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I.1 Stratification et composition

Composition de |'atmosphére-
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a troposphére et la stratosphére sont séparées par la tropopause
en rapport de mélange en volume




Note complémentaire: Définition des rapports de mélange

Les proportions de gaz dans I*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 densite 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
B en ppmv (parties par million en volume % facteur 10°), ou ppbv (parties par milliard (« billion » en
anglais) en volume <=> facteur 10°) ou méme en pptv (partie par trillion en volume <=> facteur
104).

Seule I"eau, dont le rapport de mélange en volume peut atteindre 0,03 dans les régions tropicales
les plus chaudes et humides, est capable de changer de facon sensible la masse vomumique de la
parcelle d*air. Les autres composés mineurs variables sont en trop faible quantité pour affecter
la masse volumique.

Traditionnellement, c'est le rapport de mélange en masse qui est utilisé pour I'eau et les
propriétés thermodynamiques de I"air humide. Par contre, ce sont les rapports de mélange en
volume qui sont utilisés en chimie atmosphérique.

1.2 Thermodynamique de I"air sec

Loi du gaz parfait p=pRTouR=287Jkg"K"

- Enthalpie du gaz parfait H=C, T o C, = 1005 J kg™ K*,capacité
thermique par unité de masse a pression constante. H ne dépend que de la
température

* A pression constante, pour une transformation quasi-statique:
3Q=C,dT=dH=TdS ( S: entropie)

* Plus généralement
dQ=TdS=dU+pd(/p) 1/p dp
=C,dT -1/pdp=C,dT -RT/pdp=C, (T/6)de
ol on introduit la température potentielle
8 = T(py/p)* avec k = R/C=2/7
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1.3 Loi hydrostatique et stratification

Selon la verticale, I"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 et,
pour une température uniforme (simplification grossiére mais pertinente)
Ty =255 K, on obtient

P = po exp (-z/H)
avec H = RTy/g # 7,4 km, hauteur d"échelle.
La pression diminue de moitié tous les 5 km (car H In(2) # 5 km)




Le profil de température n*est pas explicable par des lois simples.
1l dépend de I'équilibre radiatif (absorption et émission) et du Distribution méridienne de la température
transport vertical de chaleur par les mouvements de |*atmosphére. en moyenne annuelle
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1.6 Instabilité des mouvements convectifs en .
fonction du profil de I*atmosphére AN
Gradient de température I' = - dT/dz

1.5 Thermodynamique de I'air sec (suite)

‘ { I, Unsaturated
r'=
T, Saturated

* Loi du gaz parfait p=pRT ol R=287 Jkg' K" Gradient adiabatique " =g/Cp
) ) . o L e 1 dp _
« Enthalpie du gaz parfait H=C, T ou C, = 1005 J kg™ K™ ,capacité On utilise 0 =6Q=C ,dT—=dp et d—z+pg—0
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6 = T(po/p)"

avec k=R/C,




1.7 Mouvements verticaux d*une parcelle d*air |

Notations: : Parcelle déplacée p ‘
- Propriétés thermodynamique de I'air ambiant: p,p,T 3 '

- Propriétés thermodynamique de la parcelle : PP, ,Tp

Air ambiant :
p.p,T déplacement
- . _— 0p, _ ] 52
L'air ambiant est en équilibre hydrostatique: —+p g=0 (1) ] P
0z §
| lieu initial
La pression de la parcelle déplacée s'équilibre instantanément 1,,Ts=T(z,)
avec la pression ambiante : p,=p R T —_
dz 6 Z a 'p
L'équation du mouvement adiabatique de la parcelle est p L+ P9+ —=0 (2
t 0z

d’sz p-p, T -T
En combinant (1) et (2), on obtient " f=g f=g
t p

de flottaison, la deuxiéme égalité étant obtenue par l'usage de la loi du gaz parfait.
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Dans la troposphere, N est de I'ordre de 102 s (période de 10 minutes) et deux fois plus grande
dans la stratosphére.

Si TS est la température de la parcelle et de I'air ambiant a son point de départ,
les températures de la parcelle et I'air ambiant a I'emplacement déplacé & z,
sont des perturbations de TS, soit 'T'=TS+ ST et Tp=quL 6T N

d'ou Tp—'l_'=6Tp—6'I_'.

P 56_8T &7
La température potentielle étant définie par 6=T |, ona —=—K op

p 6 T o]
pour l'air ambiant et 0 =—2—k —— pour la parcelle qui se déplace

T p
d2 o Zp S é ) 5 g
de maniére adiabatique, d'ou =—g—=—N"8z avec N"==|—|.
0 . 0\0z

N est appelée la fréquence de Briint -Vaissala

00
Pour —>0, la fréquence de Briint-Vaissala est réelle et la parcelle oscille
0z

verticalement avec cette pulsation.

00
Pour — <0, l'atmosphére est instable et des mouvements convectifs
o0z

s'établissent pour brasser lair et rétablir I'equilibre.

A RETENIR

* Les mouvements atmosphériques 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
lorsque la température décroit plus vite que le gradient diabatique ou lorsque
la température potentielle décroit avec I"altitude.
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Convection de Rayleigh-Bénard

Cellules hexagonales pour une
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Profil de température en
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Dans la zone brassée la température
s'homogénéise par la génération de
volutes de trés petite échelle qui sont

ensuite lissées par la diffusion (c'est
a dire les échanges moléculaires).

Convection entre deux plaques
maintenues aux fempératures 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 limites
prés des parois.

T5-T1=6g

Development of an inversion above a boundary layer

Evolution of 6,, by the difference between top and bottom fluxes:
do
dt

m=wrero_wre 'h

Growth of h by entrainment:
dh
_:we
dt
Evolution of inversion gap by entrainment and variation of 6,:
dAQ, e,
=Byt
dt dt
Equilibration between flux and entrainment at the top of the boundary layer:
AO,w,=—w'0",
The solution requires a closure assumptionon w_or w'6"’,
We choose w'0',=—c,$ with p=w'0",
dAb, _yerd d(ltey) o dh_cxd

Hence
AN h dt A9,
A solution with h=A 0,,=0 at =0 is obtained as A0,=47"" and h=Br"
2ycy 2¢p(1+2¢ 2(1+¢ ]
where A= Y and B= M We get also: 0,,=0,+ —( Y
1+2¢; Y 1+2¢,

The inversion layer which caps convective motion is a direct consequence
of the development of a boundary layer
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I Introduction et principes de base

IT La convection séche et la couche limite atmo-
sphérique

ITIT Convection humide et nuages

A RETENIR

* L'atmosphére étant chauffée par le bas, une couche limite se forme prés du
sol sur une épaisseur de 1000 & 4000m (selon les saisons et les latitudes).
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)

.

* En conditions continentales, la couche limite conndit un cycle diurne marqué
avec une couche mélangée active pendant la journée suivie d'une
restratification depuis la surface pendant la nuit ol subsiste une couche
neutre résiduelle.

III.1 Diagramme thermodynamique de |'eau

A
e
(pression -
partielle) Vénus
6.11 hPa
273.16 K o

Les conditions de |'atmosphére sont telles que I'eau y est
présente sous ses trois phases




111.2 Condensation de I"humidité .
On caractérise la vapeur d*eau présente
dans I"air, soit par sa pression partielle e,
soit par son rapport de mélange en masse
r,=p/p,= (e/p)(R/R,)

ou I"indice d se référe a I'air sec.

La pression partielle de saturation e
dépend de la température (loi de Clausius-
Clapeyron). (T in K)

egiauide = 6,112 exp(17,67 (T-273.15)/(T-29.65))
edlace = exp(23,33086-6111,72784/T + 0,15215
Ln(T))

LCcL

Exemples de rapports saturants

& 1000hPa et T=20°C: rs = 14,5 g/kg,
4800 hPa (2000m) et T = 7°C:  rs=7,8 g/kg,

4 500 hPa et T=-30°C rs =0,47 g/kg,
4100 hPa et T =-80°C rs =0,003 g/kg,
(le contenu en eau de I"atmosphére est divisé

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

8 rs(T 0, pn) r
LCL (lifting condensation level): niveau de
condensation des parcelles montées
depuis le sol

Note complémentaire: Description de I'air humide

On note e la pression partielle de la vapeur d’eau, R =R*/M, la constante des gaz
associee 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 a la densité
totale

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

r = g/(1-9). En pratique, sauf dans les régions trés 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 I*air total a celles de I'air sec.

On peut écrire
1 .
p=pyt+e=pyRyT +p,R,T=pT Rd(l_q+g)=PT Rd(1+(g_1)Q)=PT R

avec R'=(1+0,619)R,
On peut aussi introduire une température virtuelle T ,=(1+0,61q) T telle que p=pR,T,
T, est la température qu'aurait I'air sec a la méme pression et la méme densité que I'air humide
Les chaleurs spécifiques de I'air dépendent aussi de I'humidité :

C,=(1+0,97q)C,q

C,=(1+0874q)C,

111.3 Formation des nuages convectifs
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A 111.4 Autres formes de condensation 08 Autres types de nuages Nimbo-stratus

Nuages bas stratiformes nuages bas trées opaques, base indéfinie,
associés a des précipitations persistentes,

neige par temps froid
Strato-cumulus -
composés de goutelettes d*eau, opaque ou !
tres opaques, base en dessous de 2000m,
associés a des précipitations faibles

Condensation par refroidissement
isobare

(formation de brouillard et

de la rosée)

vapeur

-
hatagraph by Ronald L. Holle -
== U. of [Minsis Cloud Catalog —-

Pression saturante

o) Stratus
Condensation par brassage ot z;::::iginnuages faiblement opaques, base mal
mélange d'air chaud et humide (A) dessous de
avec de I'air froid et sec (B) 2000m voire
(formation de brouillard au dessus au sol
des riviéres et lacs en hiver, (broulliards)
formation des trainées vapeur
d"avion)

Hy

111.6 Organisation nuageuse a grande échelle

111.5 Autres types de nuages

) Alto-cumulus
Nuages d'altitude composés de goutelettes d'eau, entre 2000 et
6000m dans les latitudes tempérées,
en troupeaux compacts,
ils sont souvent, en été, précurseurs du
développement de cumulo-nimbus et d*orages
Cirrus en fin de journée

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

(GOES-10 (1350), GOES-12 (750), METEOSAT-7 (OE), METEOSAT-5 (63E), MTSAT (140E))

composeés 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

Bandes de nuages
associées aux
perturbations des
latitudes tempérées

Amas de nuages convectifs
dans la région tropicale autour
de I"équateur (15S - 15 N)

Cyclone Rita'

Zones de subsidence
sans nuages et déserts

-~ Photograph by Renald L. Holle
== U. of Minois Cloud Catalog -

of WMinaiz Cloud Catalog ——
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Couverture nuageuse
données ISSCP

111.7 Températures potentielles humides

Pour une parcelle d'air humide saturé, la variation d'entropie pour une unité de masse d"air sec est
dS=(C,+r,C,+1,C,)dlogT +T£d r,—R,dlog p,—r,R,dloge,

a C,.C,,,C, : capacités calorifiques de I'air sec, de la vapeur d'eau et de I'eau liquide

r,.r, : rapports de mélange en masse de la vapeur d’eau et de I'eau liquide

' Ry, R, : constantes des gaz pour I'air sec et la vapeur d'eau (Rv:% Ry)

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

=@ Om

i . . dloge
pomparqlsfon P En utilisant de plus I'équation de Clausius-Clapeyron $=%,
Janv|er.Ju|||et Jan 15, 19¢ dT R,T
et I'équation de Kirchoff g—_IIT=C w—Col, 0, est conservé si
Lr 1) transformation adiabatique
' onseraméne a d S=(C,+rC,)dlogT +d v)Rdd log p, 2) condensats transportés
T avec la parcelle
ou r=r,+r, est le rapport de mélange total de I'eau (r conserveé)

L . T 7 . 7 .

Ceci permet de définir une température potentielle équivalente 6, telle que

dS=(C,+rC,)dloge,
soit
R,
Po |e +:C L v L r,
0.=T|— " ""ex ~0ex
=, P (cp+rcpl)T) Ple,T
Dry Adiabatic Lapse Rate Temperature Lines (Orange) .
[ Lines (darker green)  Temperature ) 111.8 Dlag ramme
_ Sounding Wind Barbs o )
Station Name Dew Point Sounding Date météorologique

A RETENIR

* L"humidité est limitée dans I"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 a la formation de nuages comme le
refroidissement isobare (génération des brouillards matinaux) ou le mélange
d"air chaud et humide et d"air froid et sec (trainées d*avions, brouillards au
dessus des étendues d"eau).

permettant de
représenter un
sondage

Pressure Lines Mixing Ratio Lines

2 {gold) (dotted dark blue)
4 Saturated Adiabats

Pressure Scale {dotted purple) Temperature Scale

Mixing Ratio Scale




111.9 Histoire d"une parcelle d*air humide au cours de
["ascendance dans un nuage et énergie dégagée
CAPE: Convective Available Potential Energy
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* Le diagramme météorologique permet de représenter I'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 I"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 I'intensité de la
convection profonde. Les courants ascendants peuvent atteindre
plusieurs dizaines de m/s.

* La CAPE est moins forte dans la convection tropicale maritime que
dans la convection continentale aux latitudes tempérées mais le
déclenchement de la convection est plus facile dans le premier cas.

111.10 Instabilités humide (potentielle et conditionnelle)

Conservation de 6, si 1) r est conservé ( I'eau condensée reste transportée avec la parcelle),
et 2) le mouvement est adiabatique.
Puisque r, est fixé par le rapport saturant, 6, est alors fonctionde T, 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).

Avec cette définition, 6, est une variable conservative pour toutes les transformations adiabatiques
de la parcelle (saturée ou non).

0, estalors fonctionde T, petr,.

A RETENIR (suite)

* On a négligé ici le fait qu"un nuage est un mélange d'air entrainé et
détrainé 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. lls jouent un
rdle important dans le bilan radiatif et I"effet de serre (voir cours
suivant). Cependant la convection profonde est responsable des
précipitations les plus fortes et par suite de I'essentiel du chauffage
de I"atmosphére par transfert de chaleur latente (voir aussi cours
suivant).

Instabilité potentielle

La quantité conservée pendant une

transformation adiabatique saturée I'y : adiabatique séche
est la température potentielle I's: adiabatique humide saturée
équivalente

Lr(T,P) z

0,~ 0exp———
pT

I',: gradient de température

Absolutely
Stable

pour une atmosphére ou 6, est
uniforme.

Conditions d'instabilités
comparables au cas sec.

Instabilité de I"air saturé si

g

Pour de l*air insaturé, il faut
d'abord parvenir & la saturation de
la couche d*air pour que I'instabilité
se manifeste

Remarque: on néglige la plus faible densité de
I"air humide par rapport a I'air sec.

“Absolutely
Unstable




Note complémentaire: Calcul du gradient adiabatique saturé

unité de masse d'air sec:
C,dT+Ldr,—R,Tdlog p,=0.
En utilisant la loi du gaz parfait,
R,Tdlog pﬂ,:pi dp=—gdz.
d
Par ailleurs, on écrit la variation de r—s en fonctionde T et p :
dr,=2s)ar 4272 |4
E\aT apl?
On obtient alors, en utilisant encore une fois la loi hydrostatique,

c 1|\ el 1-p £[ 2|4
BT ST

Dans une transformation adiabatique saturée, et pour une g

l'air ambiant.

Lorsque qu'une parcelle d'air est déplacée Instabilité conditionnelle
verticalement. Elle s'éléve d'abord selon

une adiabatique séche et atteint ainsi
son niveau de condensation (LCL).

Elle poursuit son chemin en restant
saturée selon une pseudo-adiabatique.
Elle rencontre son niveau de flottabilité
(LFC) lorsque sa température 9,

150

égale 0, de l'air ambiant.

A ce moment la, la température de
I Ul foxeilo G el

500

P
E
L _do; "
L'ascension continue si ——<0 u
dz 2
Clest le profil de 0, et non de 0, qui 4
décide de la stabilité car une inégalité sun
les températures saturées a pression
constante entraine une inégalité de

soit méme type sur les températures car
—p ( ers ) a—Tf> 0 (exo: le vérifier). 900
Iy=T,
i L or, Remarque: on néglige l'effet de 1000 T I R A e i v i
c,\oT l'humidité sur la densiteé. 300 320 340 360 380(K)
Situation convective typique en région tropicale
Température potentielle équivalente de saturation
Instabilité Potentielle Conditionnelle
On a défini la température potentielle équivalente pour de l'air non saturé comme —
la température potentielle équivalente de la parcelle aprés ascension adiabatique Condition d ee /dz<0 d Ge* /dz<0
jusqu'a son niveau de saturation.
0, est alors fonction de T etr,. o o,
: f Lk, Nature Instabilité d'une Instabilité d'une
On définit aussi la température potentielle équivalente de saturation 6: comine la température cotchEdd {;agg?cl)l ﬁndealr EETT
potentielle équivalente d'une parcelle saturée a la méme pression et la méme température - - -
Déclenchement Soulevement de la Ascension de la

Lrvs(T)p)

que la parcelle d'air considérée: G:N Bexp
c,T

6: est une fonction de T et p.
Pour une parcelle saturée, 0,=6, ; pour une parcelle non saturée, ,>0,
Remarque: on a négligé la contribution de I'évaporation des précipitations

couche d'air pour la parcelle pour la

porter a saturation  saturer et la mener
au niveau de
flottaison positive
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* A I"intérieur du nuage, le mouvement ascendant d"une parcelle qui ne
se mélange est décrit par une transformation adiabatique (si I'eau
condensée est transportée avec la parcelle) ou pseudo-adiabatique si
I"eau condensée précipite.

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

saturées.

* Pour de I'air saturé, les conditions de stabilité de I"air sec se
généralisent directement en utilisant la température potentielle
équivalente.

* Dans I"air insaturé, apparait 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 prés du sol sont portés a
condensation puis au niveau ou elles acquiérent une flottaison positive.

Tropopause tropicale
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Existence dans la région tropicale dune couche de transition
entre I"atmosphére brassée et la stratosphere.




