ; cette approximation s‘ape a la couche limite de

I'atmosphere.



Vent dans la couche limite atmospherique
Equations de Navier-Stokes

Conservation de la quantité de mouvement

i ot cu Ol 1 c
e +H_‘ +1”_‘ +H”‘_\——"ﬁ,’ = —-——p+p‘v i
ot ar, | Ldy oz P ox
ov =@y éy — oy 1 @p
—+U—F+Vv—+W—+ fu =
Of @k inay G p o;
ow éw ! ow | ow - op
— il = ————-I-VV w—g
ot ade oy 4 _poz .
A
T ] T
Variation Advection Coriolis Pression | | Frottement | | Gravite
temporelle

f =28 sin ¢ deéfini le parametre de Coriolis
)= ‘Q‘ 7.29107 s vitesse de rotation de la terre

‘g‘ 9.8ms™




Ecoulements laminaires et turbulents

L’'expérience de Reynolds montre la différence eatr@coulement laminaire et un
ecoulement turbulent (la transition se fait parégime chaotique).

hitpwww.ac-nancy-meiz fr/enseign/Physigue/Tp-phyvs/Term/Reynolds/Reynolds 3 _him

L’atmosphere est un milieu avec ecoulement turbuldn




Ecoulements laminaires et turbulents

Le nombre de Reynolds (Re) est généralement unbsé quantifier si un ecoulement
est laminaire ou turbulent

R Forces d'inertie UL
e — o
Forces de viscosité V

ou U est une vitesse caractéristique de I'ecoulenhembe longueur caractéristique de
I'écoulement et la viscosité cinématique du fluide.

Une valeur critique de Re entre régimes laminditarbulent est ~3000.

Dans la CLA, pour U =15 m/s, L = 1000 mvet 1,45 x 1@ m?/s : Re = 18>> 3000

L’atmosphére est un milieu avec écoulement turliylen




Ecoulement turbulent

Pour un écoulement turbulent, il est utile de dgmoser la variable (par exemple, la
vitesse du vent U) en deux composantes :

- Une composante moyenhk

- Une composante qui represente la fluctuation awdewcette moyenne U’ (la
moyenne sur une longue période de cette composant®nc zeéro).

Moyenne_U Fluctuation U’

A AR _'5 | T g I ||'.
il Vﬁ ] ,"1” ) f I:l A l| b -, ..| )' q' | il Pir l ]
e gl R

5

Enbleula valeur de la variable et enugela valeur moyenne




Energie cinétique de I'’écoulement turbulent

L’écoulement possede une énergie cinétifugui peut elle-aussi étre décomposée en
deux composantes qui correspondent a celles du muante

Le mouvement moyen —

- u, =u; +u';
- Les fluctuations (donc la turbulence) T
\ 2 S 1 e
- L’énergie cinétique est : E = o it :?(ufui. +2uu’ ' u i.)
. L =N Sl (R DT
- L’énergie cinétigue moyenne est: E.=—uu, = ~{uu, +,-.% 'l
2 2 20
On definit —
- I'énergie cinétique du mouvement moyen : & =5 Uil
I'eénergie cinétique de la turbulence : k=, (ou TKE pour
- « turbulent

kinetic energy »)




Energie cinétique de I'’écoulement turbulent

Le transfert de I'énergie cinéetique d’'un écoulentanbulent se fait de I'écoulement
moyen vers les mouvements turbulents (tourbillang eddies ») en allant des plus
gros tourbillons vers les plus petits, et ainsgjua la perte de cette énergie
cinétique en énergie thermique via la viscosité.

« Big whirls have little whirls that feed on theelacity and
little whirls have lesser whirls and so on to visity »
L.F. Richardson (1881-1953)




Equations de Navier-Stokes moyennées (RANS)

L’introduction de la turbulence dans les equatid@dNavier-Stokes complique leur
formulation car I'ajout des variables correspondamnt fluctuations (u’, v’, w’)
demandent I'ajout en paralléle de nouvelles eéqonatadin de résoudre le systeme
d’équations.

On résout les équations pour des valeurs moyemesegariables : c’est ce qu’on
appelle les équations « Reynolds-averaged NaviereStolou RANS.

Il faut cependant calculer les valeurs moyennesateses « turbulents » des équations
de Navier-Stokes. C’est ce qu’on appelle un problée « fermeture » des
équations de la turbulence.

Il y a plusieurs manieres de « fermer » le systeraguiitions. La plus simple est la

théorie K.
(V') =~k (V)



Equations de Navier-Stokes : autres fermetures

Des modeles de fermeture plus avanceés ont éte qpéso

- Modele ke : il prend en compte la dissipation de I'énergibtilente avec deux
équations supplémentaires liant I'énergie cinétigubulente (k) et le taux de
dissipation €)

- Modele kw: il prend aussi en compte la dissipation de |'§reecinétique
turbulente (k) mais utilise le taux de dissipatspécifiqgue () qui est le taux de
dissipation par unité d’énergie cinétique turbuldiie k / €)

Des modeles encore plus avancés utilisent desseamigdions plus détaillées de la
turbulence :

- « Large eddy simulation » ou LES (simulation des demnéchelles) : utilisation de
paramétrisations pour représenter le spectre dleshaéés tourbillons (« eddies »)

-« Direct numerical simulation » ou DNS (modeles dewation numérique directe)
. la simulation est encore plus détaillée (pasatamétrisation de la turbulence)

Ajouter une meilleure représentation de la turbcdetians un modéle peut
améliorer les résultats mais augmente le tempsidalaconsidérablement




Modele de mécanique des fluides (CFD)
Code_Saturne

Simulation du champs de vent sur le site de I'EcolgtBchnique avec le
logiciel Code_Saturne du Cerea (ici en version RANS)

velocity field at z=10 m
1.70

1.35

1.00

velocity (m/s)

TKE (m2/52)

0.65

0.30



Modeles de météorologie méso-éechelle
Exemples

“Weather Research & Forecasting model” (WRF)
Modele américain
http://www.wrf-model.org/index.php

AROME
Modele de Météo France
http://www.cnrm.meteo.fr/arome/



