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INTRODUCTION 

Les seuls échanges &ergétiques qu'effectue l a  planète Terre avec 

son environnement se font par l'intermédiaire du rayonnement. Le rayonnement 

solaire incident au somneet de Ifatmosphère constitue l a  seule entrée d'énergie 

e t  l a  somne du rayonnement solaire réfléchi e t  du rayonnement tellurique émis 

sont les seules sort ies du système Terre-atmosphère . L ' équilibre radiat if  au 

s-t es t  donc un facteur déterminant pour l e  climat de l a  planète. 

Par  ai l leurs,  l a  variation spatiale de l1&nergie solaire disponible 

es t  à l 'origine des mouvements atmosphériques. L'effet direct d'un ensoleil- 

lement plus for t  aux basses qu'aux hautes latitudes est de maintenir un con- 

t r a s t e  de température e n t r a h t  un gradient de pression qui induit les mou- 

vements de l ' a i r .  C e  type de circulation purement thermique e s t  observé dans 

l e s  cellules de Hadley, avec pour l'h.emiç~hère Nord un vent méridien du nord 

à basse al t i tude e t  du sud dans l es  hautes couches. La rotation de l a  Terre 

tend à infléchir l e  vent pour le rendre parallèle aux isobares afin de maintenir 

un équilibre géostrophique entre la force de Coriolis e t  cel le due au gradient 

de pression. Cet équilibre implique un vent d 'est  dans les basses couches e t  

un vent d'ouest en altitude. 

Pour combler l e  déf ic i t  radiatif des hautes latitudes, un t ransfer t  

d'énergie depuis l'équateur vers les régions polaires es t  réal isé conjointement 

par l e s  océarrs e t  l'atmosphère. La circulation de Hadley effectue une part ie du 

transfert  atmosphérique mais n 'agit  pas au delà de 30° de latitude. Au delà, l a  

simple circulation zonale ne peut réaliser ce transport méridien d'énergie e t  

des perturbations doivent apparaître qui remplissent ce rôle. 

Un premier type de perturbations e s t  bien connu puisqu'il e s t  respon- 

sable de l 'évolution céi temps météorologique au jour l e  jour. Ces perturbations 

très mobiles, à l 'échelle synoptique, de nature habituellement passagère, con- 

tribuent de façon inportante à l'échange de masses d ' a i r  chaudes e t  froides 

entre l e s  régions subtropicales e t  polaires. Le processus de formation de ces 



cellules est  essentiellement dynamique, leur durée de vie est &néralement 

inférieure à la semaine e t l e s  interactions réciproques entre l e  rayonnement 

et ces perturbations prises individuellement sont négligeables. 

D'autres perturbations prennent naissance en réponse aux inhomogé- 

néités dans l a  topographie e t  l a  distribution de l'échauffement diabatique, en 

particulier aux variations saisonnières des contrastes thermiques entre les  

continents e t  les océans. Eh été, l a  température de surface des continents est,  

due à sa faible capacité calorifique, plus élevée que celle des océans. Une 

circulation de type thermique peut donc s 'é tabl i r  avec une zone de basses pres- 

sions sur l e  continent e t  une zone de hautes pressions sur l'océan. En hiver, 

l e  contraste thermique es t  inversé, e t  les zones de basses pressions sont situées 

sur les océans tandis que les hautes pressions sont centrées sur les  continents. 

L e s  perturbations produites par ce mécanisme possèdent habituellement une exten- 

sion horizontale comparable à celle des gr-andes masses océaniques e t  continentale 

Elles sont généralement à l 'échelle planétaire e t  tendent à être plutôt station- 

naires en été con- en hiver. Contrairement à celles précéderment décrites, les I 

ondes quasi-stationnaires sont beaucoup plus dépendantes du rayonnement. Même si 

pamni ies contributions à l'échauffement diabatique total  (absorption de rayon- 

nement solaire, émission de rayonnement terrestre, dégagement de chaleur latente, 

échange de chaleur sensible, dissipation par friction),  l e  dégagement de chaleur 

latente est souvent l e  terme principal (zones tropicales), l e  rayonnement est  

particulièrement important du f a i t  de ses interactions avec l a  nébulosité. 

D e  l a  description t r è s  schb t ique  que nous venons de faire de l ' e f f e t  

de rayonnement sur l a  circulation générale, il apparaît que l a  variable de rayon 

nement essentielle pour l a  dynamique n'est pas tant l'échauffement ou l e  refroi- 

dissement radiatif lui-même m a i s  ses gradients. Si  un échauffement différentiel 

sur l'horizontale crée à lui seul un sys the  de circulation verticale, un gradi 

vertical du taux d'échauffement radiatif d f i e  l a  s tabi l i té  verticale de l ' a t  T 
phère, perturbant ainsi l e  champ de divergence horizontale e t  donc l lécailemnt 

de l ' a i r .  En même temps cependant, les  mouvements dellatmosphère agissent sur l e  

champ de rayonnement, car l a  température e t  l e s  absorbants atmosphériqpes sont 1 
redistribués sous l ' e f f e t  des advections verticales e t  horizontales. En particu- 

l i e r ,  les mouvements verticaux exercent une large influence car ils modifient 1 



de façon significative les distributions de vapeur d'eau e t  de nébulosité, 

e t  sont aussi responsables des précipitations, qui peuvent changer l'albédo 

de surface des continents. L'outil privilégié pour l a  prise en compte d'in- 

teractions possédant ce niveau de complexité est l e  modèle tri-dimensionnel 

de la circulation générale atmosphérique (MCG). 

Utilisés dès les  années cinquante pour l'étude du rôle de l ' insta-  

b i l i t é  barocline Qns l a  réponse dynamique de l'atmosphère au gradient radiatif 

pôles-équateur, ces modèles initialement à deux couches ne considéraient l e  

rayonnement que comne forçage externe. Dans les premières expériences de simula- 

t ion numérique de l a  circulation générale de l'atmosphère (Mintz, 1964 ; 

Smagorinsky, Manabe e t  Holloway, 1965 ; Leith, 1965) l e  champ de rayonnement 

est calculé paur une distribution standard prescrite d'absorbants, de nuages 

e t  d'albédo de surface. D a n s  ces MCG, l e  champ de rayonnement n'est pas affect6 

par les mouvements, si bien que les  interactions réciproques entre dynamique e t  

rayonnement n'agissent pas. Le rôle du rayonnement dails ces modèles e s t  essentiel- 

lement de construire e t  de maintenir l e  contraste de température entre les hautes 

e t  les  basses latitudes, e t  de fournir l a  quantité correspondante d1énerg5e poten- 

t i e l l e  disponible ; l e  rayonnement n'a aucun effet direct sur les perturbations 

que nourrit cette énergie potentielle disponible. De même les MCG u t i l i sés  pour 

l a  prévision numérique du temps à court terme igporaient l e  couplage avec l e  

rayonnement compte tenu de l'origine essentiellement dynamique des perturbations 

affectant au jour l e  jour l e  temps météorologique en un endroit donné. 

D e  nombreuses études ont ensuite été menées avec des MCG qui incor- 

poraient des calcuis de rayonnement interactif avec les  champs de température 

e t  d'humidité mais qui utilisaient une nébulosité prescrite, généralement en 

moyenne zonâle. A i n s i  l e  MCG du Geophysical Fluid Dynamics Laboratory a été 

u t i l i sé  dans ces conditions de nébulosité fixée pour étudier l a  réponse de 

l'atmosphère à un doublement de l a  concentration atmosphérique en gaz carboni- 

que (Manabe e t  Wetherald, 1975) ou à une variation de la constante solaire 

( Wetherald e t  Manabe, 1975) . 

Cependant dès 1972, Schneider met  l'accent sur l e  rôle de l a  nébulosité 

comme composante du s y s t b  climatique en étudiant l e s  effets d'une variation 



de l a  couverture nuageuse sur l e  bilan radiatif du s y s t k  Terre-atmosphère, 

sur la température de l a  surface e t  l e s  effets de couplage liant une variation 

de la température de la surface à l a  formation des nuagps. A la suite, de 

nombreux a&eurs ont u t i l i sé  les  mesures satel l i ta i res  pour étudier l a  

sensibilité du bilan radiatif à une variation de l a  nébulosité ( Cess, 1976 ; 

E l l i s ,  1977 ; Hartmann e t  Short, 1980 ; Ohring e t  Clapp, 1980 ; Ohring e t  a l . ,  

1981 ; C e s  e t  a l . ,  1982). A l'exception de la première étude (Cess, 19761, 

l'ensemble des résultats montrent une sensibilité non nulle du bilan radiatif 

à une augmentation de l a  nébulosité : l ' e f f e t  dtalbedo aux courtes longueurs 

d'onde (diminution du rayonnement solaire descendant à l a  surface) 1 ' emporte 

sur 1 ' effet de serre aux grandes longueurs d'onde (aug~nentation du rayonnement 

infrarouge descendant à la surface ) . 

P a r  ailleurs, Stephens e t  Webster (1979) montrent que l e  gradient 

de l'échauffement radiatif suivant l a  longitude est  du même ordre de grandeur 

que l e  gradient suivant la latitude, e t  que l a  plus grande partie des variations 

longitudinales est  due à l a  distribution de l a  nébulosité. Par conséquent, les 

schémas radiatifs destinés aux modèles à grande échelle doivent prendre en camptf 

l a  variabilité tant verticale que horizontale des champs d'humidité e t  de nébulo- 

s i t é  connie conditions nécessaires à une détermination adéquate du forçage radiat: 

En conséquence de quoi les résultats de modèles radiatifs n'utilisant que des 

nébulosit&s moyennées zonaiement sont sujets à caution. 

L 'expérience de Hunt (1978) apporte une preuve a contrario de 1' impor- 

tance de l a  prise en compte complète des variations horizontales, verticales e t  

temporelles de l a  nébulosite ; il présente en effet  les  résultats d'une expérienc 

de simulation numérique de la circulation globale atmosphérique dans laquelle le! 

nuages zonalement symétriques uti l isés dans l'expérience de contrôle étaient 

complètement enlevés dans l'expérience tes t .  Conme dans l'expérience de contrôle 

les  nuages spécifiés n'avaient pas d'assymétrie zonale, seule parmi les  champs 

dynamiques moyennés zonalement, la  circdation méridienne moyenne fut  modifiée pal 

cette suppression des champs nuageux. Ce résultat est d'autant moins  surprenant 

que l e  modèle de Hunt n'avait par ailleurs pas d'autre forçage assymétrique, t e l  

que l e  contraste continent-océan, ou usi cycle hydrologique interactif.  



Meleshko et Wetherald ( 1981 ) ont comparé deux intégrations d'un, 

MCG à nébulosité prescrite,  la première zonalement, l a  seconde géographique- 1 
ment à partir de données d'observations s a t e l l i t a i r e s .  L'introduction d'une 1 
distribution géographique de l a  nébulosité accroît  les contrastes dans les 

champs de rayonnement aux limites de l'atmosphère, qui induisent des modi- 

f icat ions t an t  sur la température de surface que sur l a  pression de surface. 

Bien que les précipitations ne soient pas couplées à l a  nébulosité dans le 

modèle, les changements dans l a  nébulosité entraînent des chanpnents dans I 

les transports horizontaux de chaleur e t  d'humidité qui modifient régionalement 

le cycle hydrologique. 1 
La d i f f i cu l t é  majeure dans la construction de modèles incorporant 

l'ensemble des interactions entre rayonnement et dynamique t i en t  au f a i t  que 

l e s  distributions de vapeur d'eau, et en part icul ier  de nuages, ne dépendent 

pas seulement des mouvements aux échelles résolues par le  MCG, mais sont aussi 

fortement influencées par l a  convection à des échelles t rop pet i tes  pour être 

calculées explicitement. A i n s i ,  par exemple, l a  formation de nuages pend-el le  

place bien avant que l'humidité moyennée sur l a  maille n 'at teigne l a  saturation. 

A p a r t i r  des travaux de Smagorinsky (1960) qui m i t  en évidence l a  

relat ion entre nébulosité fractionnaire e t  un certain seuil d'humidité relat ive,  

pratiquement tous les MCG des années soixante dix prennent en compte l ' in terac-  

t ion  entre le rayonnement e t  l a  nébulosité de l a  façon élémentaire suivante : 

l a  nébulosité horizontale e s t  déterminée à pa r t i r  de l'humidité relat ive,  e t  

l e s  propriétés optiques des nuages ( réf lec t iv i té ,  absorptivité, t ransmit t ivi té  

pour l e  rayonnement sola i re  et tel lurique) sont spécifiées. Une telle représen- 

ta t ion  qui ne r e l i e  pas l e s  nuages à l ' eau  condensée, maintient un découplage 

entre l e  rayonnement et le cycle hydrologique du MCG. 

Wetherald et Manabe (1980) ont étudié l a  réponse d'un modèle tri- 

dimensionnel simplifié de l a  circulation générale atmosphérique à des change- 

ments de l a  constante solaire  pour des expériences effectuées à nébulosité 

interactive avec le rayonnanent,£ixée non zonale ou variable calcul& comme 

une fonction de l 'humidité relat ive.  Ils trouvèrent pour ces deux types de 

s h l a t i o n s  des réponses peu différentes, e t  attribuèrent c e t t e  s imi lar i té  ' de 



réaction à une compensation entre l e s  changements de rayonnement solaire 

absorbé e t  ceux du rayonnement infrarouge sortant due à des modifications 

de la couverture nuasuse e t  des altitudes des différents types de nuages, 

Shukla e t  Sud ( 1981 ) notent cependant que seules furent examinées l e s  moyen- 

nes zonales et globales des différents champs de variables e t  que n'ont pas 

é t é  étudiées d16ventuelles variations du climat moyen à l 'échelle régionale. 

Dans leur expérience, Shukla e t  Sud ( 1981 1, après avoir intégré 

le MCG pendant une première période préliminaire, comparent l e s  résultats  de 

deux intégrations : l a  première considère des nuages f ixés  géographiquement 

suivant leur fréquence d'occurence moyenne pendant l a  période préliminaire ; 

dam l a  seconde, les nuages continuent à évoluer librement. Shukla e t  Sud 

obtiennent des changements s ign i f ica t i f s  sur l a  circulation à grande échelle, 

l e  cycle d'énergie de l'atmosphère, le cycle hydrologique, précipitation et 

évaporation, e t  l e  climat local.  Bien q u ' i l  s o i t  admis que l e  forçage thermique 

zonalement assymétrique joue un rôle important dans l a  dynamique des composantes 

stationnaires e t  kransitoires de l a  circulation ghérale ,  l a  contribution du 

rayonnement au forqage thermique assymétrique t o t a l  e s t  généralement considérée 

conmie négligeable aux basses e t  aux moyennes latitudes. L'étude de Shukla e t  Sud 

suggère que l e s  changements dans l e  forqage radiat if ,  à travers l e s  interactions 

entre nuage e t  rayonnement, peut produire des changements substantiels dans l e  

forçage thermique t o t a l  e t  l a  circulation dynamique. 

En zone intertropicale, l a  source principale d'énergie e s t  l e  dégagemen 

de chaleur latente. Les champs à grande échelle de température e t  d'humidité sont 

modifiés par l e s  processus convectifs qui donnent naissance aux nuages cumulifor- 

mes. Le détrainement produit une humidification e t  un  refroidissement à grande 

échelle, tandis que l a  subsidence induite produit un assèchement e t  un échauffe- 

ment. Les études de Yanai e t  a l .  ( 1973, 1976) montrent cependant que l e s  

ordres de grandeur des échauffemt3nt.s par convection e t  par rayonnement sont 

comparables. Certains modèles de convection ont f a i t  usage d'un forçage 

radiatif constant horizontalement, m a i s  Albrecht e t  Cox (1975) e t  Cox e t  

Griffith (1979) ont observé l a  t r è s  fo r t e  variabil i té  horizontale e t  verti- 

cale du taux d'échauffement radiat if  tandis que Albrecht e t  Cox (1975) e t  

Slingo ( 1978) ont montré 1 ' impact s ignif icat if  de 1 ' interaction entre nébu- 

los i t é  e t  rayonnement sur l ' a c t i v i t é  convective apparaissant dans des modèles 

numériques de l'atmosphère tropicale. 



Au vu des résultats  résumés ci-dessus, il apparait donc nécessaire 

d ' u t i l i s e r  une paramétrisation des termes de rayonnement qui permette de tirer 

le meilleur parti du haut niveau de sophistication auquel sont arrivés les K G  

dans leur description des phénomènes atmosphériques. 

L e  t r ava i l  rapporté dans ce mémoire e s t  une contribution à l ' é tude  

des interactions entre rayonnement, dynamique e t  nébulosité, portant plus 

particulièrement sur le rôle du transfert  radiat if  aux grandes longueurs d'onde 

dans la circulation atmosphérique. La démarche suivie a consisté d'abord à déve- 

lopper et valider un modèle dé ta i l l é  du rayonnement atmosphérique de grandes 

longueurs d'onde, puis à dégrader ce modèle afin de le rendre compatible avec 

les contraintes de précision e t  de rapidi té  de calcul des modèles numériques 

de la circulation atmosphérique, enfin à tester le  comportement du schéma radia- 

t i f  paramétrisé a ins i  défini dans un modèle de prévision météorologique et dans 

un modèle climatique. 

L a  première partie est consacrée à la présenta+,ion d'un modèle dé ta i l l é  

du transfert  radiat if  atmosphérique aux grandes longueurs d'onde. Ce modèle prend 

en compte l 'absorption par la vapeur d'eau, l e  dioxyde de carbone, l'ozone, l'oxyc 

nitreux e t  le méthane. C e  modèle très versat i le  a une résolution spectrale t e l l e  

q u ' i l  peut servi r  de référence pour de nombreuses applications. 

Dans l a  deuxième partie,  nous comparons à t i t r e  de validation les 

résul ta ts  de notre modèle e t  ceux du modèle 4A de type raie-par-raie développé 

au laboratoire de Météorologie Dynamique (LMD) par N. Scott et A .  Chedin. 

Notre modèle est aussi u t i l i s é  pour simuler des luminances mesurées dans les 

canaux du sondeur atmosphérique H W / 2  embarqué à bord du s a t e l l i t e  NOAA 7 et 

stockées avec les champs à grande échelle correspondants dans le f ichier  NEPHOS. 

Différentes recomnandations ont été émises par les experts de l '0rga- 

nisation Météorologique Mondiale (1974) concernant le niveau de précision requis 

pour le calcul du transfert  radiat if  dans les modèles numériques du climat. 

Celles-ci sont résumées dans l e  tableau 1. On retiendra de ces chiffres q u ' i l s  

correspondent à un niveau d'erreurs systématiques dans le p rof i l  vert ical  de 

l'échauffement radiat if ,  maintenu au-dessous de1K sur une période de 20 jours, 



temps moyen de relaxation par rayomement. Par ai l leurs ,  des erreurs aléatoires 

de 0,3 à 0,s K / j w  sont tolérables pourvu que les moyennes à long terme e t  à 

grande échelle vérifient l e s  cr i tè res  établ is  pour les erreurs systématiques 

e t  que ces moyennes ne soient pas biaisées par l'intermédiaire de processus 

non linéaires faisant intervenir les  erreurs aléatoires. Pour obtenir un schéma 

radiatif  u t i l i sable  dans un MCG e t  vérifiant ces cr i tères de précision, nous 

avons étudié, dans l a  troisième partie de ce travai l ,  l'impact sur l e s  résul tats  

de notre modèle de différentes hypothèses simplificatrices tendant toutes à 

diminuer le t e m p s  de calcul. C e s  simplifications portent sur llintégx-ation verti. 

cale, l e  régime d'absorption des différents constituants, l a  prise en compte des 

e f fe t s  de température sur l'absorption et leur variation spectrale. L'ensemble 

de cet te  étude permt de déterminer quelles approxinations incorporer dans un 

s c h h  radiat if  qui économisent le temps de calcul tout en maintenant un niveau 

de précision compatible avec l e s  besoins de la simüiation numérique de l'atmos- 

phère. A l ' i s s u e  de ce t te  étude, nous présentons un schéma hautement pa r ad t r i s é  

qui nous semble réal iser  un bon compromis entre vitesse dlex&cLtion e t  précision 

des résultats.  Ce s c h h  e s t  u t i l i s é  avec l e  schéma solaire  de Fouquart e t  Bonne. 

( 1980 ) dans un modèle atmosphérique unidimensionnel de type radiatif  convectif 

(Smith, 1983 ) . Différents tests sont présent és  en WB de valider l e  comportement 

à long terme des schémas radiat ifs .  

Les deux part ies  suivantes sont consacrées aux résul tats  obtenus lors  

de l'incorporation de ces schémas radia t i fs  dans deux MCG à vocation différente 

d'une part l e  modèle de prévision du Centre Européen de Prévision Météorologique 

à Moyen Terme (CEPM) à Reading e t  d 'autre part l e  modèle climatique du Lm. 

Trois prévisions de 10 jours ont é té  effectuées avec l e  modèle opéra- 

tionnel du CEPMMT ut i l i sant  successivement l e  schéma radiatif  original ( ~ e l e ~ n  

e t  Hollingsworth, 1980)~ le schéma développé par 1 ' Université de Cologne pour le 

MCG du Service Météorologique Allemand  e en se e t  al., 1982) e t  l e s  schémas déve- 

loppés à L i l l e .  Les ch* radiat ifs  calculés par le d l e  au somnet de l'atmos- 

phère sont comparés à des observations sa te l l i t a i res  correspondant à l a  periode 

d'intégration, La comparaison des champs radiat ifs  calculés par l e s  différents 

schémas au cours de l ' intégration permet de m e t t r e  en évidence diverses faibles= 

tant  dans les schémas de rayonnement qpe dans d'autres paramétrisations du modèle 



Dans l a  cinquième par t ie ,  nous présentons l e s  climats générés 

par l e  MCG du LMD pour diverses intégrations u t i l i s a n t  successivement l ' anc ien  I 

s c h h  rad ia t i f  infrarouge dû à Katayama (1972) et le  nouveau schéma de grandes 

longueurs d'onde. D e s  intégrations à nébulosité f ixée à des valeurs climato- 

logiques ou à nébulosité interact ive générée par l e  modèle permettent de mettre l 

en valeur l e s  dif férentes  interact ions  entre  le  rayonnement de grandes longueurs 

d'onde, l a  nébulosité, l e  cycle hydrologique e t  l a  dynamique. 









C H A P I T R E  1 

PRÉSENTATION D'UN MODÈLE D ~ A I L L É  DU RAYONNEMENT 

ATMOSPHÉR 1 QUE DE GRANDES LONGUEURS D'ONDE 





1 - PR~SEMATION D'UN MODÈLE ~ A I L L É  W RAYONNEMENT ATMQSPHERIQUE DE 

GRANES LONGUEURS D ' Q m E  

RAPPELS ET DEFINITIONS. 

La détermination des f lux radia t i fs  infrarouges e t  du prof i l  du 

taux de refroidissement radiatif  (TRR) dans l'atmosphère nécessite cinq étapes 

intervenant dans un ordre variable suivant l a  méthode de calcul employée : 

- i)éveloppement d'une solution formelle de l'équation du transfert  

radiatif, 

- intégration sur une coordonnée de hauteur en tenant compte des 

inhomogénéités de température, de pression et de densités d'absorbants 

- Intégration sur l ' i n te rva l l e  spectral pair obtenir des luminances to- 

ta les ,  

- Intégration des luminances sur l 'angle zhni thd pour obtenir les flux 

totaux , 

- Différentiation & la distribution des flux par rapport à l a  coordon- 

née de hauteur pour obtenir la divermnce des flux e t  l e  taux de 

refroidissement . 
+ 

Soit I v ( M , s )  l a  lumulance énergétique au .point M du rayonnement 
-b 

monoctiromatique & nombre d'onde v se propageant dans l a  direction s. L'équation 

de transfert  régissant ce t te  luminance s ' é c r i t  : 

J V ( M ,  est l a  fonction source, Kv(M) le coefficient d'extinction totale .  

Pour une atmosphère?: plane, parallèle, c la i re ,  en équilibre themdynamique local, 

1 ' équation (1-1 ). prend l a  forme , 



ature T ( d ,  

kv C ~ J , C ~  diaînsorp;tio. alCculrirc (abaoiption par les gaz 

atmsphQriqms). 

En &par& les 1- mo~tante et decscendante et aw6s intégra- 

tion, nuus - 

sée sous l'angle 8, (avec ii = coe 



La sonrme porte sur toutes l es  raies qui contribuent à l'absorption au nombre 

d'onde v centrées respectivement en v e t  d' intensité Si. Le facteur i o  
de forme g es t  une fonction de l a  température e t  de la pression. 

Les équations (1-3a) e t  (1-3b) peuvent encore s '  écrire, après 

intégration par parties, 

Dans (1-Ta), l e  terme entre crochet es t  nul sauf s ' i l  existe une discontinuité 

de température à l a  surface. De plus, pour une atmosphère planétaire, aucun 

rayonnement infrarouge n 'es t  incident au sommet de l'atmosphère e t  1: ( 2 ,  ii) es t  

nui. 

21a quantité à déterminer est  l e  taux de refroidissement; radiatif 

(TRR) , c 'es t  à dire l e  taux avec lequel la  température d'une atmosphère en 

&&libre hydrostatique changerait en absence de tout processus autre que 

l'emission-absorption de rayonnement infrarouge 

où P es t  l a  densité de l ' a i r  à l ' a l t i tude z ,  C l a  capacité calorifique . a P 



à pression constante, g l 'accélération de l a  pesanteur, p l a  pression 

e t  F l e  flux radiatif net t o t a l  t e l  que 

Pour un nombre d'onde donné, il est  théoriquement possible à par t i r  

des équations (1-7)  à (1-11)  de déterminer précisément 1' énergie radiative 

à un niveau donné de l'atmosphère, si l 'on  se donne l e  profi l  de température, 

l e s  distributions des différents constituants atmosphériques e t  l e s  paramètres 

spectroscopiques des raies d'absorption qui ont une influence au nombre d'onde 

considéré. L'outil privilégié, car l e  plus précis pour ce travail ,  es t  l e  modèle 

dit raie-par-raie e t  couche-par-couche qui calcule l a  transmission atmosphérique 

en cumulant tout l e  long du chemin optique les  contributions de toutes l e s  raies 

d'absorption de tous l e s  gaz absorbants dans des intervalles spectraux t r è s  

étroi ts ,  dont l a  largeur es t  généralement de l 'ordre de l a  demi-largeur de raie.  

Ce modèle très versatile e t  t r è s  précis prend en compte toutes les  homogénéités 

atmosphériques ainsi cpe d ' éventuelles fonctions d ' instrument ( cf.  par exemple, 

Scott, 1974)  . Les temps de calcui sont de 1 'ordre de plusieurs secondes par 
-1 

cm , ce qui limite l'usage d'une t e l l e  mékhode à des calculs non répét i t i fs .  
i 

P a i r  des usages allant du dépouillement de msmes sate l l i ta i res  à l'évaluation 

de l a  contribution du rayonnement dans l a  modélisation de l a  circulation g&érale, 

divers algorithmes ont é té  développés quitendent tous à réal iser  l e  meilleur 

compromis entre précision e t  rapidité de calcul. Ces algorithmes incorporent 

généralement uiie ou plusieurs approximations qui permettent de simplifier l'éva- 

luation du TRR. 



Nous passerons en revue ces différentes hypothèses simplificatrices 

couramnent employées af in de mieux s i tuer  l e  degré d'approximation de notre 

modèle. Ces approximations sont prkentées pour le f lux descendant ; e l l e s  

s ' appliqueraient de même au flux montant. 

S i  l ' o n  considère l e  flux descendant to ta l ,  on peut, à par t i r  de 

( 1 - b ,  ( 1 -  ( 1 -  e t  1 - 1 1 ,  l ' é c r i r e  sous l a  forme 

1 - 1 ; 1. Approximation de  Curtis - Godson. 

Dans 1 expression ( 1-1 2 ) l e  coefficient d ' absorption est une fonction 

de l a  température et de l a  pression via l ' i n tens i t é  des raies d'absorption e t  

leur facteur de forme. Pour un t r a j e t  l e  long duquel l a  pression e t  l a  tempéra- 

ture varient, l e  calcul de l a  transmission doit  t en i r  c a p t e  des variations du 

coefficient d ' absorption. L ' approximation de Curtis - Godson (cf .  Goody, 1964) 

consiste à définir un t r a j e t  homoghe équivalent à l a  pression 5, à l a  tempé- 

rature T avec une quantité d'absorbant . 

I - 1.2. Modèle de bande. 

Les coefficients d'absorption varient très rapidement avec l e  nombre 

d'onde et présentent une structure de bande complexe. Connaissant l a  position, 
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x tend vers l ' i n f i n i .  U a e  bonne approximation en e s t  donnée par : 

où r es t  appelé coefficient de diffusivi té  ( ~ l s a s s e r ,  1942, Goody, 1964) 

qui dépend à l a  fo is  du nombre d16nde e t  de l a  quantité d'absorbant. Sa valeur 

est  comprise entre 1 e t  2. La valeur r = 1,661 a é t é  testée par Rocigers e t  
1 

1 

WaLshaw (1966) comne donnant les tau de refroidissement avec une précision 

meilleure que 1,s % par rapport à un calcul exact, conclusion obtenue également 
~ 

par Ellingson (19721, Hunt et Mattingly (1976) e t  Wang (1982) : 

1 - 1.4. Emissivité. 

(3x1 élimine t a r t e  intégration sur l e  nombre d'onde et l e  spectre 

infrarouge est t r a i t é  en un seul intervalle.  En supposant qu'un seul absor- 

bant intervient e t  que la transmission n 'es t  fonction que d'un seul paramètre - 
(par exemple u = mp, l a  quantité d'absorbant pondérée par l a  pression), 

on écrit le flux descendant sous l a  forme 

+ 
.4 F (z)  = G T ~ ( Z I )  dZ, . (1-16) dr (r u(z ,z l )  

dz' 

où 1 ' emissivité E. est 1 ' absorption mopnne pondérée par l a  fonction de Planck 



1 - 1.5. Kef roidiaisement vers l'espace. 
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1 - 2. DESCRIPTION DETAILLEE DU MODELE. 

Dans notre modèle de calcul du TRR, la transmission est évaluée à 

l'aide de modèles de bande de type statistique, ce qui permet une incorporation 

aisée de l'approximation de Curtis-Godson et d'une formulation approchée de la 

forme de raie de Voigt. L'intégration explicite sur l'angle zénithal est évitée 

par l'emploi de l'approximation diffuse. Les flux montant et descendant s'écri- 

vent : 

où l'indice j caractérise l'intervalle spectral. 

f 
F.(o) est le flux montant de la surface, n B . ( o )  celui émis par l'air situé 
J J 
au voisinage imnediat de la surface, n B. ( Z ) celui émis par 1 ' air au niveau 

J 
le plus élevé du modèle. Fi (Z) , flux descendant du s o m t  du modèle est nul. 

J 

Le flux montant de la surface d'émissivité s s'écrit : 

1  - 2.1. Absorption p a r  les d ivers  constituants atmosphériques. 

Parmi les différents types d'énergie que peut posséder une molécule 

de gaz (énergie de translation, électronique, de vibration, de rotation), seuls 



l e s  deux derniers interviennent cians le domaine 4 à 100 um caractéristique 

du rayonnement terrestre .  Les changements de niveaux d145ergie ont l i eu  par 

absorption ou émission d'un quantum correspondant à une longueur d'onde spéci- 

fique, à une ra ie  spectrale. 

Les transitions électroniqms mettent en jeu des niveaux de haute 

énergie (plusieurs eV) e t  l e s  raies spectrales correspondantes se situent 

dans les  parties ul traviolet te  et visible du spectre. A l'opposé, les  transi- 

tions & rotation nécessitent relativement peu d'énergie ( R. 1 0 - ~  e ~ )  e t  l e s  

raies  de rotation pure sont habituellement darrs l'infrarouge lointain e t  dans 

l e  domaine microonde. L e s  énergies des niveaux de vibration moleculaire se 

situent entre les deux ( i 10-1 ev). Les raies de vibration apparaissent 

rareribent s e d e s  e t  sont ghéralement accompagnées de ra ies  de rotation. Ces 

canbinaisons de vibrations moléculaires e t  de rotations sont respoxikables des 

groupes de ra ies  qui f o m n t  les nombreuses bandes de vibration-rotation des 

spectres des gaz atmosphériques dans le proche e t  moyen infrarouge. 

Les molécules diatomiques O2 et N2, oxyghe et azote, sydt r iques  

de moment dipolaire nul, n'ont pas de spectre de rotation pure e t  n ' interviennent 

pas dans l'infrarouge. 

Lrabsorption gazeuse et ll&ssion du rayonnement dans l'atmosphère 

sont surtout dues à l a  vapeur d'eau, au gaz carbonique, à l'ozone e t  aux autres 

constituants mineurs tels l'oxyde nitreux, le méthane, l'oxyde de carbone, 

l'oxyde nitrique. Compte tenu de leurs concentrations e t  de leurs pouvoirs 

d'absorption respectifs, seuls les cinq premiers sont importants pour la déter- 

mination du bilan énergétique de 1 'atmosphère. Bien qul apparemment de peu c i '  in- 

f luence sur le bilan radiatif  du système Terre - Atmosphhre ( 1 à 2 %), 1 ' absorp- 

t ion  par l'oxyde nitreux e t  le méthane ne peut ê t r e  négligée pour l 'analyse de 

m e s u r e s  s a te l l i t a i res  dans des canaux é t ro i t s  recouvrant leurs principales bandes 

d ' absorption. 

Dans l a  suite, nous présentons qualitativement l e s  principales carac- 

t6ristiques de 1' absorption atmosphérique par l a  vapeur d'eau, l e  gaz carbonique, 

l'ozone, l'oxyde nitreux e t  l e  méthane. Notre modèle inclut l'absorption par ces 



cinq constituants calculée à par t i r  des paramètres spectroscopiques des 

raies compilés par Mc Clatchey e t  a l .  ( 197 3 ) e t  Rothman ( 1981 ) . On se 

reportera à ces auteurs pour une description d6taillée des transitions 

présentes dans leur compilation. 

1 - 2 . 1 . 1 .  La vapeur d'eau. -----------*--- 

De distribution extrêmement variable à l a  fo i s  dans le temps et 

dans l'espace, l a  vapeur d'eau est le plus abondant des gaz radiativement 

importants de liatmosphère. E l l e  possède des bandes d'absorption intenses 

aussi bien dans les  domaines de courtes que de grandes longueurs d'onde. 

La structure thermique de l a  troposphère e s t  maintenue principalement par 

l a  présence de l 'eau aussi bien en phase gazeuse qu'en phases liquide ou 

solide dans le système nuageux de l a  planète. Dans l a  troposphère, l a  vapeur 

d'eau es t  l e  principal absorbant e t  possède dans tout le spectre infrarouge une 

opacité-si&ficative représentée sur l a  figure (1-1) par l a  distribution du 

coefficient d'absorption en fonction du nombre d'onde. 

La molécule de vapeur d'eau es t  une molécule triatomique non luléaire 

de type toupie asymétrique. E l l e  possède dans l'infrarouge un spectre de vibra- 

t ion - rotation riche e t  complexe. Les vibrations fondamentales v l  e t  
v3 

sont 

à de trop courtes longueurs d'onde (2,74 rim et 2,66 um) pour avoir de 1' im- 

portance dans l e  rayonnement terrestre ,  mais e l l e s  absorbent des quantités impor- 

tantes de rayonnement solaire.  La fondamentale v Z  centrée à 6,25 rim es t ,  en 

combinaison avec des transitions de rotation, responsable de l a  t r è s  f o r t e  bande 

à 6 , 3  rim dont les a i l e s  s ' étendent de 5 à 9 rim. Une bande purement rotation- 

nel le  s'étend avec une intensité variable de 18 rim jusqu'au delà de 100 Pm, 

avec des a i l e s  se superposant, du côté des courtes longueurs d'onde, à des 

part ies  de la bande à 15 rim du CO2. C e s  deux dernières bandes (6,3 um e t  

rotation) exercent une for te  influence sur l 'équil ibre énergétique de lfatmos- 

fi+. 



1 - 2.1.2. Le gaz carbonique. -------------- -- 

Puisque l a  molécule de CO2 es t  de type linéaire, l e  gaz carbonique 

a un spectre d'absorption relativement simple. La figure (1-2)  présente 

l'ensemble des bandes prises en compte dans notre modèle. 

Pour l a  molécule 12c 1602 symétrique, il n'existe  pas de spectre 

de rotation pure. L e s  fosmes isotopiques non symétriques présentent une struc- 

ture  de rotation faible mais leurs  concentrations dans l'atmosphère présentée 

dans le tableau (1-1 ) sont t e l l e s  qu' e l l e s  n'exercent pas dl influence majeure 

s u r  l e  régime ter res t re .  

Ai f a i t  de l a  s y m é t r i e ,  l a  fondamentale vl 
n t  irilplique aucun chan- 

gement de moment dipolaire e t  l a  transition 00°0-10°0 n 'es t  active qu'induite 

par l a  pression. Cette t ransi t ion est  alors  responsable de l a  bande située vers 

7,6 iuo centrée à 1388,l an-'. La  fondamentale v2 centrée à 14,98 lm, combinée 

avec d'autres bandes dont les  plus importantes sont présentées dans le tableau 

(1-2 ) , es t  à 1' origine de l a  trk forte bande d'absorption à 15 Pm. Du f a i t  de 

sa position près du maxinwn de l a  fonction de Planck correspondant aux tempéra- 

tures atmosphériques, ce t te  bande es t  très importante pour l e  r é g i m e  radiatif  

terrestre ,  particulièrement dans l a  haute troposphère et l a  stratosphère. 

Les bandes v e n t r é e s  vers 4,3 iun sont aussi très fortes,  mais situées 
3 

dans une région de fa ib le  intensi té  tant  du rayonnement solaire que: du rayon- 

nement terrestre, e l l e s  n'exercent qu'une t r è s  faible influence sur le bilan 

radiat if  de l'atmosphèm. 

Les autres bandes du CO2 dans l e  domaine infrarouge sont à environ 

5 lm, à 9,4 e t  10,4 Pm e t  sont beaucoup plus faibles.  Contrairement à la  

bande à 15 iun qui e s t  eri grande partie opaque jusqu'à de hautes alti tudes, 

ces deux dernières bandes, situées dans l a  fenêtre atmosphérique, ne sont pas 

saturées. E l l e s  reagiraient donc de façon l inéaire à une éventuelle augmenta- 

tion de l a  teneur atmosphérique en gaz carbonique et doivent donc être prises 

en compte dans tout calcul de l a  sens ib i l i té  des flux radia t i fs  à un tel f o r ç a s .  



1 - 2.1.3. L'ozone, 
-----*- 

La molécule d'ozone de type triatomique non l inéaire possède un 

spectre de rotation relativement for t ,  et liabsorption correspondante e s t  

présentée sur l a  figure (1-3). 

Les t ro i s  bandes fondamentales de vibration se placent respective- 

ment à 9,066 cim, 14,27 lun et 9,597 cim. Les vibrations 
3 

t r è s  fo r te  e t  

v d ' intensi té  moyenne se combinent pour donner l a  bande à 9,6 cim de 1 
1 ' ozone. 

Cette bande si tuée dans une relativement bonne "fenêtre" des autres 

gaz et proche du maximum de l a  fonction de Planck, exerce une influence parti-  

culière sur l e  bilan énergétique infrarouge de l'atmosphère, en particulier 

dans l a  stratosphère qui correspond au maxinaun de l a  distribution de l'ozone. 

C e t t e  distribution variable avec l a  latitude e t  les saisons f a i t  de l'ozone un 

élément important dans le bilan radiatif  global (Ramanathan et ~ i ik inson ,  1979 ) . 

La fondamentale v2 es t  en grande partie masquée par l a  bande à 

15 um du CO2 ; l a  bande à 4,7 cim de for te  intensité,  mais intervenant dans 

une région de faible intensi té  de la distributJion d'énergie de Planck a une 

influence négligeable. 

1 - 2.1.4. L'oxyde ni t reux et le méthane. 
-------------i---------- - 

D'après Donner e t  Ramanathan (19801, l 'opacité infrarouge due aux 

concentrations de N20 e t  CH actuellement observées contribue pour près 
4 

de 2 K à l a  température de surface (en moyenne hémisphérique annuelle). 

L e s  e f fe ts  radia t i fs  de ces absorbants ne peuvent donc ê t re  négligés dans 

les modèles climatiques u t i l i s é s  pour étudier la sens ib i l i té  du clisnat à 

différents forçages dont l a  réponse est de cet ordre de grandeur. 

Pour l e  méthane dont l'absorption e s t  présentée sur l a  fiwe (1-4) 

l a  seule bande d'absorption intervenant dans l e  domaine du rayonnement telluri- 



que correspond à l a  vibration 
v4 

à 1306 cme1 (7,66 iim) tandis que l'oxyde 

nitreux possède t r o i s  bandes fondamentales intervenant dans ce domaine spectral, 
- 1 

respectivement à 1286 cm-' (vibration vl ), 589 cm (vibration v 2 )  e t  

2224 6' (vibration v ) (figure 1-5) ) . 
3 

1 - 2.1.5. Le continum d'absorption de la valeur d'eau. ............................. -------- 

1 Les paramètres spectroscopiques des ra ies  de l a  plupart des absorbants 

1 atmosphériques autres que l a  vapeur d'eau sont suffisamnent bien connus pour 

permettre un calcul précis de 1 ' absorption à 1 'aide d'un modèle de transmission 

de type raie-par-raie. Cependant l'absorption dans l e s  fenêtres d'absorption 

de la vapeur d'eau (entre 3 e t  0,3 mn, vers 20 rim, entre 8 e t  13 rim, vers 

3,7 rim) mesurée en laboratoire ou dans 1 ' atmosphère (cf.  par exemple Imbault 

et a l . ,  1981) est habituellement plus grande que ce l le  prédite dlapr&s l e s  

intensités e t  les largeurs connues e t  les théories actuellement appliquées pour 

décrire l e s  formes de raies.  L'absorption anomale ("anomalous absorption'' d'après 

Gebbie, 1980) que représente l a  différence entre l e s  valeurs observées e t  calcu- 

lées possède quatre caractéristiques qui, dlaprès Burch e t  Gryvnak (1980), sont 

~ connmnies à toutes l e s  fenêtres infrarouges et millimétriques : i - cet te  absorp- 

tion a l a  nature d'un continuum, c ' e s t  à dire qu 'el le  ne varie pas rapidement 

avec l e  nombre d'onde ; ii - e l l e  décroît rapidement quand l a  température a-n- 

t e  ; iii - e l l e  est beaucoup plus forte  pour des raies  auto-élargies (absorption 

par de l a  vapeur d'eau pure) que pour des raies  observées dans des mélanges de 

vapeur d'eau e t  d'azote ; iiii - l e  pourcentage d'erreur entre l'expérience e t  l a  

t h h r i e  es t  plus important dans l e s  régions de faible absorption que dans cel les  

d'absorption moyenne ou forte .  L'origine de cet te  absorption anomale a é té  (es t  

encore) au centre de nombreuses discussions depuis quinze ans. Bignell ( 1970) a 

montré que ce t te  absorption es t  proportionnelle à l a  pression par t ie l le  de l a  

vapeur d' eau (d ' où l e  nom d ' absorption de type e ) . C e r t a i n s  auteurs, parmi 

lesquels Bignell (1970) et G r a s s 1  (1973 a,b) pensent que ce t te  absorption es t  

due à des dimères de l a  vapeur d'eau, associations de molécules par paires 

d'autant plus fréquentes que l a  presssion par t ie l le  e s t  élevée, m a i s  suscepti- 

bles de se  rompre quand l a  température s 'élève. D e s  polymères d'ordre plus élevé 



e t  des agrégats de molécules de vapeur d'eau autour d'ions peuvent aussi, 

d1 après Carlon ( 1978 a,b) jouer un rôle dans ce t te  absorption anomale. 

A l'encontre de ce type d'explications, il appara t  douteux que l e s  concen- 

t r a t  ions atmosphériques de dimères, de polymères et d1 agrégats ioniques soient 

suffisantes pour expliquer l ' e f f e t  observé. D'autres auteurs, tels Burch e t  

Gryvnak (1980) e t  Clou& e t  a l .  (1980) attribuent cet te  absorption supplérnen- 

t a i r e  aux a i l e s  extrêmes de raies auto-élargies de l a  vapeur d'eau e t  remettent 

parallèlement en cause les théories employées pour décrire l a  forme des raies 

loin de l a  résonance. 1 

Quelqu'en so i t  l 'origine, il es t  primordial d'incorparer l ' e f f e t  

de ce t te  absorption anomale dans tout calcul de bilan radiat if .  La fenêtre 

atmosphérique entre 8 e t  13 iim correspond au &rmm, de l ' i n tens i t é  du 

corps noir aux températures des basses couches de l'atmosphère et influence 

plus que tout autre part ie  du spectre l e  flux radiatif  e t  donc le taux de refroi- 

dissanent de ces plus basses couches. Grassl (1973 b) a montré que l e s  tempéra- 

tures & surface de l a  mer déduites de mesures sa te l l i t a i res  à 11 rim sont sys- 

th t iquement  trop froides de 1 à 4 K si l'absorption de type e n 'es t  pas 

prise en campte. Grassl ( 1976) attribue 60 % du refroidissement infrarouge t o t a l  

en zone tropicale à cette même absorption. Kiehl e t  Ramanathan ( 1  982) e t  Wang 

(1983) ont par a i l leurs  montré que l a  prise en compte du recouvrement de l a  bande 

à 15 rim du CO2 par le continuum de l a  vapeur d'eau modifie de façon non négli- 

geable la  sens ib i l i té  de l'atmosphère à un doublement de l a  concentration en gaz 

carbonique. 

1 - 2 . 2 .  Calcul des fonctions de transmission. 

Dans de nombreuses régions du spectre du rayonnement terrestre ,  

nous trouvons des superpositions de barries actives de plusieurs gaz. L e  th&- 

r h  de d t i p l i c a t i o n  des transmissions ( ~ ~ s a s s e r ,  1942) donne l a  transmission 

to ta ie  d'un mélange de gaz comne l e  produit des transmissions de chacun des gaz 

dans l e  cas où aucune corrélation n'existe entre les spectres des gaz du mélange. 

Str icto sensu, ce théorenie ne s'applique qu'à des transmissions monochromatiques ; 

cependant ce théorème permet d'obtenir une bonne précision pour des transmissions 

évaluées sur des intervalles spectraux f i n i s  mais é t ro i t s  (~oody, 1964) . 



Le modèle prend en compte l'absorption par l a  vapeur d'eau, 

l e  gaz carbonique, l'ozone, l'oxyde nitreux e t  l e  méthane dans l e s  bandes 

décrites en I - 2.1 e t  l 'absoqkion par l e  contimum de l a  vapeur d'eau sur 

l'ensemble du spectre tellurique. Le spectre es t  divisé en 365 intervalles 
-1 spectraux de largeur Av = 5 un entre O e t  1110 cm-', Av = 10 cm-' 

-1 
entre 11lOet 22M)~m-~ ,  e t  = 20 cm aude là  de 2200 d l .  A i n s i  

i définis ces intervalles permettent une bonne description des variations 

spectrales de l a  transmission et des recouvrements entre bandes d1absorp- 

t ion de différents gaz. Les largeurs choisies pour les intervalles spectraux 

l leur permettent par a i l leurs  de contenir un nombre de ra ies  suffisamnent 

Mporzant pour que les mod&ies de transmission employés, & type stat is t ique,  

restent bien adaptés (Zdwikowski et Raymond, 1970). 

1 - 2.2.1. Modèles de bandes. ---------------- 

La justification de l ' u t i l i sa t ion  de modèles de type statistique? 

pour évaluer les fonctions de transmission t i en t  dans l e  succès que de nombreux 

chercheurs ont obtenu en décrivant à l ' a ide  de ces modèles, des mesures de 

laboratoire (Kiehl et Ramanathan, 1982) ) ou des m e s u r e s  sa te l l i t a i res  (Ellingson 

e t  Gille, 1978 ; Tixnofeyev e t  Trifonov, 1981) e t  en reproduisant avec ces modèles 

des résul tats  de calculs obtenus par des intégrations ra ie  par ra ie  (~alshaw, 

1955 ; Goody, 1964 ; Mc Clatchey, 1964 ; Ro-rs e t  Walshaw, 1966 ; Rodgers, 

1968 ; Goldman et Kyle, 1968 ; Luther, 1982). 

Nous avons u t i l i s é  pour l a  vapeur d'eau, l'oxyde nitreux e t  l e  

méthane l e  modèle de Goody (1952) qui donne l a  transmission sous l a  forme 

La transmission par l e  gaz carbonique et l'ozone es t  calculée à l ' a ide  

du modèle de Malkmus (1967) 



Dans ces expressions, No est le nombre de raies d'intensité moyenne 

k, de demi-largeur moyenne a, distribuées au hasard sur un intervalle de 

largeur Av.  Les paramètres k et k/ra sont reliés aux intensités Si et 

aux demi-largeurs a des raies par les relations suivantes : i 

1 - 2 .2 .2 .  Forme des raies spectrales. 
--------------L^--------- 

La forme d'une raie spectrale dépend de trois facteurs différents : 

- l'élargissement naturel, conséquence du principe dlincertitu&, 
- l'élargissement Doppler, dû à l'agitation des molécules, 

- l'élargissement par collision dû à la perturbation des niveaux 

d'énergie de la molécule pendant une collision. 

De ces trois processus, seuls les deux derniers ont une importance 

pour l'absorption du rayonnement atmosphérique. 

Dans la troposphère pour des pressions supérieures à 100 mb, les 

raies sont essentiellement élargies par collision des mofecules du gaz absorbant 



entre e l les  e t  avec cel les des gaz environnants, l a  forme de l a  raie es t  

d i t e  de Lorentz e t  l e  facteur de forme de l'expression (1-6) s ' é c r i t  : 

où a L ,  demi largeur de raie, est  définie en unité de nombre d'onde par : 

c vitesse de l a  lumière, r temps moyen entre deux collisions. 

Dans l e s  conditions standards de température e t  de pression, aL 
varie entre 0,05 e t  0,2 cm-1 pour l e s  principaux gaz atmosphériques. Aux 

très faibles pressions, l a  forme de l a  ra ie  est  due à l'élargissement Doppler 

causé par l 'agi tat ion theraique des molécules absorbantes dont l a  vitesse 

présente une composante suivant l a  direction suivie par l e  rayon lumineux. 

Le facteur de forme obtenu à p m i r  de l a  théorie cinétique des gaz e s t  : 

avec 

où m es t  l a  masse de l a  molécule e t  kg l a  constante de EioIt.~iiann. 

Pour l e s  bandes infrarouges des gaz atmosphériques, l e s  largeurs Doppler sont 

de 1 'orcire de 1 0 - ~  cm-'. D'une manière générale, l e s  élargissements Doppler . 

e t  par collision sont présents e t  l e s  raies ont un profi l  d i t  de Voigt qui 



correspond au produit de convolution des profi ls  de Lorentz e t  de Doppler. 

Pour l e s  t r o i s  gaz l e s  plus importants considérés dans l e  modèle, 

on a f a i t  figurer ci-dessous l ' a l t i tude  pour laquelle les largeurs Lorentz e t  

Doppler sont égales. 

Gaz Z ( h )  .Ref. 

Bates e t  a i .  (1967) 

Goody (1964) 

l 

1 O3 
30 Kuhn e t  London (1969) 

Une ra ie  de Voigt consiske en une part ie  centrale Doppler avec des 

a i l e s  Lorentz. S i  de t e l l e s  ra ies  sont saturées (comme c ' e s t  l e  cas au centre 

des bandes), l a  part ie  centrale Doppler ne contribue pas au gradient de l a  

transmission qui intervient dans l'expression du TRR. E t  l 'on  peut donc en 

maintenant lfhypoth&se de raies  de Lorentz, calculer le TRR jusqu'à des a l t i -  

tudes plus élevées. Rodgers e t  WaLshaw ( 1966) ont étudié l ' a l t i tude  critique 

au-dessus de laquelle il es t  nécessaire de t en i r  compte de l a  transition des 

raies  d'une fornie de Lorentz à une forme Doppler dans les calculs du TRR e t  

1 ont obtenu pour CO2 : 52 iun, H20 : 44 km, O3 : 38 km. 

Pour une u t i l i sa t ion  limitée au niveau 30 km, généralement p r i s  

c o r n  référence pour "Le  sonmet de l'atmosphère" dans les modèles de circula- 

t ion &érale s'intéressant à l a  troposphère et à l a  basse stratosphère, il 

l ne s'avère donc pas nécessaire de prendre en compte l a  transition de la forme 

des raies  dans l e  calcul de l'absorption. Cependant, dans l a  mesure où notre 

niodèle est aussi u t i l i s é  comme schéma de rayonnement de grandes longueurs 

d'onde pour un modèle atmosphérique unidimensionnel des interactions entre 

photochimie e t  rayonnement, pour lequel l e  sorxnnet correspond au niveau 70 km 

d'al t i tude,  nous avons choisi l'approximation développée par Fels ( 1979) pour 

d6crLr-e l e  prof il d'une ra ie  de Voigt . 



L'intérêt de cet te  approximation es t  double : 

- e l l e  décdit l a  r a ie  de Voigt par une formule analytique pratique 

à mettre en oeuvre numériquement e t  facilement applicable aux modèles de 

transmission de type stat is t ique,  

- e l l e  permet une description unique et continue de l a  transmission 

quelle que s o i t  l ' a l t i tude  (contrairement aux methodes de Dickinson ( 1972) 

ou Ramanathan (1976) qui emploient des p a r d t r i s a t i o n s  différentes suivant 

1 altitude) . 

Cette approximation reprhente la r a i e  de Voigt par une partie 

centrale rectangüiaire avec des a i les  de Lorentz : 

sinon 

où aL est l a  demi-largeur de Lorentz, v l e  nombre d'onde au centre de 
O 

l a  raie .  Etant donnée cet te  forme, l e s  deux constantes C, hauteur de l a  partie 

centrale e t  Av s a  Largeur, sont rel iées par l a  condition de normalisation 
O' 

habituelle : 

si bien que : 



Av dépend des largeurs Lorentz aL e t  Doppler 0~ 
O 

1 + 5 e t  t3 sont des par-tres ajustables proches de 1 ; Fels (1979) 

montre que 5 = 0,25 donne l a  meilleure approximation pour l a  largeur équiva- 

lente d'une ra ie  Lorentz et que B = 1,25 fournit le meilleur accord entre 

l a  formulation approchée et l a  f o d a t i o n  exacte de l a  largeur équivalente 

Doppler (cf .  Figure I - 6) . Cependant, pour le TRR dû à l a  bande à 9,6  iun de 

l'ozone l'approximation de Fels comparée à un calcul correct complet donne l e s  

nieilleurs r tkul ta ts  pour 5 = 1 et 8 = 1,4 (cf .  f ig .  1 - 7) . 
Dans notre modèle, nous avons appliqué l a  formulation de Fels au 

modèle statiStique de Goody (1952) pour le calcul de l a  transmission par l a  

vapeur d'eau 

C ira 1 
ira 1 

G lan L " h 2 
- 

-.ntAv-' ir ( - 1 1  6 - [  ( + I l  

Pour l a  transmission par l e  gaz carbonique e t  l'ozone, nous avons 

adapté l a  formule de Fels ( 1979 ) au modèle s tat is t ique de Malkmus ( 1967 1, so i t  : 

2 A v  km 8 
1 + ( 7 > (nu ) (bv0C) 

6 ira 1 (1-30) 
h 6 

l +  6 ( r ) 2 ( a  L 1 
O 

1 7  
ir 



1 - 2.2.3. Variation du coefficient d'absorption avec la pression et la 
-------------------------^_-------------- 

On montre (voir par exemple Goody, 1964, chapitre 3 que l a  demi- 

largeur de ra ie  de Lorentz varie conme : 

où To et po correspondent aux conditions standards de température e t  

de pression. 

La valeur de n dépend de l a  nature des molécules qui entrent en 

collision. Pour des collisions H20 - N2, Benedict et Kaplan (1959) ont 

montré que n = 0,62 é t a i t  une bonne valeur représentative. Pour l e s  autres 

molécules, on ret ient  l a  valeur n = 0,s  correspondant à l'hypothèse de 

diamètres de collision indépendants de l a  température. 

L'intensité d'une ra ie  dépend de l a  température par l'intermédiaire 

de llémission stimulée, de l a  fonction de partit ion e t  du facteur de Boltzmann 

qui déterminent l a  population des niveaux de l a  transition responsable de l a  

raie .  

où El' es t  l 'énergie du niveau bas de l a  transition, v le nombre d'onde de 

l a  raie,  % et (+ respectivement les fonctions de partit ion de vibration 

et de rotation. La constante C2 (=hc/kg) vaut 1,439 si E" et v sont 

donnés en cm-'. Les fonctions de partit ion vibrationnelle pour les isotopes 



l e s  plus abondants des absorbants considérés dans notre modèle sont données 

dans le  tableau (1-3). La dépendance en température de l a  fonction de part i t ion 

rotationnelle e s t  donnée par (T/T~)' où j prend les valeurs du tableau 

(1-3) e t  vaut 296 K. 

Pour i l l u s t r e r  l ' e f f e t  de l a  variation de température sur l'absorp- 

tion, l e s  figures (1-8) à (1- 12) présentent pour l e s  cinq absorbants con- 

sidérés dans notre modèle l a  distribution en fonction du nombre d'onde des 

fonctions Q(200 K) e t  Q (300 K) où 

e s t  le rapport du coefficient d'absorption k (éq. 1-21] évalué à l a  tempéra- 

ture T sur celui &valu6 à l a  température de référence To = 250 K. 

Sur ces figures, apparaissent l e s  différents régimes de variation 

de l'absorption avec l a  température discutés en particulier par Chou et Arking 

( 1980) . LI effe t  de l a  t e r a t u r e  étant l i é  au nombre quantique de rotation par 

le teme de Boltzmann, celui-ci e s t  faible au centre des bandes d'absorption 

où interviennent principalement des raies  de pe t i t  nont>re quantique ; l a  varia- 

t ion avec l a  température se renforce dans les a i l e s  des bandes où l 'absorption 

s 'effectue dans des ra ies  correspondant à des nombres quantiques plus élevés ou 

des bandes chaudes. 

Les relations (1-19) e$ (1-20) donnent l a  transmission pour un  

t r a j e t  optique à pression et température constantes. Pour un t r a j e t  atmsphé- 

riqcbe non-homogène, le calcul de l a  transmission doit teni r  compte des variations 

du coefficient d'absorption avec l a  température e t  l a  pression. Appliquée à un 

modèle de transmission de type sthtistique, l'approximation de Curtis-Godson 

affecte à ce t r a j e t  non-homogène une quantité d'absorbant pondérée par l a  t em-  

pérature, e t  une quantité d'absorbant pondérée par l a  température e t  l a  



- 
pression mO, qui forcent l a  transmission à avoir un comportement asympto- 

tique correct à l a  fo i s  en régime d'absorption fa ib le  e t  en régime d'absorp- 

t h  forte  (Goody, 1964 ; Morcrette, 1977). Ces quantités d1  absorbant sont 

définies pour chaque intervalle spectral sar l e s  expressions suivantes : 

où 4 = p/po (avec p pression standard à laquelle sont mesurés l e s  paramètres 
O 

spectroscopiques) e t  du = P, dz/u . 

Les fonctions @(TI et $(T) sont rel iées aux intensités e t  

aux demi-largeurs des ra ies  présentes dans l ' in terval le  : 

Nous avons suivi 1 ' analyse de Rodgers et Walshaw ( 1966) e t  u t i l i s é  

des valeurs discrètes de 1 si(T) e t  1 (si(T) aio(T) )' pour exprimer 



@(T) et $(TI sous la forme : 

2 *(T) = exp (a(T - TOI + b(T - TOI 1 

2 
$(T) = exp {al(T- T ~ )  + bl(T - To) 3 

ce qui permet d'inkerpoler entre les températures de référence. Les constantes 

a, b, a' et b' sont obtenues en ajustant les valeurs discrètes de @(T) et 

$(T) aux expressions (1-37). 

Ces constantes ont été déterminées pour l'ensemble de nos intervalles 

spectraux & les cinq constituants atmosphériques à partir des valeurs de s~(T) 
1 - 

et 11 Si aio(T) 1 calculées pair trois températures (T = 2û0, 250 et 300 K ; 

To = 250 K) à partir de la compilation de données spectroscopiques de Mc Clatchey 

et al. (1973) révisée par Rot- (1981). 

Finalement, on peut expliciter les expression (1-29) et (1-30) en 

fonction des quantités d'absorbant pondérées définies en (1-34) et (1-35) et 

des paramètres des modèles de transmission définis en (1-21) et (1-22) ; on 

pose : 

k - A v A = ,m où 6 - -  - N est l'écart moyen entre les raies 
O 

na - dans l'intervalle Av, 

6 
O 9 B = - -  

m 



Les transmissions données par les modèles de Goody et de Mallamis 

s'écrivent respectivement : 

Pour pouvoir calculer les expressions précédentes, il ne reste plus 

qur à définir la demi-largeur Doppler (en cm-' ) 

où T est la température et M la masse molaire du gaz absorbant en kg mole-'. 

I - 2.2.4. Modèle d'absorption pour l e  continuum de l a  vapeur d'eau. 
-------ii--.i---Liii-i-i----i--iiiiii-i-iiiiiiii------ 

Dans la section précédente, le mdèle de Goody p e m t  de prendre en 

compte l'absorption par le spectre de raies de la vapeur d'eau. La vapeur d'eau 

absorbe aussi sur tout le spectre tellurique sous la forme d'un continuum 

d'absorption. Bignell ( 1970) a montré que la transmission due à ce continuum 

peue être évaluée à partir de : 

t, = exp (- kv m) , , 

avec 



Les pressions 4r e t  e sont respectivemeni; l a  pression -botale 

e t  l a  pression part iel le  de vapeur d'eau ; les coefficients C e t  CN sont 
S 

en général respectivement appelés coefficient d' auto-élargissement e t  coef - 
f icient  d1 élargissement par 1 ' azote. 

La figure (1-13) donne l e s  valeurs du coefficient d'autoélargisse- 

ment dans l a  fenêtre atmosphérique selon dif f érents auteurs, Bignell ( 1970 ) , 
Grass1 (1973 a, b, 1975), Tomasi ( 1 9 7 ~ ) ~  Selby (1976). La courbe en trait plein 

c o ~ p o n d  à 1 'expression empirique développée par Roberts e t  a l .  (1976) pour 

décrire l e s  mesures de Burch ( 1971 ) 

Cs ( Y ,  296) = 4,18 + 5578 exp (- 7,87 x  IO-^ v )  , 

2 
où v es t  le nombre d'  onde en cm1 e t  CS est  exprimé en an /g.  atm. 

Dans notre modèle, nous avons retenu l e s  valeurs des coefficients 

d'autoélargissement, CS. e t  dtélar&ssment par l 'azote,  CN, récemiient 

dérivées par Cloilgh e t  a l .  ( 1980) pour 1' ensemble du spectre tellurique entre 

O e t  3000 6' et présentées sur l a  figure (1-14). C e s  auteurs, a ins i  que Burch 

et Gryvnak (1980) ont étudi6 l'absorption par l a  vapeur d'eau dans les fenêtres 

infrarouges e t  millimétriques du spectre, mais aussi dans l a  bande de vibration- 

rotation à 6,3 rim et; dans l e s  intervalles relativement transparents s i tués  entre 

les raies intenses de la bande de rotation. L e u r s  déterminations du coefficient 

d~autoélargissernent ont é t é  effectuées à 296 K e t  338 K et extrapolées à 260 K 

pour des atmosphère de vapeur d'eau pure. Dans l e  cas de mélanges gazeux avec 

l 'azote, le manque de m e s u r e s  expérimentales ne permet pas aux auteurs de fournir 

de précision sur l a  variation du coefficient ditélargissement par l ' azote  avec 

l a  température. 

La transmission par le continuum est donc calculée dans notre modèle 

par : 

t~ = exp [ -  c ~ ( v , T )  Z - Ç&V, 
296) m-I Y (1-42) 



où es t  l a  quantité de vapeur d'eau pondérée par l a  pression par t ie l le  

de vapeur d'eau e t  m(+-e) e s t  l a  quantité de vapeur d'eau pondérb par l e  

pression de llensemble des autres gaz atmosphériques. 

1 - 2 . 3 .  Calcul des fonctions de Planck. 

Pour un rayonnement monochromatique de nombre d'onde v ,  l a  lumi- 

nance du corps noir e t  s a  dérivée par rapport à , l a  temperatme s'écrivent res- 

pectivement : 

2 2 -1 
avec Cl = 2 hc = 1,1906 x 10-l6 Y rn sr 

Dans chaque intervalle spectral, l e s  fonctions B et - dB ont été dT 
intégrées à l ' a i de  d'une quadrature de Gauss à 48 points pour 15 températures, 

entre 180 et 320.K. Pour des calculs à toutes les températures dans cet inter- 

valle, on a ensuite ajuste ces valeurs par un polynome d'ordre 5 de l a  varia- 

ble x = (T  - 250)/250 



où les  g . .  
et g<ji 

sont les constantes obtenues par la procédure 
J i  

d'ajustement par les moindres carrés. 

A i n s i  développées, les fonctions de Planck entre 200 et 300 K 

sont déterrninks entre O e t  2000 cm-' avec une précision meilleure que 

0,8 % par rapport aux resuLtats d'une intégration complète. Du f a i t  de la 

for te  variation des fonctions de Planck avec l a  température au delà de 2000 
- 1 

cm , l a  précision fournie par l e  déverloppement polynomial (1-44) se détériore 

en particulier aux faibles températures ; l ' influence de cet te  zone spectrale 

sur le bilan radiat if  étant très faible,  nous n'avons pas cherché à améliorer 

ces r6sultats par un développement en fonction d'une variable de l a  température 

d'ordre plus élevé, qui aurai t  é t é  mieux adaptée aux variations en de l a  

fonction de Planck dans ce t t e  région spectrale. 

1 - 2.4. Intégration s u r  la verticale. 

L'atmosphère e s t  divisée en NC couches d'épaisseur géométrique 

arbi traire .  La température e t  l a  densité des différents gaz absorbants sont 

spécifiées sur les niveaux zk séparant ces couches. 

Dans l e s  expressions (1-17 a )  e t  (1-17 b) figure une intégrale de 

l a  forme : 

~ ( z )  = t ( z , z ' )  dz' I 
Connaissant l e s  quantités sous 1' intégrale pour toutes l e s  al t i tudes 

dans 1 at~xmsphére, n ' inporte quelle quadrature numérique pourrait ê t re  u t i l i sée  

pour calauler l ' intégrale.  11 faut cependant remarquer que le terme sous l ' in té-  

grale varie très rapidement au voisinage du niveau de calcul e t  qu'une intégra- 

t ion par trapèzes introduit pour ces couches adjacentes des erreurs intolérables. 



M 8 a m  autams ont fait preuve dl-it6 pour r h *  ce p r a t i l h  

(wl.~r, 1963 ; hta~ama, 1972 ; pels st Sc-, 1975). 

Pair m+n pire, oou e M . s w ~ t s  I(+) &@as la foars : 

.,?y ,!'fi *;fi pui s@m k e~ibrdion Q ch.que caichs ii la v i t 4  1(%) calail& 

. le niveau 50 Pour 6 v d . m ~  ce8 cont~ îbt ia is  aais avais &cuau uriis quadrature . . 
-< 

de, Gauss qui pr6mnbe llavaatw dl&m shpie d1utili8atian et maas a permis 

dt&udier la variation de noe raailtats avec l'ordre NO Q la quadrift- a-1 M , .,=a> 
=""T 

n a+i  - 2NG 

' 2  el r y@ tc%. y ( SUL) a ( 3 )  hm hm 



La connaissance des hauteurs d'échelle en chaque point de l a  

guadrature permet de calculer par interpolation l a  température, l e  gradient 

de température e t  les densités d ' absorbant. Pour 1 ' interpolation, on 

suppose une variation linthire & l a  température avec l 'échel le  locale. 

Pour le calcul des quantités d'absorbants, nous avons f a i t  l'hypothèse d'une 

variation linéaire des rapports de mélange avec l a  pression. 

En cowienç&t au niveau l e  plus élevé de l'atmosphère, on calcule l e s  - 
quantités m e t  pour l a  vapeur d'eau, le gaz carbonique, 1 'ozone, 1 'oxyde 

nitreux et le méthane entre l e  sonunet du modèle atmosphérique e t  chacun des 

niveaux de quadrature à partir des relations suivantes dérivées des expressions 

(1-34) et (1-35).  

où Q est l'humidité spécifique dans l e  cas de l a  vapeur d'eau e t  une 

quantité équivalente pour l e s  autres absorbants. 

La quantité de vapeur d'eau pondérée par l a  pression par t ie l le  es t  

calculée d ' après 

où Ma e t  MW sont respectivement l a  masse molaire de 1 ' a i r  sec e t  ce l l e  

de la vapeur dl eau, T+ l a  température vir tuel le  e t  S(T)  une fonction qui 

prend en compte La variation du coefficient CS avec l a  température, obtenue 

par interpolation des courbes de l a  figure (1-14 1. 



1 - 2.5. Effet de la nébulosité. 

Dans l e  domaine du rayonnement infrarouge les  nuages peuvent 

ê t re  considérés comne des corps gris e t  leur effet  principal es t  de bloquer 

l e  rayonnement émis par l e  sol  e t  de contribuer à l ' e f f e t  de serre. La nébu- 

los i té  module donc considérablement l e  bilan radiatif à l a  surface et au 

sornnet de 1 ' atmosphère. 

Notre modèle permet de prendre en compte une nébulosité fraction- 

naire dans plusieurs couches de l'atmosphère, suivant une procédure similaire 

à celle décrite par Washington et Williamson (1977) e t  u t i l i sée  dans l e  modèle 

de circulation ghéra le  ch NCAR. 

Les flux in£rarouges montants e t  descendants sont calculés en t ro i s  

étapes : 

4 4. 
a - On calcule l es  f lux en c i e l  c la i r ,  ~ ~ ( 2 ~ )  e t  FO(zi) suivant 

l a  méthode décrite dans l e s  sections précédentes. Au cours de ce calcul, l e s  

contributions de chaque couche aux flux aux différents niveaux sont cumulées, 

ce qu8 revient à htégre r  l'expression (1-46) sur l'ensemble du spectre infra- 

rouge. 

4 j. 
b - On calcule ensuite l e s  flux Fn(zi) e t  %(zi) pour l'a-- 

phère dont l a  n couche contient un nuage de nébulosité égale à 1 'unité 

e t  d'émissivité unité. Les flux montants en-dessous de c-e nuage, l e s  flwc des- 

cendants au-dessus du nuage sont l e s  mêmes que dans l e  c i e l  c l a i r  : 

+ 4 
Fn(zi) = Fo(zi) si i < n  

Les flux montants au-dessus du nuagp e t  descendants sous le nuage 

sont évalués suivant l e s  expressions (1-17 a) e t  (1-17 b) dans lesquelles 



l e s  termes entre crochets correspondent à d'éventuelles discontinuités de 

température entre l e  nuage e t  l 'air avoisinant : 

1 + z + F,(z,) = {F (nuage) - nE3(zn)I t ( zn ,zk i r )+  TB( 
IT dz ' 

Dans ces expressions, seuls l e s  termes correspondant à l ' influence ~ 
des l i m i t e s  sont changés ; l e s  contributions des couches situées entre le nuage 

e t  le  niveau de calcul des flux gardent les valeurs calculées lo r s  de l ' é tape  a. 

Cette étape est répétée autant de fo i s  *'il existe de couches nuageu- 

ses dans l'atmosphère. 

l c - On calcule enfin les flux pour l e  cas général de plusieurs couches 

nuageuses de nébulosité fractionnaire Ci à partir des flux calculés aux deux 

étapes précédentes. D a n s  le  cas de nuages sesni-transparents, les Ci sont alors 

1 des nébulosités effectives correspondant au prwuit  de l a  couverture horizontale 

Soit N l ' indice de la couche nuageuse l a  plus élevée, l e s  f lux 

montants sont donnés par les relations suivantes, où Co = 1, pour le f lux 

montant du sol,  





Tableau 1-1 

Abondance isotopique pour l e s  c inq absorbants  p r i s  en compte 

dans l e  modale. (Code de d é f i n i t i o n  des i so topes  : 1 = 'H, 
15 16 2 = 2 ~ ,  2 = 1 2 c ,  3 = 1 3 c ,  4 = 1 4 ~ , . 5 =  N , 6 =  



Tableau. 1-2. 

Pr inc ipa l e s  bandes du gaz carbonique responsables  de l ' a b s o r p t i o n  à 

15 Pm. 



LI 
3 
Ci 

2 
'al 
a s 

-4J 

al 
O 
C lu 
a 
C 
a, 
a 

'a, a 















Variation de la largeur Bquivalente Voigt avec l ' a l t i t u d e  : 
Comparaison entre  la valeur exacte (en t r a i t  p le in)  e t  l e s  
valeurs donnees par l'approxiaiation (1-33) pour 8 ;. 1,25 

drapr&s F s l s  (1979). Les courbes sont pi--€sent6es pour dif-  
fgrentes valeurs de y = a / - .  z "0- 

Rcfkoidissement r a d i a t i f  par la i  bande B 9,6 lrm de l'ozone . . 
calcul6 pour &s d i s t r i bu t ions  standards d'ozone et de tempe- 
ra ture ,  par l'appraximation de Curtis - God.sori : - en trait plein ,  rQsu l t a t  pour un p ro f i l  Voigt exact, - en poin t i l lb ,  dsultat gour un p r o f i l  donne par (1-331, - en tirerté, r6su l t a t  pour ul p r o f i l  purement lorentzien,  

d'agir& Pels (19191 
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C H A P I T R E  I I  



I I  - 1. INTRODUCTION. 

Dans l a  mesure où le modèle déta i l lé  du transfert  radiatif aux 

grandes longueurs d'onde présenté dans l a  première partie (modèle LOA) 

es t  destiné à servir de référence pour d'autres schémas radiat ifs  plus 

paramétrés, il est important d'évaluer aussi précisément que possible ses 

performances et ses faiblesses éventuelles. Les objectifs de cet te  deuxibe 

part ie  sont donc d'évaluer l e s  erreurs systématiques e t  aléatoires du modèle 

LOA e t  de corriger au moins les premières.quand cela es t  possible. Pour ce 

f a i r e  nous comparons dans l a  su i te  l e s  résul tats  de notre modèle aux résul ta ts  

du modèle 4A (Scott et Chédin, 1981 1 dont l a  précision est comparable à cel le  

des modèles de type raie-par-raie e t  à des mesures sa te l l i t a i res  de luminances 

émergentes au sonmet de l'atmosphère stockées dans l e  f ichier  NEPHOS. 

Dans l e  premier type de comparaisons, l a  possibi l i té  d'avoir accès à une 

information très détai l lée spectralement permet de valider essentiellement 

l e s  fonctions de transmission, l e  modèle ra ie  par ra ie  étant considéré c m e  

un "standard", le deuxième type de camparaisons s 'effectue par rapport à un 

ensemble d'observations correspondant à des situations atmosphériques l e s  

plus variées possibles. Seules ces comparaisons avec les observations permet;- 

tent  non s e u l e m e n t  d'étudier l a  réponse du modéle à de larges variations de l a  

température, de l'humidité ou de l'angle de visée, mais aussi de mettre en 

évidence le  brui t  de fond du m o d è l e ,  c'est-à-dire s a  capacité ou son incapacité 

à donner une réponse différenciée pour des situations atmosphériques quasi - 
semblables. 

II- 2. COMPARAISON AVEC LE MODELE 4A. 

A par t i r  des distributions verticales de l a  température e t  des 

absorbants atmosphériques e t  des paramètres spectroscopiques des raies  

d'absorption (position, intensité,  demi-largeur, &er@e du niveau inférieur 

de l a  transition, nombres quantiques), un modèle atmosphérique de type raie- 

par-raie e t  couche-par-couiche permet de calculer avec une très grande précision 



les transmissions monochromatiques entre  les d i f fé ren ts  niveaux de 

l'atmosphère et  d 'en dériver l a  luminance énergétique incidente à un 

niveau et dans une direct ion donnés. Cependant, ce type de modèles, s ' i l  

prend en compte toute  l a  physique des phénomènes d'émission - absorption 

du rayonnement te l lu r ique  avec un min imum d'approximations est par essence 

très coûteux en temps de calcul .  Pour des usages tels que le dépouillement 

de mesures s a t e l l i t a i r e s ,  des algorithmes plus rapides sont rendus néces- 

s a i r e s .  Le modèle 4A (Autamatized Atmospheric Absorption Atlas = Atlas 

Automatisé des ~ b s o r p t i o k  Atmosphériques) est un de ces algorithmes qui 

s 'appuie su r  une idée t r è s  simple : les calculs  les plus longs (ceux des 

transmissions monochromatiques) doivent ê t r e  effectués une f o i s  pour 

toutes .  L e s  q u a n t i t k  précalculées sont des transmissions monochromatiques 

caleulées à p a r t i r  d'un modèle raie-par-raie standard (Scott,  1974) pour 

l'ensemble d 'un in te rva l le  spec t ra l  considéré et pour des couches d'une 

atmosphère s t r a t i f i é e .  Entre deux niveaux de pression dom&, une var ia t ion 

de température physiquement plausible est affectée  à chaque couche. L e s  

transmissions monochromatiques sont a lo r s  évaluées pour un ensemble de tem-  

pératures, de l a  plus f a ib l e  à l a  plus fo r t e  avec un échantillonnage AT. 

Ces calculs  sont effectués avec un p r o f i l  de référence pour l a  d i s t r ibu t ion  

de chacun des absorbants et pour un angle zénithal  de référence. A p a r t i r  de  

ce t  a t l a s  de quanti tés précalculées, (qui  a absorbé l ' e s s e n t i e l  des c a l c u l s ) ,  

il est simple de dériver les transmissions dans l'atmosphère pour des condi- 

t i o n s  atmosphériques quelconques. Pour une atmosphère quelconque donnée 

suivant l a  même d i sc ré t i sa t ion  ver t icale ,  les transmissions dans chaque cou- 

che sont directement issues  de l ' a t l a s  (à l a  même pression, à l a  température 

l a  plus proche) e t  multipliées pour obtenir  les transmissions requises en t r e  

deux niveaux de l'atmosphère. Dans l e  cas où les rapports de mélange des 

d i f fé ren ts  absorbants, ou l ' ang le  zénithal  di f fèrent  des valeurs de référence, 

les valeurs précalculées sont simplement élevées'& l a  puissance correcte 

( =  valeur réelle/valeur de référence).  

Ainsi développé, l e  modèle 4A conserve l e  haut degré de p d c i s i o n  

des calcuis  du modèle raie-par-raie, mais est plus rapide d 'au moins un ordre 

de grandeur. De  par sa conception, l e  modèle 4A est adapté au ca lcu l  des l u m i -  

nances entre  deux niveaux de l'atmosphère et l a  quant i té  en s o r t i e  du modèle 

est 'la luminakce incidente à un niveau donné dans un in te rva l le  spectra l  et 



une direction donnés. L e  p ro f i l  de l a  fonction de transmission entre  les 

deux niveaux atmosphériques sélectionnés est aussi  accessible. Les domaines 

spectraux que nous avons considérés sont ceux pour lesquels l ' a t l a s  4A e s t  

constitué. Ils correspondent d'une par t  à une la rge  part  de l a  bande de rota- 

t i o n  de l a  vapeur d'eau, d 'autre  part aux in te rva l les  spectraux à l ' i n t é r i e u r  

desquels sont effectuées des mesures par les radiomètres AVHRR e t  H m / 2  des 

s a t e l l i t e s  de l a  série TIROS-N/NOAA A-G. L e s  zones spectrales étudiées cor- - 1 -1 - 1 
respondent respectivement à- 115-630 c m  ; 650-785 cm , 8 50-950 c m  , , 
970-1090 cm-' et 1160-1560 cm-', s o i t  des portions respectivement de l u  

bande de rotat ion de l a  vapeur d'eau, de l a  bande à 15 microns du CO2, de l a  

fenêtre  atmosphérique, de l a  bande à 9,6 microns de l 'ozone et de l a  bande 

de vibration-rotation à 6,3 microns de l a  vapeur d'eau. Bien que, dans ces 

comparaisons, l e  spectre du rayonnement te l lu r ique  ne s o i t  pas p r i s  en compte 

dans son ensemble, les r é su l t a t s  présentés dans l a  suite peuvent néanmoins 

être extrapolés et s e rv i r  de base pour l a  validation de notre modèle d k t a i l l é  : 

les zones spectra les  considérées sont à l ' o r ig ine  de 85 % de l ' énerg ie  du corps 

no i r  à 250 K ( c f .  f igure  1-1 1 . Dans l e s  zones ignorées, en depà de 1 1 5 cm-' et 
-1 

au delà de 1560 cm l e  corps noir  a u  températures atmosphériques n'émet que 
- 1 - 1 relativement peu d'énergie. L e s  in te rva l les  785-850 cm , 950-970 cm , et  

1090-1160 cm-' sont en revanche proches du maximum de 1 ' anission du corps 

noir  à ces m ê m e s  températures, mais ne contiennent aucune bande d'absorption 

susceptible de modifier sensiblement le b i lan  rad ia t i f  de l'atmosphère. Enfin, 

compte tenu du type d'approximations contenues dans l e  modèle LOA, nous pou- 

vons admettre un niveau de précision équivalent s u r  l ' i n t e r v a l l e  spec t ra l  630- 

650 cm-' (négligé dans l a  comparaison) et su r  1 ' in te rva l le  670-700 cm-1 ( p r i s  

en compte dans l a  comparaison). 

Dans l a  suite, nous comparons les r é su l t a t s  de notre modèle d é t a i l l é  

à ceux du modèle 4A pour t r o i s  atmosphères standards, respectivement t ropi-  

ca le ,  TRO, moyenne l a t i t u d e  en hiver, M L W , e t  subarctique en hiver,  SAW 

(Ms Clatchey al. lQ72 1 et pour deux angles de visée correspondant à une visée 

ver t ica le  (sécante = 1,013) et à une visée oblique (sécante = 1,66). C e t t e  

dernière valeur correspond au facteur de dif f u s i v i t é  (Elsasser , 1942 ) géné- 

ralement u t i l i s é  pour prendre en compte 1 ' in tégrat ion sur 1 ' angle zéni thal  

dans les calculs  de flux. Nous comparons successivement l e s  luminances morrtantes 

et descendantes calculées pour d i f fé ren ts  niveaux atmosphériques, les p r o f i l s  

de transmission associés et l e s  fonctions poids calculées depuis le sonnnet de 

l'atmosphère qui peuvent ê t r e  reliées au refroidissement vers l 'espace.  





Le tableau 11-1 donne l a  distribution des niveaux de pression 

employée tan t  dans l e  modèle 4A que dans notre modele pour décrire la  

structure verticale de l'atmosphère, tandis que l e s  profi ls  verticaux 

de température, de vapeur d'eau e t  d'ozone des t r o i s  atmosphères considé- 

rées sont présentées dans l e  tableau 11-2. Les-luminances ont été calculées 

aux limites des atmosphères c la i res  (p  = 0,05 mb e t  pswf) a ins i  que pour 

sept niveaux intermédiaires (p = 11, l l  mb, 45,73 mb, 106,27 mb, 200 mb, 

307,2 mb, 525 mb, 848,69 mb choisis de façon à permettre une validation 

de notre modèle dans l a  troposphère e t  l a  stratosphère tout en limitant 

l e s  temps de calcul. 

Luminances aux  d i f f é r en t s  niveaux a tmosphé r iques .  

Parmi l e s  paraatètres représentatifs de l ' équi l ibre  éner&ique du 

syst;&ne Terre-Atmosphère, l e s  f lux radia t i f s  de grandes longueurs d'onde sortant 

au sommet de l'atmosphère e t  incident à l a  surface occupent une place centrale : 

au somet  de l'atmosphère, l e s  f lux rad ia t i f s  (de courtes e t  de grandes lon- 

gueurs d'onde) sont l e s  seuls intermédiaires entre l e  syStème Terre-Atmosphère 

e t  1 'extérieur. A l a  base de l'atmosphère, l e s  f lux radia t i f s  sont un des termes 

principaux du bilan énergétique de l a  surface. De plus, l e s  f lux  rad ia t i f s  sont, 

par rapport à d'autres quantités (flux de chaleur la tente  e t  sensible, par 

exemple), facilement mesurables. Une importance toute particulière doi t  donc 

ê t r e  accordée au problème du degré de précision obtenu sur ces  flux rad ia t i f s  

aux limites de 1 'atmosphère. 

Les figures 11-1 et II-2  présentent pour l e s  cinq zones spectrales 

considérées l e s  luminances au sonmtet e t  à l a  base de l'atmosphère pour l e s  

atmosphères TRO, MLW et SAW e t  l a  sécante égxle à 1,66. L ' u n i t é  employée es t  
-2 -1 

l e  milliwatt par mètre carré, par stéradian, par (centimètre )'l (mW.m .sr 
-1 -1 

(cm 1 1 e t  correspond à une luminance monochromatique observée dans l a  

direction indiquée par l a  sécante. 

On peut tout d'abord remarquer que le schéma d'intégration vert icale  

d i f fère  d'un modèle à l ' au t re .  Dans les zones spectrales de très for te  absorp- 

t ion,  l'atmosphère &et canme un corps noir à l a  température locale. On s ' a t -  





tendrai t  donc à ce que, par exemple, les luminances descendantes à l a  

surface caiculées par l e s  deux modèles dans ces zones de très for te  

absorption soient égales. O r  ce  n ' e s t  pas l e  cas pour l'atmosphère t ro -  

picale  dans l a  bande de rotat ion de H20 (en deqà de 500 cm-') e t  dans l a  

bande de vibration-rotation de H20 (au-delà de 1300 cm-' 1 ( f i g .  11-2 1 .  

D e  même, dans 1 ' in te rva l le  650-675 cm-' dans l a  bande à 15 microns, les 

luminances descendantes sensiblement constantes avec l ' ang ïe  de visée pour 

un modèle ne sont pas égales en t re  e l l e s .  

L e  modèle 4A effectue l ' i n t ég ra t ion  ver t icale  par trapèzes et  

affecte à une couche atmosphérique donnée . l a  température en moyenne a r i th -  

métique des températures déf inies  sur les niveaux. L e  modèle LOA, en revanche, 

prend en compte une variation l i néa i r e  de l a  température avec l ' a l t i t u d e  à 

l ' i n t é r i e u r  des couches. Comme pour l e  calcul  des luminances, l a  quant i té  

évaluée est l e  produit de convolution de l a  fonction de Planck et de l a  fonc- 

t i on  de eransmission,cette différence dans l e  schéma d ' intégrat ion ver t ica le  

int rodui t  des différences sur les luminances, même dans l e  cas d'un accord 

par fa i t  sur les fonctions de transmission entre  les deux modèles. Dans l e s  

zones de f o r t e  absorption, où l a  température effect ive de l a  couche est c e l l e  

d'un niveau très proche du niveau d'observation, le modèle LOA prend donc en 

compte une température dif férente  de c e l l e  u t i l i s é e  par le modèle 4A, plus 

f o r t e  ou plus fa ib le  suivant l e  signe du gradient de température. Ainsi pour 

les atmosphères TRO e t  MLW dont l e  gradient de température est négatif dans 

tou te  l a  troposphère, les luminances descendantes calculées à l a  surface par 

le modèle LOA sont supérieures à ce l l e s  calculées par l e  modèle 4A. On obtient 

le  résu l ta t  opposé pour l'atmosphère SAW qui  présente une inversion de tem- 
-1 

p6ra tu .e  dans l e s  basses couches. A 650-675 c m  , ce t  écar t  varie e n t r e  - 1,7 % 
pour TRO et + 0,6 % pour SAW en rela t ion avec l e  contenu en vapeur d 'eau atmos- 

phérique, ce t  e f f e t  é tant  d 'autant plus f o r t  que l 'absorption e s t  p lus  for te ,  

les transmissions é tant  saturées s u r  des distances d ' a~ i t an t  plus courtes que 

l'atmosphère est plus  riche en vapeur d'eau. 

C e t t e  différence joue principalement sur  les luminances observées 

depuis le s o l  dans des régions spectra les  où l 'absorption est importante. 

Dans les zones spectra les  où l 'absorpt ion est plus fa ible ,  ou pour les lumi- 



Figure 11-1. Luminance s o r t a n t  au sommet de l 'atmosphère (en  

. m 2 . r .  c m  en fonc t ion  du nombre d'onde 

(en  cm-') , pour une sécante  r = 1,66 .  

Figure II-1.a. : atmosphère TRO 

Figure II-1.b. : atmosphère MLW 

Figure II-1.c .  : atmosphère SAW 
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nances observées depuis l e  sommet de l'atmosphère, pour lesquelles l a  

contribution majeure ne provient plus de l a  couche immédiatement adjacente 

au niveau de calcul,  cet  e f fe t  systématique dû au schéma d'intégration ver- 

t i c a l e  apparait moins car  il est répart i  sur plusieurs couches. 

L'examen des figures 11-1 e t  11-2 f a i t  apparaître un accord t r è s  

satisfaisant dans l e s  intervalles 650-785 cm-', 850-950 cm-', 970-1090 cm-' 

e t  1160-1560 cm-'. On observe en revanche des écarts-importants dans l a  

première zone spectrale. Dans cet te  première zone spectrale, l a  connaissance 

théorique des propriétés du continuum d'absorption de l a  vapeur d'eau reste  

limitée ; l'absence de mesures sa te l l i t a i res  dans des canaux de longueurs 

d'onde situées dans l a  bande de rotation de l a  vapeur d'eau ne permet pas de 

valider l e s  modèles radia t i fs  par rapport à des observations, comne cela a 

pu ê t re  f a i t  dans l e s  autres zones spectrales (Chédin et Scott, 1983 1 .  Pour 

ces deux raisons, nous avons négligé, dans tous l e s  calculs effectués sur 

cet te  zone spectrale, l ' e f f e t  du continuum d'absorption de l a  vapeur d'eau, 

renforçant a ins i  l a  différence intrinsèque entre l e  modèle raie-par-raie ( 4A1 ,  

qui calcule effectivement l ' e f f e t  d'une raie fo r te  loin de soc centre et notre 

modèle déta i l lé  qui, du f a i t  de l ' u t i l i sa t ion  de modèles s tat is t iques pour l a  

transmission, contraint une ra ie  for te  à concentrer ses e f fe t s  dans un inter- 

valle spectral défini. On trouvera sur  l e s  figures 11-3 à 11-5 une comparaison 

des luminances calculées aux limites de l'atmosphère avec e t  sans l ' e f f e t  du 

continuum dans l a  zone spectrale 115 - 630 cm-l. 

La validation des deux modèles radia t i fs  dans l a  première zone 

spectrale reste donc à fa i re  et l 'apport des données de l'expérience ERBE 

(Earth Radiation Budget Experiment ; mesures sa te l l i t a i res  de f lux totaux ; 

prévue pour l a  f i n  1984) devrait ê t re  déterminant pou. l a  solution de ce 

problème. 

D'une manière générale, pour l e s  luminances montantes au sommet 

de l'atmosphère, (f ig.  11-1) l e s  différences observées entre les résul tats  

des deux modèles sont plus importantes pour l'atmosphère twpicale ,  qui 

présente l e s  plus fo r t s  contenus en vapeur d'eau, l e s  températures l e s  plus 

élevées e t  l e  contraste l e  plus important entre les température chaudes des 

basses couches et l e s  températures froides de l a  basse stratosphère. Pour l e s  

luminances descendantes observées à l a  surface ( f ig .  11-21, l e s  écarts rela- 

t i f s  l e s  plus importants entre l e s  résul tats  des deux modèles sont observés 
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Figure 11-3, Effet du continuum d'absorption de la vapeur d'eau sur 
les luminances sortant au sommet de l'atmosphère (figs. 

II-3.a et b) et descendant à la surface (figs. II-3.c et d). 
-2 -1 -1 -1 

Les luminances (en mW.m .sr .(cm ) sont tracées en 
-1 

fonction du nombre d'onde (en cm ) .  L'absorption par le 

continuum de la vapeur d'eau n'est prise en compte que pour 

les profils LOA des figures 11-3.5 et d. Atmosphère TRO. 
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Figure 11-4. Comme sur la figure 11-3 pour l'atmosphère MLW. 
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Figure 11-5. Comme sur la figure 11-3 pour l'atmosphère SAW. 



dans l a  zone spectrale correspondant à l a  fenêtre  atmosphérique quel 

que s o i t  l'atmosphère étudiée. L e  désaccord Unportant observé sur les 

luminances descendantes à l a  surface dans l a  fenêtre  atmosphérique en 

atmosphère t rop ica le  est directement l ié  a m  différentes  paramétrisations 

du continuum d'absorption de l a  vapeur d'eau, puisque ce désaccord n'ap- 

parai t  pas pour les autres_atmosphères plus sèches et plus  froides.  

L e  modèle 4A incorpore les coeff ic ients  d'absorption de Roberts 

et a l .  (19761, tandis que l e  modèle LOA u t i l i s e  des coeff ic ients  d'absorp- 

t ion  plus f o r t s  dérivés de l ' ana lyse  de Clough et  a l .  (19801, ce  qui expli- 

que l a  différence observée sur les luminances descendantes. 

L e s  f igures 11-6 et 11-7 présentent à t i t re  d'exemple l o s  liwninances 

descendantes à l a  tropopause et à 52 5 mb respectivement pour les trois atmos- 

phères et font  apparaître dans l a  première zone spectra le ,  les problèmes dé jà  

notés pour les luminances aux limites de l'atmosphère. 

I I  - 2 . 2 .  Choix de la résolution spectrale. 

L e  modèle LOA déc r i t  l e s  transmissions à l ' a i d e  de modèles de 

bande de type s t a t i s t i que  dont les paramètres spectraux sont directement 

l iés aux quanti tés 

Si et a sont respectivement l ' i n t e n s i t é  e6 l a  demi- larsur  de l a  i 
ième ra i e  dont l e  centre est à l ' i n t é r i e u r  de l ' i n t e r v a l l e  considéré ( c f .  1 - 2 ) .  

Calculées sur des in te rva l les  spectraux larges,  ces quanti tés tendent à 

surévaluer l 'absorption c a r  l ' e f f e t  des r a i e s  les plus f o r t e s  e s t  en f a i t  

appliqué à des nombres d'onde où physiquement e l l e s  n'interviennent plus. 

Calculées sur des in te rva l les  t rop  é t r o i t s ,  l 'absorption est a lors  fortement 

surévalu& dans les in te rva l les  contenant des ra ies  f o r t e s  et sous évaluée 

a i l l eu r s  du f a i t  de l 'absence du continuum d'absorption dû à l a  superposition 

des a i l e s  de  ra ies  for tes .  Afin d 'obtenir  une description correcte de l a  trans- 

mission, il faudrait  donc ajuster l a  largeur des in te rva l les  spectraux à l a  

zone d ' e f f e t  des a i l e s  des ra ies  d'absorption. Cette déf ini t ion ne peut s e rv i r  



que de base de compromis sur  l a  largeur, ca r  c e t t e  zone d' influence dépend 

de l a  pression, de l a  température et de l ' i n t e n s i t é  des ra ies  et var ie  donc 

avec l ' a l t i t u d e .  Il fau t  par a i l l eu r s  que l ' i n t e r v a l l e  spectra l  s o i t  suf-  

fisamment large pour contenir un nombre de ra ies  suff isant  à garant i r  l a  

va l id i t é  d'un modèle de transmission de type s t a t i s t i que  (Zdunkowski e t  

Raymond, 1970). D e s  comparaisons avec des mesures expérimentales peuvent 

ê t r e  u t i l i s ée s  pour a jus te r  l a  largeur des in te rva l les  spectraux. Ainsi 

Kiehl et Ramanathan ( 1983 1 montrent que pour l a  bande à 15 microns du CO2 l e  

modèle s t a t i s t i que  de MaUrnus, u t i l i s é  sur des in te rva l les  de 2 cm-', repro- 

du i t  avec une précision meilleure que 5 %, l e s  absorptances mesurées en 

laboratoire par Gryvnak et  a l .  (1976) pour l'ensemble de l a  bande d'absorp- 

t ion .  D e s  comparaisons avec les r é su l t a t s  d'un modèle de type raie-par-raie 

sont par a i l l e u r s  utiles pour a jus te r  l a  largeur des in te rva l les  spectraux 

si l ' on  cherche une description plus f i ne  des dif férentes  pa r t i e s  d 'une 

bande d'absorption. 

L e s  tableaux 11-3 e t  11-4 présentent les résu l ta t s  de  telles 

comparaisons en t re  luminances calculées par l e  modèle 4A e t  luminances cal-  

culées par diverses versions du modèle LOA. Dans le tableau 11-3 qui concer- 
-1 

ne l a  zone spectra le  en t r e  650 et 775 cm , les r é su l t a t s  marqués L5 - 1 correspondent à une résolution de 5 c m  à l ' i n t é r i e u r  du sous-intervalle 

considéré, L25 à une résolution de 25 cm-'. Pour l a  zone spectra le  12 50 - 
1560 cm-' présentée dans l e  tableau 11-4, L1 correspond à un modèle doté 

d'une résolution de 10 cm-', L3 à des calculs  effectués en ne considérant 

qu'un seul in te rva l le  de 30 ou 40 cm-' suivant l e  cas. L 'u t i l i sa t ion  d'un 

modèle à plus f o r t e  résolution améliore généralement les résu l ta t s .  Ainsi 

qi;le l ' o n  peut l e  constater dans l a  pa r t i e  d ro i te  du tableau 11-3, qui présente 

les transmissions entre  l a  surface et le sommet de l'atmosphère, le  modèle à 

plus fo r t e  résolution donne des absorptions plus fa ibles .  

I I  - 2 . 3 .  Absorption par CH4 et N20. 

Dans l e  tableau 11-4 les modèles L1 et  L3 prennent en compte 

l 'absorption par l a  vapeur d 'eau et son continuum, l e  gaz carbonique e t  l 'ozone. 

L e s  modèle L2 et L4 correspondent respectivement aux modèles L1 et L3 mais 



-2 -1 -1 -1 
Figure 11-6. Luminance (en mW.m .sr .(cm ) ) en fonction 

-1 
du nombre d'onde (en cm ) ,  pour une sécante 

r = 1,66, descendant au niveau 106 mb pour TRO 

(fig. II-6.a), au niveau 200 mb pour MLW (fig. 

II-6.b), au niveau 307 mb pour SAW (fig. II-6.c). 

Figure II-6.a. 
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Figure 11-6 .b. 
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Figure 11-7. Luminance ( en  m.W.rn .sr .(cm ) ) en fonc t ion  du 

-1 
nombre d'onde ( e n  cm ) ,  ?Our une sécante  r = 1,66, 

descendant au niveau 525 mb. 

Figure II-7.a. atmosphère TRO 

Figure I I -7 .b .  atmosphère MLW 

Figure II-7.c. atmosphère SAW 

Figure II-7.a.  
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Luminance Transmitt ance 

Tableau 11-3. 

-2 -1 - 1 
Luminances (en Wm sr ) et transmittarices intégrées sur des intervalles spectraux de 25 cm de large pour le 

-1 
modèle 4 A  et pour deux découpages spectraux dans le modèle LOA : dans chaque intervalle de 25 cm , L5 considère 

- 1 
5 sous-intervalles de 5 cm , tandis que L25 ne considère l'intervalle dans son ensemble. 

+ 

L2 5 
MLW 4A 

sec = 1.00 L 5 

L2 5 
SAW 4A 

L 5 

L2 5 

1.318 

1.169 

1.188 

1.189 

1.117 

1.111 

1.096 

1 .O75 
1.103 

1.085 

1.045 
1.031 

1.409 

1.339 

1.391 

1.239 

1.260 

1.143 

2.015 

1.718 

1.657 
1.638 
- - - - -- - T G Ï i . 0 2 8 ~ ~ ~ i . 7 8 0 - - p p -  

1.451 

1.439 

2.828 

2.189 

2.186 

2.164 
- - 

2.778 

1.769 

O 

O 

O 

O 
- 

O 

O 

O 

O 

O 

O 

O 

O 

O 

O 

0.000 

0 .021  

0.047 
0.005 

0.029 

0.064 

0.009 

0.016 

0.154 
0.142 

0.121 

0.198 

0.186 

0.164 

0.136 

0.659 
0.632 

0.588 

0.738 

0.729 
0.692 



Tableau 11-4. 

Luminances (en  Wm - 2 ~  r-') in t ég rées  s u r  l e s  d i f f é r e n t s  i n t e r v a l l e s  spec t raux  cons idé ré s ,  
pour l e  modèle 4A e t  d i f f é r e n t e s  vers ions  du modèle LOA : dans chaque i n t e r v a l l e ,  L I  e t  
L3 considèrent  des sous- in te rva l les  de 10 cm-1 ; L2 e t  L4 prennent en compte l ' i n t e r v a l l e  
dans son ensemble. L 'absorp t ion  par H20, CO2 e t  O3 e s t  p r i s e  en compte dans L1 e t  L3. 
L2 e t  L4 cons idèrent  en p lus  c e l l e  par  CH4 e t  N20. 

L 

J 

1520 

1560 

0.1545 

0.1376 

0.1368 

0.1381 

0.1372 

0.1214 

0.1123 

0.1117 

0.1127 

0.1120 . 

0.1029 

0.09366 

0.09318 

0.09380 

0.09335 

0.1754 

0.1547 . 
U.lb*10 

0.1552 

0.1545 

0.1384 

0.1253 . 
0.1247 

0.1256 

0.1251 

0.1195 

0.1045 

0.1041 , 

0.1048 

0.1043 

1280 

1320 

- 
0.7620 

1 .O54 

0.6091 

1.155 

0.6462 

0.5510 

0.7971 

0.4559 

0.8370 

0.4820 

0.4419 

0.6287 

0.3742 

0.6448 

0.3652 

0.9072 

1.155 

0.7377 

1.255 

0.7794 

0.6350 

0.8464 

0.5367 

0.8809 

0.5624 

0.4946 

0.6509 

0.4301 

0.6642 

0.4494 

1320 

1360 

0.7279 

0.8019 

0.6456 

0.8327 

0.6703 

0.5477 

0.6206 

0.4922 

0.6344 

0.5046 

0.4431 

0.5049 

0.4032 

0.5105 

0.4096 

0.8312 

0.8879 

0.7421 

0.9204 

0.7700 

0.6113 

0.6700 

0.5335 

0.6823 

0.5658 

0.4807 

0.5310 

0.4432 

0.5359 

0.4493 

1400 

1440 

0.4124 

0.3862 

0.3862 

0.4194 

0.4194 

0.3277 

0.3111 

0.3110 

0.3327 

0.3326 

0.2846 

0.2662 

0.2ü62 

0.2796 

n.2796 

0.4646 

0.4340 

U.4540 

0.4700 

0.4700 

0.3670 

0.3455 

0.3455 

0.3670 

0.3670 

0.3175 

0.2935 

0.2934 

.. 0.3047 

0.3047 

. 

TRO 4A 

L I  

L2 

L3 

L4 

1360 

1400 

0.5198 

0.4803 

0.4628 

0.4917 

0.4742 

0.4123 

0.3883 

0.3726 . 
0.3057 

0.3807 

0.3577 

O. 3336 

0.3199 

0.3386 

0.3256 

0.5878 

O. 5373 

c).5LiJ 

O. 5492 

0.5345 

0.4620 

O. 4289 

0.4157 

0.4365 

0.4236 

0.3957 

0.3643 

0.3531 

0.3686 

0.3579 

1250 

1280 

0.8082 

1.057 

0.6809 

1.131 

0.7454 

-- 

1440 

1480 

0.3087 

0.2824 

O.281! 

0.3276 

0.3256 

.. 

0.2439 

0.2280 

0.2269 

0.2589 

0.2573 

0.2100 

0.1940 

0.1931 

0.2165 

0.2152 

0.3497 

0.3184 

U.31/4 

0.3689 

0.3674 

0.2751 

0.2548 

0.2540 

0.2872 

0.2859 

0.2376 

0.2167 

0.2160 

0.2374 

0.2364 

1480 

1520 

0.2253 

0.1847 

0.1Ç45 

2.043 

0.2041 

0.1775 

0.1584 

0.1582 

0.1657 

0.1655 

0.1517 

0.1334 

0.1333 

0.1398 

0.1397 

0.2555 

0.2189 

0.218d 

0.2299 

0.2298 

0.2018 

0.1770 

0.1768 

0.1851 

0.1849 

0.1747 

0.1497 

0.1496 

0.15fiS 

0.1564 

MLW 4A 

L I  

Sec=? -6% L2  

L 3  

L4 

SAW 4A 

L I  

L2  

L3 

L4 

TRO 4A 

L I  

L2 

L3 

L4  

MLW 4A 

L I  

L2  

Sec=1 .O0 L3 

L4 

SAW 4A 

L I  

L2  

L3 

e L4 

I - .  

0.5483 

0.7493 

0.4897 

0.7682 

0.5123 

0.4210 

0.5630 

0.3867 

0.5688 

0.3982 

0.9382 

1.144 

0.8139 

1.211 . 

0.8723 

0.6160 

0.7811 

0.5598 

0.7965 

0.5805 

0.4620 

0.5754 

0.4308 

0.5795 

0.4404 



en ajoutant les effets de 1 'absorption par M4 d N20 consi&& en 

&laagie uniforaie dans l'iutsr>spslh avec des coarc&rations voliradques 

res-ives de 1 ,6  et 0,31 ppm. On peu& Roter l'effet important de 

cet* b + m  s l m p p L ~ & r r  catm 1250 et 1400 d l ,  qui ns pait 
être ignoré dans un awxiae d&ai3l6 du transferb r e a t i f  de ~~s 

l-".-d ' onde. 
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la fikm Eqrte ~ 5 , . u p t ~ ~  el; &cal* pour Les fomticins ch Planck B 

sair lei0 a f - d  sous-irrter- 

vaIfes apxtraituc. U. est reararqfusr que les fomzbions trac&s correspondmt 
iau temm de refroidi- vers l'espace, cle& dire au) I.eZro3Ldsssenient 



local de la couche par échange avec le somnet de l'atmosphère (cf. 1-1.51. 

Rodgers et Walshaw (1966) ont montré que ce terme contribue généralement 

fortement au refroidissement total de l'atmosphère. Les courbes tracées 

peuvent donc être vues au moins partiellement comme une comparaison entre 

les taux de refroidissement que fourniraient les deux modèles. 

Les figures 11-8 à 11-12 présentent pour les trois atmosphères 

standards considérées et pour chacune des cinq régions spectrales étudiées 

une comparaison entre ces refroidissements vers l'espace calculés par les 

deux modèles. On obtient un très bon accord pour la bande à 15 microns du 

C02 (fig. 11-91 et la bande à 9,6 microns de l'ozone (fig. 11-11). 

La figure 11-12 montre une sous-estimation du refroidissement dans la zone 

spectrale correspondant à la bande à 6,3 microns de la vapeur d'eau. Celle-ci 

apparaît liée à une surestimation de l'absorption (par CH4 ?, cf. tableau 

11-41 quitend à placer le maximum du refroidissement trop haut. Pour l'inter- 
-1 

vdïe 850 - 950 cm , on retrouve sur la figure 11-10 les différences déjà 
notées sur les luminances dues aux paramétrisations différentes utilisées 

dans les deux modèles pour décrire le continuum d'absorption de la vapeur 

d'eau. Un calcul utilisant la même paramétrisation dans les deux modèles 

permet de rétablir l'accord sur le refroidissement dans cette zone spectrale. 

Enfin, sur la figure 11-8, on peut noter, pour le refroidissement vers l'es- 

pace par la bande de rotation de la vapeur d'eau, le désaccord lié au problème 

déjà discuté de la représentation des fonctions de transmission. Par construc- 

tion, les modèles de transmission de type statistique (utilisés dans le modèle 

LOA) sous évaluent l'absorption loin du centre des raies (cf. fi@. 11-3 à 

11-5). Cet effet tend à abaisser.la position du maximum du refroidissement 

radiatif.et à diminuer le refroidissement des couches élevées au profit de 

couches plus basses. A titre d'illustration, la figure 11-13 présente, pour 

cette même zone spectrale, le refroidissenent vers l'espace quand l'effet du 

continuum d'absorption de la vapeur d'eau est incorporé dans le modèle LOA, 

qui apparaît à travers une augmentation du refroidissement et une élévation 

du maximum du refroidissement. 
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Figure 11-10, Refroidissement vers l'espace (en K/jour) dû à l'émission-absorption dans 
Le modèle 4 A  prend en compte le contiriuum d'absorption de la vapeur d'eau 
le modèle LOA suivant Clough et al. (1980). 

Refroidissement vers 1' espace K/jour 

-1 
l'intervalle 850-950 cm . 
suivant Roberts et al. (1976),  
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1 1 - 2.5. Bilan sur des intervâlles larges. -- 
L e  modèle du LOB est développé pour l e  calcul du f lux radiatif  

de grandes longueurs d'onde et de sa  divergence verticale. Il faut donc 

considérer l e s  résultats de ce modèle en fonction de sa destination première 

e t  comparer ses performances sur  de larges intervalles spectraux. Les tableaux 

11-5 présentent pour l e s  t r o i s  atmosphères standards étudiées les f lux mon- 

tants ,  F', et descendants, F-, intégrés spectral-nt sur chacune des cinq 

zones spectrales, calculés par l e s  deux modèles pour l e s  huit al t i tudes de 

référence. Pour l e s  flux montants, l 'écart r e la t i f  maximum s ' élève à - 6 % 
dans l a  zone 1160 - 1560 cm-' pour 1 'atmosphère TRO. Pour l e s  flux descendants, 

on obtient des écarts plus importants (jusqu'à 2 10 %) mais pour l a  zone spec- 

t r a l e  correspondant à l a  fenêtre atmosphérique dont l a  contribution au flux 

t o t a l  descendant es t  faible. Les écarts  absolus l e s  plus grands sont observés 

dans l a  bande de ?-otation. Compte tenu des contributions des différents inter- 

valles spectraux aux flux totaux e t  des ef fe ts  de compensation sur les écarts, 

on obtient pour l e s  flux mordants au sommet de l f  atmosphère un écart maximum 

de - 0.4 % entre les résul tats  du modèle 4A e t  ceux du modèle du LOA s o d s  

sur l e s  cinq zones spect rdes .  Pour les £lu& descendants au sol ,  I f  écart 

maxirmun es t  de - 5 % pour 1 atmosphère SAW. 



-2 
Tableau II-5.a. Comparaison des flux (en W.m ) calculés par le modêle 4 A  et le modèle LOA dans les 

cinq zones spectrales étudiées, à différents niveaux de pression dans l'atmosphère TRO. 



Tableau II-5.b. Comme dans le tableau II-5.a pour l'atmosphère MLW. 
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Ces résul tats  peuvent ê t re  mis en perspective par comparaison 

avec l e s  résul tats  de validations effectuées par d'autres auteurs. Ellingson 

et Gille (1978) ont comparé des luminances mesurées par 1 interféromètre 

IRIS à bord du s a t e l l i t e  Nimbus 3 dans l ' i n te rva l l e  spectral 400 - 1400 6' 
au-dessus d'atmosphères tropicales c la i res  (zone d'observation BOMEX) et l e s  

luminances correspondantes sirmilées par leur modèle à par t i r  de radio-sondages, 

D'après ces auteurs, le f lux en c i e l  c l a i r  sortant au sonmet de l'atmosphère 

pourrait ê t re  ainsi estime avec une incerkitude de 3 %. 

Dans un t rava i l  analogue, Timof eyev e t  Trifonov ( 1981 ) ont simulé 

à l ' a ide  de leur modèle radiat if  l e s  luminances mesurées dans l ' i n te rva l l e  

400 - 1300 cm-' par l 'interféromètre embarqué à bord du s a t e l l i t e   étéo or-28. 
Parmi les  différentes causes d'erreurs l i ées  à l'instrument, à l a  connaissance 

incomplète des prof i l s  atmosphériques, au modèle radiat if ,  l e s  auteurs es t i -  

mèrent que l a  part des différences entre observations e t  simulations liées 
-2 -1 -1)-1 

aux défauts du modèle radiat if  était de l 'o rdre  de 2 mW.m .sr (cm 

( so i t  2 à 5 % de l a  luminance) sur 1 ' interval le  spectral consid6ré. 

Les écarts entre les résul tats  du modèle LOA e t  ceux du modèle 4A 

sont tout à f a i t  acceptables si l 'on considère les nombreuses approximations 

contenues dans l e  modèle LOA et absentes du modèle 4A. Transposés des flux 
-2 

totaux, ces écarts re1ati.f~ correspondent à une erreur inférieure à 2 Wm 

sur  l e  flux moyen sortant au somnet de 1 'atmosphère ( 230 6' en moyenne 

globale annuelle, d ' après Campbell e t  Vonder Haar , 1980) . Un t e l  écart est 

donc de l 'ordre de l a  précision requise sur les mesures sa te l l i t a i res  du flux 

sortant au sonnnet de l'atmosphère (cf .  tableau de llIntroduction).  

Pour le  flux descendant à l a  surface, l a  précision des mesures 

pyrgéométriques es t  de 1 ' ordre de 10 %, ce qui permet au modèle LOA d ' ê t r e  

aussi bien adapté au dépouillement de m e s u r e s  expérimentales du flux en sur- 

face . 



I I  - 3. C O M P A R A I S O N  A V E C  LE MODELE D ' E L L I N G S O N .  

D- l e  but de développer une meilleure ccxnpréhension des dif- I 

férences en t re  les modèles r a d i a t i f s  u t i l i s é s  dans les expériences c l h -  ~ 
t iques  et de l a  manière dont ces  différences peuvent a f fec te r  l a  s e n s i b i l i t é  ~ 
de ces modèles à un accroissement de l a  concentration atmosphérique en l , ~ gaz carbonique, le Département de l fEnergie  (DOE) américain a mis sur 

pied un programme d'intercomparaison de modèles r a d i a t i f s  su r  un ensemble 

limité d'atmosphères tests. L e  tableau 11-6 présente une comparaison des 

r é su l t a t s  du modèle dfEIPingson (1972) et du modèle LOA qui  u t i l i s e n t  des 

approches s imila i res  pour décr i re  l e  t r ans fe r t  rad ia t i f  aux grandes longueurs 

d'onde. L e  f lux  sortant au sommet de l'atmosphère, les f lux  montant, descen- 

dant et net  à l a  surface et à l a  tropopause sont présentés pour l e s  t r o i s  

consti tuants principaux, H20, CO2, 03, séparément ou ensemble. Par a i l l e u r s ,  

l 'accent  é tant  mis, dans ces comparaisons, sur l a  s ens ib i l i t é  du rayonnement 

à un accroissement de l a  teneur en CO2, 'les cas tests considèrent diverses 

concentrations en CO2 (300, 600 e t  1200 ppm) dans des atmosphères r é a l i s t e s  

(moyenne l a t i t ude  en été, MLS, d 'après M c  Clatchey e t  Selby, 19721, ou iso- 

thermes (a f in  d'éliminer l e s  différences provenant de schémas d i f fé ren ts  

pour l ' in tégra t ion  ve r t i ca l e ) .  L'examen du tableau 11-6 m e t  en évidence des 

éca r t s  s i g n i f i c a t i f s  en t r e  les deux modèles, en par t icu l ie r  pour ce qu i  concer- 

ne l 'absorption par l a  vapeur d'eau, l ' e f f e t  du continuum de l a  vapeur d7eau,  

et l a  s ens ib i l i t é  des f lux  à un accroissement de l a  teneur en COp. 

L e  f lux descendant à l a  surface pour une atmosphère contenant 
-2 

uniquement de l a  vapeur d f  eau d i f f è r e  de 6 ,s  Wm (2 % quand l e  continuum 

est p r i s  en compte et de 28 Wm-2 ( 10 % 1 sinon, montrant les incer t i tudes  

importantes exis tant  sur l 'absorption par les bandes de l a  vapeur d 'eau et 

sur l e  traitement du continuum. Dans l'atmosphère ne contenant que du CO2 

pour un doublement de l a  concentration en CO2, l e  modèle LOA présente une 

sens ib i l i t é  plus grande que le  modèle dlEllingson : 1,35 Wm-2 à comparer à 
-2 

0,69 ~m-' ,  dans l a  troposphère et  2,64 ~ m - '  à comparer à 2 ,O2 Wm , dans 

l a  stratosphère. 





i Tous constituants 

sans corrtinuum 

LOA i jms 

T o u s  constituants 

sans continuum 
-1 

pour v < 760 cm 

300 ppo RE 
LOA . 

600 Pl= RE 
LOA 

25OK RE I LOA 

Tableau 11-6. Comparaison des ntod4les d8Ellingson (1972) et du LOA. 

221.78 

221.49 

600 ppo CO2 

200 K RE 

LOA 

90.84 

90.72 
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entre l e  l e r  février  1982 e t  l e  31 janvier 1983 sur l a  zone retenue (figure 

11-14) l e s  champs analysés par l e  modèle du CEPMMT à raison de deux analyses 

par jour (OOh et l2h) divisée en 41 (O-E) x 29 (N-S) mailles de 1,875 x 1,875 

degrés : 

- sur  15 niveaux de pression : 1000, 950, 900, 850, 800, 7Oû, 600, 

500, 400, 300,  250, 200, 150, 100 e t  50 mb l e  géopoteritiel, l a  t&rature, 

l'humidité spécifique, les t r o i s  composantes du vent ( l a  composante vert icale  

étant diagnostiquée à par t i r  des composantes horizontales) ; 

- géopeteritiel en surface 

- pression en surface * (Pa) 

- t e q é r a t u r e  de surface ( O C )  

a - humidité en surface 
7% - épaisseur de neige 

.n- 
(ml 

- nébulosité 
i't 

- l e s  cornposanbes Sud-Nord e t  Est-Ouest  du vent à 10 m 
i t  

- l a  température à 2 m 
i t  - l a  température du point de rosée à 2 m 

7't - précipitation au cours des 12 dernières heures 
>C 

- dissipation par frottement dans l a  couche limite planétaire" 

1 
JC 

- flux de chaleur sensible" 

- flux de chaleur la tente  % 
AC -2 - rayonnement net en surface" (Wm ) 

-AC 

- rayonnement net au somnet (hbii2) 

Toutes les quantités marquées d'un astérisque sont les résul tats  de calculs e t  

dépendent donc à des degrés divers des paramétrisations incorporées dans l e  mo- 

dèle du CEPMMT. L e  f ich ier  Néphos contient par ai l leurs  pour chacune des analyses 

e t  pour chacune des mailles du modèle du CEFWT l'ensemble des 20 luminances 

mesurées par l e  sondeur atmosphérique HIRS/2 du s a t e l l i t e  NOAA 7 pour ses  

passages à 2.30 et 14.30 heul.e<lkalé, pour tous l e s  spots (pixels HIRS/2) 

dont l e s  coordonnées du centre sont à l ' i n t é r i eu r  de l a  maille CEPMMT consi- 

dérée (figure 11-15]. Pour les orbites de jour (14.30 heure locale) l e  f ich ier  



_Figure 11-14. Couverture spatiale du fichier NEPHOS. 

Le cercle en grands tirets marque la zone de réception 

de la station de Lannion, les deux autres courbes 

indiquent les zones sélectionnées pour le stockage des 

données satellitaires (en tirets) et des champs météoro- 

logiques (en trait plein). 
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Figure 11-15. Structure du fichier NEPHOS. 

A l'échelle d'une maille du modèle du CEPMMT, on considère 

les pixels H I R S / 2  dont les coordonnées des centres sont à 

l'intérieur de la maille. Pour chaque pixel H I R S / 2 ,  le fichier 

contient les 20 luminances H I R S / 2  et pour l'orbite de jour les 

résultats du traitement ESTHER effectué sur les 1254 ( =  33 x 38) 

pixels AVHRR correspondants. 



contient de plus l e s  résultats du traitement ESTHER des domées du radiomètre 

AVHRR. Le programme ESTHER (Phulpin et a l .  , 1983) effectue un repérage &O- 

graphique des surfaces (mer, continent, zone côtière) e t  une classification 

de l a  nébulosité en cinq classes (+ une pour l a  surface) obtenue par une méthode 

d th i s t og rme  bidimensionnel su r  l e s  données des canaux 2 (visible 0,7-1,O um) 

et 4 (11 microns) de l t A V H R R .  Pour chacun des pics obtenus lo r s  de ce t te  clas- 

sification sont donnés le nombre de points dans le pic, lm indice de qualité, 

une température de brillance à 11 Pm, une brillance visible moyenne. L1infor- 

mation contenue dans le  t r o i s  autres canaux 1 (vis.  0,6-0,9 um) , 3 (fenêtre à 

3 ,7  microns) et 5 (fenêtre à 12 microns) est compactée sous forme de valeurs 

moyennes e t  variances calculées ,.sur les 1254 points AVHRR correspondant à 1 

pixel HIRS/~.  

1 I - 4.1. Choix des atmosphères. 

Il e s t  donc possible à par i i r  des informations contenues dans le 

fichier NEPHOS de sélectionner des zones de nébulosité donnée e t  d'effectuer 

des comparaisons entre l e s  luminances effectivement mesurées par l e  HIRS/2 

e t  l e s  luminances calculées à l ' a i de  de notre modèle deta i l lé  à par t i r  des 

champs de pression, température e t  humidité connues à l ' échel le  de l a  maille 

du modèle du CEPMMT. Pour l a  validation du modèle détai l lé ,  nous avons 

sélectionné des spots HIFS/2 correspondant à des atmosphères c la i res  suivant 

l e s  cr i tè res  de sélection suivants : 

1. l a  nébulosité diagnostiquée par l e  CEF'MMT (Geleyn, 1981) est 

nulle sur l a  maille CEPMMT considérée ; 

2 .  l a  zone étudiée se trouve au-dessus de l a  m e r ,  a f in  de pouvoir 

f a i re  l'hypothèse de propriétés relativement homogènes pour l a  

surface à l 'échel le  de l a  maille C E M  ; 

3. au moins 90 % de l a  surface de l a  maille CEPMMT es t  couverte 

par un nombre M de pixels HIRS/2 supérieur à 10 et l e s  lumi-  

nances correspondantes sont présentes, calibrées et validées ; 



4. 1 ' atmosphère e s t  considérée cormie c l a i r e  par l e  traitement ESTHER : 1 
1 

aucun pic  nuageux n 'es t  mis en évidence ; seul  un pic m e r  e s t  
l 

présent ; i 

5 .  dans l'histcgrannne bidirnensiomel, le  pic m e r  est bien d6fini  

(indice de qual i té  égal à 11) et le nombre de pixels AVHRR p r i s  

en campte dans ce  pic m e r  est au moins égal à 1200 (sur un m a x i -  

& de 1254 pixels AVHRR correspondant à un pixel HIRS/2) ; 

6 .  l a  condition 4 est vérif iée  pour l e s  M pixels HIRS/2 ; l a  condi- 
l 
l 

t i o n  5 e s t  vér i f iée  pour 80 % dl entre  eux. 1 
Ainsi déf inis ,  ces c r i t è re s  sont t r è s  sé l ec t i f s  e t  garantissent 

des atmosphères c la i res  à ï ' éche l le  des mailles CEF'MMT. 

Pour l e s  mois d 'é té ,  ce t te  sélection fournit entre 60 e t  100 cas 

d'atmosphères c la i res  vér if iant  ces c r i tè res .  Ce nombre diminue au printemps 

e t  à l'automne. Aucune atmosphère n'est sélectionnée suivant ces c r i t è re s  en 

décembre 1982. 

Afin d ' év i t e r  d ' a c c d e r  les atmosphères sélectionnées sur 

une zone trop réduite tant en ia t i tude qu'en longitude, d 'autres  c r i t è r e s  

ont aussi  été imposés a f in  d'échantillonner sur un ensemble de s i tua t ions  

variées. Nous avons finalement retenu pour l a  comparaison, 220 si tuat ions 

sélectionnées entre février  e t  octobre 1982, représentatives des moyennes 

la t i tudes  entre 30 e t  60 O N .  L e  tableau 11-7 donne pour l e s  neuf mois 

considérés l e  nombre d'atmosphères et l e s  valeurs minimale e t  maximale des 

la t i tudes ,  des températures de l ' a i r  à l a  surface et du contenu atmosphé- 

rique en vapeur d'eau a f in  de donner un aperçu de l a  gmne d'atmosphères 

étudiées e t  de l a  variation de ces différents paramètres dans l e s  échantil- 

lons d'atmosphères choisies. 

I I  - 4.2. Calculs. 

Afin de simuler l e s  luminances observées dans les canaux du 

radiomètre HIRS/2, l e  modèle radiat i f  a é t é  limité aux zones spectrales 
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correspondant aux canaux e t  les fonctions de transmission des f i l t r e s  ont 

été introduites dans les calculs.  Les informations concernant l e s  caracté- 

r i s t iques  des canaux ont é t6  pr i ses  dans Schwalb (1978), Lauritson et a l .  

(1979) et l a  note de mise à jour concernant le s a t e l l i t e  NOAA 7. C e s  carac- 

té r i s t iques  sont rappelées dans l e  tableau 11-8. On remarque que seu ls  les 

douze premiers canaux correspondent à des zones spectrales ayant une influence 

sur  l e  bilan rad ia t i f .  Dans l a  su i t e  nous limiterons donc notre étude à ces 

canaux s i tués  respectivement dans l a  bande v du CO2, dans l a  fenêtre  2 
atmosphérique à 11 microns, dans l a  bande à 9,6 microns de l'ozone et  dans 

l a  bande de vibration-rotation de l a  vapeur d'eau. 

Les p ro f i l s  de température et  d'humidité depuis l a  surface jusque 

-O mb sont obtenus à p a r t i r  des analyses du modèle CEPMT. Pour l a  température 

de surface, nous avons considéré l a  valeur fournie par l e  CEPIW. Avant l e  8 

aaût 1982, c e t t e  valeur est climatologique ; elle est ensuite remplacée par 

une valeur issue de l 'analyse de dom&s s a t e l l i t a i r e s  effectuée par l e  

National Meteorological Center. D'éventuelles discontinuités de température 

en surface sont pr ises  en compte dans l e  modèle radiat i f  u t i l i s é .  La tempéra- 

t u re  de l 'air en surface e s t  extrapolée à p a r t i r  des température à 950 , 1000 

mb e t  2 m. Pour l'ozone, une dis t r ibut ion climatologique e s t  introdui te  à p a r t i r  

des prof i l s  zonaux par saison de Dütsch ( 1978 1 . Au-dessus de 50 rnb, les p r o f i l s  

de température et d'humidité sont raccordés aux.prof i ls  standards ( M c  Clatchey 

et a l . ,  1 9 7 2 ) .  Tous ces calculs sont effectués pour une d iscré t i sa t ion  de 

llatmosphère en 39 couches correspondant aux 40 niveaux u t i l i s é s  dans l e  modèle 

4A (tableau 11-11. 

I I  - 4.3. Résultats. 

La figure 11-16 présente pour les échantillons correspondant aux - 
neuf mois considérés, l 'évolut ion de l ' é c a r t  moyen A entre  l e s  luminances 

calculées e t  observées dans les 12 canaux étudiés. On peut noter en premier - 
l i e u  l e  comportement plus ou moins chaotique de A suivant l e s  canaux. - 
Pour l e s  canaux 4,  5, 6, 7,  8 et  10, A garde une valeur relativement s tab le  

à f 0 , s  K près pendant les neuf mois de notre comparaison. En revanche, pour - 
les canaux 1, 2 ,  3,  A est affectée par une fo r t e  diminution re la t ive  ( > 2 X )  

dans l a  période d ' a v r i l  à juin 1982 et garde de j u i l l e t  à octobre une valeur 

s tab le  voisine de 3K.  L e s  canaux 9, 11 et 12 présentent de for tes  variations au 



m m  de la fonction 

Tableau 11-8. Caractéristiques des canaux infrarouges du sondeur 

atmosphérique HIRS/2. Seuls les douze premiers canaux 

sondent des zones spectrales importantes pour Je bilan 

radiatif de l'atmosphère. 



(II 

2 % 

CV (II 
00 a, 
0)  \a, 
4 4 

Ci 
a U 
Li 4 
P Cu 
O O 
u 
O (II 
O a, 

O 
4J 
al 5 

C 
Li -4 . 
@ E r n  
4 3 \a, 
t.4 4 ..-l > P 
\al al 3 
<u Liu 

u \a, 
a, 
h S N  
4J \ 
C vi 
al la 5 

I l :  
I l .  

I I I  



cours de l a  période, l ' e f f e t  dans l e s  canaux 11 e t  12 semblant corrélé ,  

m a i s  de sens opposé à l ' e f f e t  observé pour l e s  canaux 1, 2 et 3. Enfin - 
on remarque une augmentation re la t ive  de A de l ' o r d r e  de 1 K  pour l e s  

12 canaux &udiés ent re  septembre et octobre qu i  pourrait correspondre à 

l ' e f f e t  d'écran dû au panache du volcan E l  Chichon qui n ' a  a t t e i n t  l a  zone 

de la t i tude  du f i ch i e r  Néphos qu ' après l e  mois de septembre ( Strong, 1983 . 

Afin d 'évaluer l a  représentat ivi té  des p ro f i l s  de température 

e t  d'humidité fournis par l ' ana lyse  du CEFWTC, nous avons r ep r i s  l e s  calculs  

de luminances su .  les atmosphères sélectionnées en mars, juin et septembre 

en considérant uniquement des p ro f i l s  climatologiques pour l a  température et - 
l 'humidité. On constate une ne t t e  dégradation de A pour l e s  canaux 4,  5, 

6, 7 ,  8, 10 et  11 qui  sondent l e s  p lus  basses couches de 1 ' atmosphère. - 
Pour l e s  canaux 1, 2 ,  3, 9 et  12, A garde sensiblement les mêmes valeurs 

que sur  l a  f igure  11-12, preuve que l ' information apportée par l 'analyse n ' e s t  

pas représentative de 1 ' é t a t  actuel  des couches supérieures de i ' atmosphère. 

En moyenne, une vingtaine de pixels HIRS/2 sont présents dans une 

maille CEPW et l a  v a r i a b i l i t é  de l ' ang le  d'observation e t  des conditions de 

température et d'humidité à l a  surface et/ou dans l'atmosphère e s t  responsable 

de l a  dispersion des luminances effectivement observées autour des valeurs 

moyennes qui correspondraient aux luminances calculées à p a r t i r  des champs à 

grande échelle si l e  modèle de rayonnement é ta i t  par fa i t  e t  si l e s  p r o f i l s  de 

température et d ' humidité fournis par 1 ' analyse du CEPMMT é ta ien t  absolument 

représentat i fs  de l ' é t a t  de l'atmosphère au moment de l a  mesure s a t e l l i t a i r e .  
- 

L'écart type 0 des luminances observées dû à c e t t e  va r i ab i l i t é  d 'échel le  

inférieure à l a  maille CEPMMT en moyenne sur l'ensemble des N s i tua t ions  

c l a i r e s  étudiées pour chaque mois e s t  reportée pour chacun des canaux sur  l a  
- 

figure 11-17. Cet écar t  type moyen a peut être considéré comme l e  seuil 

maximum de précision que l ' o n  peut espérer de t e l l e s  comparaisons. En par t i -  

cu l ie r ,  nous pourrons conclure que l e  modèle rad ia t i f  s i d e  de façon sa t i s -  

faisante l a  réalité des phénomènes r a d i a t i f s  atmosphériques si 1 ' écar t  moyen 

en t re  luminances calculées et luminances observées évalué sur  un grand nombre 

de s i tuat ions  variées est in fé r ieur  ou égal à o . 



- 
Figure 11-17. Ecart type a des luminances observées dans les 12 premiers 

canaux H I R S / 2  dû à la variabilité atmosphérique d'échelle 

inférieure à la maille CEPMMT en moyenne sur les N situations 

claires étudiées en février (trait plein) et en juiilet (en 

tireté) . 



- 
L e s  plus fo r t e s  valeurs de a sont r e l i ée s  à l a  grande 

va r i ab i l i t é  cie l a  vapeur d 'eau dans l a  moyenne et haute atmosphère (canaux 

11 e t  1 2 ) .  La va r i ab i l i t é  des luminances liées aux var ia t ions  de l a  tempé- 

ra ture  de l a  surface apparaît  dans les canaux transparents ou semi-transpa- 

ren ts  (canawc 6 ,  7, 8 et  10) et se  maintient sensiblement au même niveau 

(0,4 KI. La va r i ab i l i t é  due aux variations de l a  température des hautes 

couches (canewc 1, 2 et 3 1 dépend de 1 ' a l t i t ude  du maximum de l a  fonction 

poids et varie  de 0,2 à 0 , 6  K. 

- 
La figure 11-1 8 présente 1 'écar t  moyen A ,  et ï. ' écar t  type sur 

les différences, a(A), en t r e  les luminances calcul6es et observées dans 

les 12 canaux pour les atmosphères sélectionnées en févr ie r  et juillet. 
- 

L e s  écar t s  moyens A entre  luminances calculées e t  luminances 

observées peuvent être reliés s o i t  à des fa iblesses  du modèle de rayonnement, 

s o i t  à une connaissance incomplète de l ' é t a t  de l'atmosphère. L e s  défauts - 
l iés au modèle r a d i a t i f s  tendent à donner des A grands et de p e t i t s  a(A) 

tandis  que l ' inverse  corespond à des défauts liés à l'atmosphère. Ainsi l ' ab-  

sence de pr i se  en compte de l ' é c a r t  à l ' é q u i l i b r e  thermodynamique loca l  peut - 
expliquer l a  for te  valeur de A dans l e  canal 1, tandis  que l e  traitement 

approximatif du p ro f i l  Voigt des ra ies  d ' i n t ens i t é  moyenne ou l ' u t i l i s a t i o n  

d'un modèle s t a t i s t i que  de transmission qui néglige l e  continuum d'absorption 

dû à l a  superposition des a i l e s  des r a i e s  for tes  de l a  bande centrée à 720,8 
- 1 - 

cm peuvent expliquer les fo r t e s  valeurs de A observées dans les canaux 

3, 4 e t  5. L e s  f o r t e s  valeurs de a(A sont dues à l ' u t i l i s a t i o n  de p ro f i l s  

climatologiques pour l a  température dans l e s  hautes couches (canaux 1 et 2 

sur tout  en f év r i e r ) ,  l 'ozone (canal 9 )  et l a  vapeur d'eau (canaux 11 et 12) .  

Il ressort  de ces comparaisons effectuées avec un modèle dont les 

paramètres d'absorption n 'ont  pas été ajustés  que le  modèle présente cer ta ines  

fa iblesses  qui apparaissent dans les écar t s  systématiques importants observés 

dans cer ta ins  canaux. Compte tenu de l a  contribution de l a  bande à 15 microns 

du CO2 du bi lan r ad i a t i f ,  il est important d '  améliorer les r é su l t a t s  dans les 

canaux 3, 4, 5. A c e t t e  f i n ,  nous avons effectué quelques tests de s e n s i b i l i t é  

sur l e s  atmosphères sélectionnées en févr ie r .  L e s  r é su l t a t s  sont présentés 



- 
Figure 11-18. Différence moyenne, A e t  é c a r t  type s u r  l e s  d i f f e r e n c e s ,  

a ( & ) ,  e n t r e  l e s  luminances ca l cu lées  e t  observées dans l e s  

12 canaux H I R S / 2  é tud ié s  pour l e s  ensembles d'atmosphères 

s é l ec t ionnées  en f é v r i e r  ( en  t r a i t  p l e i n )  e t  en j u i l l e t  

(en  p o i n t i l l é ) .  



dans l e  tableau 11-9. Dans un premier calcul, nous avons modifié l e s  

paramètres a justables de 1 ' approximation du prof il Voigt des raies  (eq. I- 37 ) , 
ce qui permet d'améliorer l e s  résul ta ts  des canaux 4 e t  5 .  Le second calcul 

a é t é  effectué pour une concentration atmosphérique de 340 ppm de gaz carbo- 

nique. C e t t e  nouvelle valeur améliore l e s  résul tats  des canaux 2 ,  3, 4, 5 
e t  6. Le t r o i s i h e  calcul considère une émissivité de 0,99 pour l a  surface de 

l'océan. Dans ce dernier cas, pour les canaux 8 e t  10 l e s  plus transparents,. - 
l a  différence moyenne A entre  luminances calculées e t  observées e s t  infé- - 
rieure à l ' é c a r t  type moyen a sur l e s  luminances observées dû à l a  varia- 

b i l i t é  d 'échelle inférieure à l a  maille CEPMMT. 

Pour s i tuer  l e s  performances de notre modèle, nous faisons figurer 

dans l e  tableau II-10les résul ta ts  d'études équivalentes effectuées par Scott 

et Chédin (1981) et Susskind et al. (1982) pour valider des modèles de trans- 

mission atmosphérique directemerie dérivés de modèles raie-par-raie. Ces résul- 

t a t s  ne sont donnés qu'à t i t r e  indicat i f  puisque les calculs  ont été effectués 

pour des prof i l s  atmosphériques différents des nôtres e t  possédant une m e i l -  

leure définition des conditions à l a  surface e t  en haute al t i tude.  Qumtita- 

tivement, l e s  résul tats  obtenus avec l e  modèle LOA sont moins bons que ceux 

obtenus avec l e s  modèles raie-par-raie ; il faut cependant noter qu ' i l s  cor- 

respondent à des calculs f a i t s  avec une résolution spectrale beaucoup plus 

faible  (environ 1000 fo is )  . 

I I  - 5. CONCLUSION. 

Les comparaisons entre  le modele LOA et le m o d è l e  4A e t  l a  

simulation des luminances mesurées en atmosphère c l a i r e  dans l e s  canaux du 

sondeur HIRS/~ ont permis de déterminer l e  niveau de précision du modèle 

LOA pour le calcul de f lux sur l'ensemble du spectre e t  pair  celui  de l u m i -  

nances. 



Tableau 11-9 

Différences moyennes e n t r e  luminances ca l cu lées  

e t  observées pour d i f f é r e n t e s  modif icat ions du 

modèle r a d i a t i f .  

ajustement des paramètres dans l a  formulat ion Voigt,  

@ 340 ppm de CO2, 

@ émis s iv i t é  de 0,99 pour l a  su r f ace .  

3 

3.26 

Canal 

1 

2 

3 

4 

5 

1 

1.94 

- 0.56 

1.20 

3.50 

1 .O9 

Réf . 

i .86 

- 0.62 

1.28 

4.58 

3 -27 

O. 11 

2 

1.99 

- 0.57 

1.24 

4.35 

3 .O0 

6 

8 

IO 

O.  42 

0.80 

0.31 



Tab leau  11-10 

SC Scott, Chedin, 1981. 

SRR Susskind, Rosenfield , Reuter, 1982 . 



Le modèle peut encore ê t re  amélioré. Il se ra i t  nécessaire de 

comparer non plus les flux à quelques niveaux, mais l e s  profi ls  du 

taux de refroidissement radiatif  calculé sur de petits irrtervalles spec- 

traux par le modèle LOA e t  par un modèle raie-par-raie. Une t e l l e  comparai- 

son nécessite de calculer les flux à tous les niveaux du modèle atmosphérique, 

ce qui représente un t e m p s  de calcul appréciable. Ce t r ava i l  devrait pouvoir 

cependant être réal isé dans un avenir proche puisque l a  constitution d'un 

f ichier  contenant ce type d'informations calculé par l e  modèle 4A e s t  l a  

première étape du programme d1Intercomparaison des Codes Radiatifs pour l e s  

modèles climatiques m i s  en place sous l 'égide de 1 'O .M.M.  et de l a  Commission 

Internationale du Rayonnement de l f A I M P A .  

La comparaison avec l e  modèle dlElling)son montre qu'à niveau de 

complexité équivalent, l e s  modèles peuvent avoir des sensibi l i tés  très dif- 

férentes à des forçages donnés. Il est  donc nécessaire d'étudier en déta i l  

les différentes approximations u t i l i sées  dans l e s  modèles afin de pouvoir 

déterminer 1 'origine des différences entre modèles. Une t e l l e  étude e s t  pré- 

sentée pour notre modèle dans l a  troisième partie.  

Enfin, les modèles radiat ifs  étant destinés à reproduire aussi 

bien que possible l e s  phénomènes se  produisant dans l'atmosphère, l a  valida- 

t ion ultime doit se fa i re  par rapport à des observations. Compte tenu des 

problèmes existant sur l'absorption par l a  vapeur d'eau, l a  priori té  semble 

devoir ê t re  mise sur l a  validation des modèles radiat ifs  dans l a  zone spectrale 

correspondant à l a  bande de rotation de l a  vapeur d'eau entre 250 e t  600 cm-'. 

Une t e l l e  validation es t  envisageable à par t i r  des luminances sortant au somtnet 

de l'atmosphère mesurées dans ce t te  zone spectrale par l e  radiomètre embarquS 

sur l e s  sa te l l i t e s  DMSP, ou indirectement grâce aux luminances to ta les  mesurées 

par l e s  radiomètres de l'expérience Earth Radiation Budget (ERB) à bord de 

Nimbus 7. 
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I I  1 - SENSIBILIPE DES FLUX ET DES REFROIDISSEMENTS RADIATIFS AUX DIVERSES 
PA&TR 1 SATI ONS - MODÊLE RAP 1 DE - 

I I I  - 1. INTRODUCTION. 

Fels e t  Kaplan (1975) ont étudié l e s  résul ta ts  d'un changemet 

de schéma radiat i f  sur l e s  résul ta ts  d'un modèle climatique. Ils trouvèrent 

une for te  réponse de leur  modèle à un t e l  changement e t  conclurent à l a  

nécessité de schémas radia t i f s  précis. Déterminer l a  précision nécessaire 

aux calculs radia t i f s  dans l e s  expériences de simulation de l a  circulation 

générale n ' e s t  pas un problème simple. Alors que les échanges de rayonnement 

dans l e  système Terre-atmosphère peuvent ê t r e  déterminés à par t i r  d'un ensemble 

l imité  de variables (température, distributions d'absorbants) à l ' a i d e  d'équa- 

t ions  établ ies  depuis plusieurs décennies, l a  précision requise sur l e  rayon- 

nement dépend de l ' éche l l e  de temps prise en compte lo r s  de l'expérience numé- 

rique e t  ne peut ê t r e  é tabl ie  indépendamnent de c e l l e  des autres termes de 

l'échauffement diabatique. Les processus radia t i f s  jouent un rôle important 

dans l a  répart i t ion des sources e t  des pui ts  d'énergie dans l'atmosphère e t  

leur  influence sur l e  développement et l e  maintien des mouvements atmosphériques 

va croissante avec l a  longueur de l ' intégrat ion,  des prévisions à moyenne éché- 

ance jusqu ' aux siniulations climatiques . 

Dans l e s  expériences de sinailation de l a  circulation atmosphérique, 

les calculs dynamiques connne l e s  calculs radia t i f s  ont une extension globale 

e t  l a  part  de ces derniers dans l e  temps de calcul doit  être sérieusement con- 

sidérée. Dans ce t t e  part ie ,  nous nous intéressons à ce problème du meilleur 

compromis possible entre précision e t  rapidité de calcul. L e  modèle d é t a i l l é  

présenté dans l a  première par t ie  et validé dans l a  deuxième part ie  e s t  u t i l i s é  

pour t e s t e r  l'impact de différentes hypothèses simplificatrices sur les f lux 

radia t i f s  e t  l e s  taux de refroidissement calculés pour l e s  atmosphères standards 

tropicale (TROI, moyenne la t i tude  en hiver (MLW) et subarctique en hiver (SAW) 

de Mc Clatchey e t  Selby (1972). 



La deuxihe ~slsctiaif es$ consac* à l1ifft&v&tian lsus l a  cm-& 

verticale. La forma3 de raie et le dlaborption sont étudi6s daws, l a  

t ro ig ihe  -ion. La quat;rib am&de?pe lfW&mtiaa sw: l e  ïmdsre d'onde. 

L e s  colzclusions de cette etude de & b u e  sont rqwises 

dans la  chquioaie section pour coorst;ruire mm ppoc&me de c a l m l  adaptée 

aux contraintes de rapi#it6 st de pdcidon impcdee par les &&les. 

de circul&ion g6drUe. LWIS l a  skd&Eae se&ion, Xe schéma Tpdiatif de 

grami- longwurs d'onde ainsi d&elopp$ est hncorpod avec l e  s c h b  radiatif 

de courtes 1- d'onde de Fouquart et 'bonml (1980) dam un modele atmos- 

phbrique ~ ~ i 0 ~ 1  de type radiatif corrveetif (*th, 1983 ) afin d ' étudi 
- 2 

l e t  cogiportement B long teme des champjs radiatifs fournis peur ces sciwbs. S! 
r* 

y' ~10n qu'il sait adiin pue lem i.mwt,itudes w car~~~:ttiristiqwm 

radiatives des mages errtrahent des emeurs s w  les champs radiatifs calculés 

beaucoup plus hiportantes que celles intrwement liés au schema radiatif 

ukilisé, les M t a t s  présent& dans les sections 111-2 à In-4 ne correspon- 

d& qul à des ataosph&res claires. L 'effet de l a  nébulosité sur l e  rayonnement 

dans les d h l e s  de circuiation gédrale ne peut être analyse indépendament 

des schémas de &&ration de nuages et ne sera pas abordé ic i .  Par aillami, 

il est; essentiel de rechercher l'accord entre modble détai l l6  et &&le haute- 

ment parrnnétris6 sur les champs radiatifs calculés en atmosphère claire afin 

d'éviter, au du moins de puuvoir analyser clairement l e s  cosipensations éven- 

tuelles introduites par l e  champ de Rebulosité ûur les  champs radiatifs. 

Dans tous l e s  calculs p d a m t é s  dana cette partie lfint6gration sur 

1' ang!Le zénithal n'est pas explicite et est approchée à 1 ' aide du facteur de 

&ffwivite4 (Elsassef, 1942l': L e s  t es t s  9ur la validité de cette approximation 

ne sont pas rapportes id, des r&mltats s&aires ont déjg été -és 

par ï?.odgers et W a î . s b w  (19661,' ï U h g ~ o n  (19721, M u n t  et Mattinlgly (19771, Chou 

et (19801, Wang (1983). Tars cess auteurs s'accu* pour dire que 1'- 

ploi du fa* de &ffus%vitb pe- d'obtenir des flux et des TRR A 2 % des 
va- &enues gar* urne quadrrrtw da Gt;isuip9s B 4 pc3frts. 



I I I  - 2 .  INTEGRATION VERTICALE. 

I I  1-2.1. Nombre d e  couches. 

Bien que pouvant paraître d'un intérêt  philosophique dans le 

contexte de calculs radia t i fs  dans un modèle de circulation générale pour 

lequel l a  distribution verticale des niveaux de calcul est imposée, le 

degré de résolution dans l a  structure verticale des paramètres atmosphéri- 

ques reste néanmoins une question importante dans l a  mesure où une résolution 

verticale grossière peut ê t re  à l 'or igine d'erreurs systématiques sur l a  

distribution de l 'énergie radiative dans l e  modèle. Ce même problème se pose 

aussi quand on utilise un modèle de transfert  radiatif  pour d'autres appli- 

cations, par exemple, pour simuler des observations à par t i r  de données de 

radiosondages. Pour l'atmosphère standard tropicale de Mc Clatchey e t  

Selby (1972) notée dans l a  sui te  TRO, nous avons-ca3,culé l e s  flux à 

l a  tropopause, F(T 1 ,  l e  flux descendant à l a  surface, F-(surf 1 ,  a ins i  que 

l'absorption dans l a  troposphè~e, Atrop e t  dans l a  stratosphère, Ast ra y 

pour différents découpages de l a  colonne atmosphérique. 

Dans l a  première sér ie  de calculs, l'atmosphère es t  successivement 

divisée en 40, 20 e t  10 couches d'égale épaisseur en unité u ( = p/ps où 

ps est  l a  pression à l a  surface ; Au = 0,025 ; AuZ0 = 0,05 ; Po = 0 , l )  
40 1 O 

tandis que l a  dedèrne sér ie  de calculs considère l'atmosphère divisée en 40, 

20 et  10 couches d'égale épaisseur en unité A£(= - l n  a ; A£40 = 0,248 ; 

A£2o = 0,496 ; AZ10 = 0,992). Le premier type de découpage fournit une bonne 

description de l a  troposphère, l e  second décrit  plus finement l a  stratosphère. 

Dans tous les cas, l a  concentration atmosphérique en CO2 es t  de 330 ppm ; l e s  

rapports de mélange de H 2 0  e t  d'O3 sont interpolés linéairement en pression ; 

l a  température es t  interpolée linéairement avec l ' échel le  de hauteur S. Les 

résultats sont présentés sur l e s  figures 111-1 e t  111-2 e t  dans l e  tableau 

111-1 . 



Refroidissement K/ iour 
J 

Figure 111-1. Comparaison des profils du taux de refroidissement 

radiatif obtenus pour trois discrétisations verticales 

de l'atmosphère :CIO, C20, C40 corisidèrent respective- 

ment l'atmosphère divisée en 10, 20 et 40 couches d'égale 

épaisseur en unité u(C10 : A U  = 0,l ; C20 : Au = 0,05 ; 

C40 : Au = 0,025). 



Refroidissement Kl jour 

Figure 111-2. Comparaison des p r o f i l s  du taux de refroidissement  

r a d i a t i f  obtenus pour t r o i s  d i s c r é t i s a t i o n s  v e r t i c a l e s  

de l 'atmosphère : C10, C20 e t  C40 cons idèrent  respec- 

tivement l 'a tmosphère d iv i sée  en 10 ,  20 e t  40 couches 

d ' é g a l e  épa isseur  en u n i t é  d ' é c h e l l e  de hauteur  (Cl0  : 



Tableau 111-1. E f f e t  d ' u n  changement de  d i s c r é t i s a t i o n  v e r t i c a l e .  Les r é s u l t a t s  

n o t é s  p" cor responden t  à une akmosphère découpée en N couches 

d ' é g a l e  é p a i s s e u r  en u n i t é s  de  p r e s s i o n  ; l e s  r é s u l t a t s  n o t é s  " X" 

co r responden t  à une atmosphère découpée en N couches d ' é g a l e  

é p a i s s e u r  en u n i t é s  d ' é c h e l l e  de  h a u t e u r  X = - ln (p /psur f ) .  
i- 

F (F-) ind ique  l e  f l u x  montant ( d e s c e n d a n t ) .  T c a r a c t é r i s e  l a  

t ropopause ,  " s u r f "  l a  s u r f a c e ,  A l ' a b s o r p t i o n ,  t;rop l a  t roposphère ,  

s t rat  l a  s t r a t o s p h è r e .  



Pour un découpage en couches d'égale épaisseur Ap, on constate 

qu'une diminution du nombre de niveaux utilisés pour décrire l a  troposphère 

tend à diminuer l e s  f l u x  sortants aux limites de celle-ci et l'absorption 

troposphérique. Cet ef fe t  apparaît surtout sur le flux montant au niveau de 

l a  tropopause qui perd 3,4 k-' entre le modèle à 40 couches e t  celui  à 10 

couches. Pour un découpage en couches d'égale épaisseur AZ, on observe une 

diminution de l'absorption stratosphérique et une augmentation du flux des- 

cendant à l a  tropopause pour une diminution du nombre de couches du modèle. 

De ces comparaisons, il ressort qu'un modèle atmosphérique déta i l lé  

doit comprendre une vingtaine de couches dans l a  tr.oposphère e t  une vingtaine 

de couches dans l a  stratosphère si l ' o n  veut maintenir l ' e r reur  sur l'absorp- 
-2 

t ion to ta le  de l'atmosphère c la i re  en dessous de 1 Wm . 

L'examen des figures 111-1 e t  111-2 montrent qu'entre l e s  modèles 

à 20 e t  40 couches, l e s  taux de refroidissement diffèrent de moins de 0 , l  

Kjjour dans l a  troposphère en dessous de 15 km (fig.111-1) et de moins de 

0,2 K/jour dans l a  stratosphère jusqu'à 45 km ( f ig .  111-2) .  En revanche, l e  

modèle à 10 couches donne un refroidissement de 0,s   jour plus faible vers 

10 km e t  de 1 K/jour plus for t  entre 17 e t  42 km. 

Les contraintes sur l e  temps de calcul limitent à une dizaine l e  

nombre de niveaux sur l a  verticale dans l e s  modèles de circulation générale. 

Dans ce cadre, il faut donc noter que ce t te  résolution verticale grossière 

introduit des erreurs systématiques tant  sur l e  profi l  vertical du taux de 

refroidissement radiatif  que sur l'absorption to ta le  de l'atmosphère et les 

flux incidents aux limites de l'atmosphère. 

I I  1 - 2 . 2 .  Quadrature numérique pour l'intégration verticale. 

Dans l'expression du flux net au niveau z 

dB(T(e')) - r  dT dz' t ( z , z f  dz' , (111-1 
O 



les deux premiers termes du second membre correspondent aux échanges 

d'énergie avec les limites de l'atmosphère tandis que l'intégrale prend 

en compte l'échange d'énergie entre le niveau z et tous les autres 

niveaux de l'atmosphère autres que les limites. Cette intégrale est géné- 

ralement évaluée numériquement. Nous utilisons une quadrature de Gauss. 

où z est 1 ' altitude du I. * ième angle de Gauss ( z  E [ z  j-l ,Z 1 ) 
R 

et wR le poids correspondant. La température et le rapport de mélange des 

divers absorbants sont interpolés sur les sous-couches ainsi définies et 

l'intégration prend alors explicitement en compte la variation de ces varia- 

bles à l'intérieur des couches lors de l'évaluation du produit de convolution 

contenu dans l'intéqale de l'expression (111-1) .  

Tableaw III-2. S t ruc tu re  v e r t i c a l e  du modèle de 
c i r c u l a t i o n  générale  du Laboratoire  
de Météorologie Dynamique. 

Niveau 

1 
2 
3 
4 
5 
6 
7 
8 
9 

10 
11 
12 

Sigma = P/Psol 

1 , O 0 0  
O 7 979 
0 ,941  
O ,  873 
0 , 7 7 0  
0 ,638  
O ,  489 
0 , 3 4 0  
0 ,208  
O ,  106 
0,038 
O ,  000 



- 
. Corrmie le  biit ultiae & cet;te étude est  de fournir des bases sûres pour 

le développement d'un schéma radiatif  très paramétrisé pour l e  modèle de c i r -  

culation générale du LMD, l e s  résul tats  seront présentés dans l a  suite pour 

l a  structure verticale de ce modèle décrite dans le  tableau 111-2. L e  modèle 

possède onze couches d'épaisseur inégale af in d'assurer une bonne représen- 

ta t ion  de l a  couche limite planétaire et de l a  basse stratosphère. Le tableau 

111-3 présente le TRR dans les 11 couches e t  les f l u x  aux limites pour les 

atmosphères TRO e t  SAW. Les résul tats  sonrt; préserrt;és pour une quadrature 

verticale u t i l i sant  respectivement 8 et, 2 angles de Gauss e t  pour les absor- 

bants H20, CO2 e t  O 3  considérés séparément ou ensemble. Ces calculs ont 

aussi 6th effectués avec une quadrature à 32 points mais ils ne présentent 

que des différences négligeables avec les calculs à 8 points. Les différences 

entre calculs à 8 et 2 points sont inférieures à 0,05 K/jour pour le  TRR e t  

1 , 6  Mn-2 pour l e s  flux sortant S. Les flux descendants à l a  surface diffèrent 
-2 

au plus de 0,3 Wm . Pour un schéma radiatif  adapté à des calculs r épé t i t i f s ,  

une intégration par quadrature de Gauss à 2 Points peut donc Gtre u t i l i sée .  

L e  temps de calcul étant proportionnel au carré du nombre de niveaux sur  

lesquels l e s  transmissions sont calculées, un facteur 16 e s t  ainsi gagné par 

rapport à des calculs u t i l i sant  une quadrature de Gauss à 8 points. 

I I  L - 2.3. Contribution des couches adjacentes. 

Suivant 1 ' analyse f a i t e  par Wu ( 1980) , le TRR 

peut se décanposer suivant l e s  contributions des différentes couches atmos- 

phériques. 

aA F = aA F top + a A F ~ d  + a A 



-t 

-). 

mo 1 
2 
3 
4 
5 
6 
~9 
8 
9 

10 
11 

6 2  P' 
F' 

J 
M W  1 

2 
3 

I 4 

K'J- 5 
6 
7 
8 
9 

la 1 

C02 O3 H2-2'03 
8 2 8 2 8 2 8 2 

- 3,77 - 3,76 - 0,49 - 0,48 - 0,04 -%O3 - 3 ¶ 3 4  - 3*32 
- 3351 -3 ,51  -0939 0903 - 2,99 - 2,98 
- 3,47 - 3,50 - 0933 0,03 -2,72 - 2,73 
-3,62 - 3,67 - 0930 0,03 - 2,39 - 2,40 
- 3 3 4  - 3921 - 0,29 - 0,29. - Q,02 - 0,02 - z,18 - 2,16 
- 2,07 - 2,08 - 0,28 - 0,28 - O,OI - 0,Oi - $,88 - 1 9 9 0  
- 1,85 - 1,89 - 0,24 - 0,24 - Q,OI - 0,01 - 1 , ~ s  - 1,99 - 2,i7 - 2,19 - 0,19 - O,2a - 0,03 - 0,03 - 2,3t - 2,34 
-0 ,65  - 0,63 - o,os - 0305 - 0,W - O,@ - û,63 - 0,62 
- 0,29 - 0,30 - 0925 -0 ,25  -0 ,S l  - Os53 - 0,ll - 0,10 
- 0,51 -0 ,50  - 1 , 2 1  - 1,2g - k , 1 2  - 1 , i O  -8 ,99  - Os99 
326,4 328,O 4&,2 408,2 444,$ 444,4 2W,2 281 ,6 
W B  7 400,4 85,8 85,Q 4y9 4s9 4@,2 4*,2 

- 0944 - 0,44 - 0 , l O  -- 0 , fO  - 0,01 - 0~01 - 0,3$ - os36 
-0 ,56  - 0,56 - O,l4 - 0,14 - o,oi - o,û1 - 0,40 - 0,49 - 0980 - 0,79 - 0,20 - 030 - 0,Ol - O,Ol - O,76 - 0,75 
-0 ,95  - 0,95 - 0,22 - 0,23 - 0,OX - 0 , O l  - 0,94 - 0993 
- 1 , M  - 1,07 - 0,21 - 0,22 - o,oi - o,ol - 1,08 - 1,W 
- 1,19 - 1,20 - O,Ig - 0,19 - OyO1 - o,oi - 1,28 - 149 - i y i 6  - l,16 - O,iO - 0,lQ - 0 ,OI  - 0,Ol - 3,21 - 1323 
- 0,85 - 0,85 - O,& - 0,W - O,& - O,& - 0,6i - 0,60 - 0,22 - 0,22 - oY14 - 0,67 - oy42 - 0,43 , - 0,sl - o,sr - - 0,03 - 0,05 ' - 0,92 - 0,91 

11 

kkakka2 F+ 
F- 

- 0,46 - 0,45 - 1yo6 - 1 - Oj02  - 0,435 - 1,62 - 1963 
219,9 2m, 3 228,8 228,8 24092 240,2 19523 196,2 
135,3 -135,2 05,6 45,6 592 s r 2  171,6 171,6 

.- 
Tableau 111-9; Effe t  de la va r i a t ion  du nombre de points  dans l a  quadrature v e r t i ~ a l e ; + * 0 ~  et **2" 

correspondent B une in tégra t ion  v e r t i c a l e  par  quadrature de Gauss u t i l i s m t  respe 
Uvement 8 e t  2 angles de Gauss dans chacune des couches. 

f.: 



Dans ce t t e  dernière expression, 

aA F est  l e  gain d'énergie provenant de lfatmosphere située 
top 

au dessus du somet du modèle ; 

a A FUa est l e  gain d'énergie provenant de l a  couche adjacente 

située au dessus de l a  couche de référence ; 

a A Ud  est le gain d'énergie provenant des couches autres que 

cel le  immédiatement adjacente e t  situées au-dessus de 

l a  couche de référence ; 

a A Fref est l a  perte d'énergie par l a  couche de référence ; 

Fda est l e  gain d'énergie provenant de l a  couche adjacente 

située au dessous de l a  couche de référence ; 

a A Fdd est l e  gain d'énergie provenant des couches autres que 

cel le  immédiatement adjacente e t  situées au dessous de 

l a  couche de référence ; 

a A Fsurf est l e  gain d'énergie provenant; de l a  surface du modele. 

Toutes les quantités a h  F sont en degrés par jour. Les quantités 

a AFUd e t  aAFdd peuvent encore sesubdiviser en contributions individuelles 

des différentes couches distantes. 

Dans l e s  tableaux 111-4, nous présentons, pair l'atmosphère tropicale 

e t  pair l'absorption par HsO, CO2 e t  O l e s  matrices d'échange d'énergie 3 ' 
calculées dans quatre intervalles spectraux ( O  - 500 cm-' ; 500 - 800 cm-' ; 

800 - 1250 an-' ; 1 2 5 0  - 2 8 2 0  cm-') correspondant sensiblement à l a  bande de 

rotation de H20,  l a  bande à 15 microns de CO2, l a  fenêtre atmosphérique 

incluant l a  bande à 9,6 microns de l'ozone e t ' l a  bande de vibration - rotation 
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de %O. D8nEB ces metrices, une Li- dume, pour une coiimche r&&tée par 

l'indice de l a  prermih colonne, l léciwuffamt ou l a  t . r s f r o i c t h s ~  dû 

lt& d ' avec l a  surface (2e colonns), lesu mutjres COCJLC~W 

c col^ 3 13) ou le samet de l f & n m q h b  (wlonrrib 14). Dans, l e  t;ablsslu 

3x104, avons f a i t  4-r réaiierrt l a  carrtribution des C O U C ~  adja- 
centes ( e o ~ m  15 et celie dsar couches distantes (colonne 16 1 . L d l e  

de l1&ha&faassrl; eat d o d  dans la  ciemike colonne. 

La corntribution des coudma distant;es nf& iaqx>rtante que dams 

lia f&re atmmgh6riqu.e (tablesu III-4.c). Iliana, les zones de forte aberorp- 
tion, lss. raies d f ~ r p t i o n  sont satxîxdes sur des trajet@ opbiques trGs courts 

(infbrieurs à llépaisseur d'me couche) at l e  refroidi- obsem6 est es- 

sentiellemait le resriltat du d&équilibm &re lf intense refroidisseinent Urter- 

ne et de la couche consid6de et lf échauffeasnt (presque aussi inteme) pa 

d f k @ c b  1- c o c a c ~  a & j d d 8 s 1  . " 

Dans tous lars ~ ~ . e i l l ~ ,  la cwkl(f 10 qui canti& le  point 

d'inflexion du proffi de bmp&ature (B l a  tmpopause) tend B se rdchaufffer 
aux d- des autres couchas. ?kr &leurs, on remarque dans l a  fendrtre aimue- 
phérique (tabaeau 111-4 .c 1 1 effet de 1 ozone. C a r t r a i m m m t  à ce qui se passe 

$ans 1- autres intervalles spectraux, les hautes c d e s  &haqpnt de l'énergie 

avec la am€- dans l f interval lc  800 - 1250 kt. L'ozone dont llesm&iel 

est cm& dans les deux couches 1- plus élevées & &&le fait écran au 

transfert vers l'espace de cette énergie issue de la d a c e .  La préseme & 

la cBUChie dfoeone entraîne dom un &WE""eoreatc das ç a u c h ~ ~  dtu&s sotiis l e  

wmisuu de la ~(mtribrttioa de 1 ozasns qui se traduit dans le tableau n;l-4. 
pas le f a t  que les c h  61esnk~ (8 h 11 1 se ( temm ns5gbtf.f~ 1 

Par d t b r g i e  avec les couches situées en 

Les tableaux îlI-5: nqmmmat ces iaatricasr d 8 ~  dfbq@e 

calculk siir 1 aiaable  du apst ia  (O - 2820 cm-' 1, pair chacun des b r -  

WS 5 0  ( tabld~u III-S. a) ,  CO2 (t8bl- III-5 .b st O3 (tableai III-5 O C  ) 

pris ar ewraeaable -y (tableau III-5.d). Les cal& p&smt& dans l e  
tableau XII-5.s p.aanaot an cqita I'dmmpbiai ps N20 et Qlq* 
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Tableau 111-6. E f f e t  d ' u n  changement de  q u a d r a t u r e  pour  l ' i n t é g r a t i o n  v e r t i c a l e  : 

A u t i l i s e  une q u a d r a t u r e  de  Gauss à 2 a n g l e s  pour  t o u t e s  l e s  couches ; 
B u t i l i s e  une q u a d r a t u r e  de  Gauss à 2 a n g l e s  pour  l e s  couches a d j a c e n t e s e t  

une i n t é g r a t i o n  p a r  t r a p è z e  pour l e s  couches d i s t a n t e s  ; 
C u t i l i s e  une i n t é g r a t i o n  p a r  t r a p è z e  pour t o u t e s  l e s  couches.  
F+ f l u x  s o r t a n t  au sommet de  l ' a t m o s p h è r e ,  
F- f l u x  descendant  à l a  s u r f a c e  ( e n  ~ m - ~ ) .  l e s  TRR dans l e s  11 couches 

s o n t  en K/jour.  

SAW 

A B C 

- 0.36 - 0.37 - 0.25 

- 0.50 - 0.52 - 0.42 

- 0.76 - 0.76 - 1.04 

- 0.94 - 0.94 - 1.24 

- 1.11 - 1 .ll - 1.36 

- 1.27 - 1.27 - 1.38 

- 1.15 - 1.17 - 0.86 

- 0.86 - 0.90 - 0.59 

- 0.65 - 0.64 - 0.62 

- 0.97 - 0.96 - 0.93 

- 1.55 - 1-55 - 1.52 

195.2 196.1 196. i 

171.5 171 - 4  171 - 5  

TRO 

A B C 

- 3.36 - 3.36 - 4.55 

- 3.03 - 3.01 - 3.98 

- 2-75 - 2.74 - 3.41 

- 2.43 - 2.43 - 2.82 

- 2.11 - 2.11 - 2.37 

- 1-89 - 1.91 - 1.91 

- 1.93 - 1-96 - 1.63 

- 2.18 - 2.24 - 1.69 

- 0.55 - 0.69 - 0.01 

- 0.17 - 0.15 - 0.04 

- 0.91 - 0.92 - 1.03 

277.6 281.2 281.2 

405.5 405 2 403.7 

- - 
1 

2 

3 
4 

K/ jour 5 
6 

7 
8 

9 
1 O 

11 

F+ 
~ m . - ~  F- 



L'ensemble des tableaux 111-4 e t  111-5 montrent bien l ' e f f e t  

prépondérant des échanges à courte distance e t  l'importance des contri- 

butions des couches adjacentes. Par conséquent, un traitement correct de 

l ' e f f e t  des couches adjacentes est primordial pour maintenir un haut demé 

de précision aux calculs. 

Au cours des amées, beaucoup d' ingéniosité a é t é  dépensée 

pour résoudre ce  problème. Rodgers e t  Walshaw (1966) ont u t i l i s é  une 

quadrature d'ordre plus élevé pour les couches adjacentes que pour l e s  

autres couches. Katayama ( 1972 applique un traitement spécial  aux couches 

adjacentes qui u t i l i s e  une interpolation sur  l a  température et l 'humidité 

pour obtenir une expression analytique équivalente de l ' e f f e t  de ces couches. 

Fels e t  Schwarzkopf (1975) définissent une fonction de t ransmit t ivi té  particu- 

l i è r e  pour prendre en compte ces couches. D'autres auteurs augmentent l a  ré- 

solution vert icale  de l eu r  modèle atmosphérique pour l e s  calculs rad ia t i f s .  

Ainsi Ramanathan et a l .  (1983 dédoublent-ils leurs  couches pour assurer une 

meilleure représentation des f lux  au voisinage du changement de madient de 

température à l a  tropopause. 

Dans l e  tableau (111-61, nous comparons l e  TRR dans l e s  11 couches 

et l e s  flux aux limites calcillés pour l e s  atmosphères TRO e t  SAW par t r o i s  

traitements différents : l e  cas A u t i l i s e  une quadrature à 2 points de Gauss 

dans toutes l e s  couches ; dans le cas B, seules les couches adjacentes sont 

t r a i t é e s  par c e t t e  méthode, l e s  autres couches étant intégrées par trapèzes ; 

dans l e  cas  C, l ' in tégra t ion  par trapèzes e s t  appliquée à toutes l e s  couches. 

D e  ces comparaisons, il ressort  que l ' in tégra t ion  par trapèzes pour toutes  les 

couches introduit  des erreurs importantes dans le  prof i l  du TRR, dues à l1ab-  

sence de pr ise  en compte de l a  variation rapide des fonctions de transmission 

à l ' i n t é r i e u r  des couches adjacentes. L e s  erreurs su r  l e  TRR, sont évidemnent 

maximum dans l e s  zones de l'atmosphère où prévaut une fo r t e  absorption, a i n s i  

dans l e s  basses couches de l'atmosphère tropicale.  En revanche, l a  méthode 

u t i l i s é e  dans l e  cas B permet de maintenir l e  p ro f i l  du TRR à mieux que O,O5 

KJjour du prof i l  de référence donné par le  cas A, à l 'exception de l a  couche 
-2 8 si tuée à l a  tropopause. On peut cependant noter un écart de 3,6 Wm sur l e  





flux sortant-au sommet de l'atmosphère tropicale entre le cas B e t  l e  

cas A. 

I I  1 - 2.4. Définition de la température et de l'humidité. 

D a n s  les calculs précédents, l a  température e t  le rapport de 

mélange des divers absorbants sont interpolés sur  les sous-niveaux de Gauss 

u t i l i sés  dans l ' intégrat ion verticale. Cependant l e s  modèles de circulation 

générale ne pronostiquent l a  température et l'humidité dans chaque couche 

qu'au centre de celle-ci et ces valeurs sont habituellement affectées à 

l'ensemble de l a  couche pour l e s  calculs radiat ifs .  Il est donc intéressant 

de comparer l ' e f f e t  sur l e  TRR de ces différentes définitions de l a  tempé- 

rature e t  de lthLnnidité. Les résultats sont présentés dans l e  tableau (111-7) 

dans le cas de l 'absorption par H20 seul e t  celui  où H20, CO2 e t  O 3  
absorbent ensemble, pour l'atmosphère tropicale qui présente l e s  plus fortes  

variations. La température e t  l'humidité varient linéairement à l ' i n té r i eur  

des couches dans l e  cas A .  Le cas B affecte à chaque couche une valeur 

moyenne du rapport de mélange e t  l a  variation de l a  température e s t  prise en 

compte. Dans l e  cas C, l a  température e t  l e  rapport de mélange sont constants 

dans chaque couche. Un changement dans l a  définition de l'humidité entraîne 

des modifications importantes : dans l e  cas de l'absorption par H20 s e d ,  l e  

flux sortant perd 4 , l  Wm-' e t  l a  différence sur le  TRR s 'élève à + 0,15 K/jour 

dans l a  couche 8. Cet ef fe t  est  l ié  au f o r t  contenu en vapeur d'eau de l'atmos- 

phère tropicale. Les variations observées sont maintenues dans l e  cas où l e s  

t r o i s  gaz absorbants interviennent ensemble. 

L'effet d'un chângement dans l a  définition de l a  température, s ' i l  

amplifie l e s  variations notées pr&édment,  est cependant plus faible que 

celui du changement dans l a  définition de l'humidité, l a  température n ' inter-  

venant qu'au second ordre dans l a  définition des quantités absorbants par 

l 'intermédiaire des fonctions $(Tl e t  Y(T) (cf (1-26) à (1-28) e t  dT/dz 

calculé localement n'étant pas très différent de A T / A ~  calculé par différence 

des valeurs sur l e s  niveaux encadrant l a  couche d'autre part. 





I I I  - 3. FORME DE RAIES E T  REGIMES D'ABSORPTION. 

I I I  - 3.1. Forme de raies. 

Tous les résu l ta t s  précédents ont été obtenus à l ' a i d e  du 

modèle d é t a i l l é  du t ransfer t  rad ia t i f  aux grandes longueurs d'onde présen- 

t é  dans l a  première par t ie .  C e  modèle incorpore une méthode approximative 

due à Fels (1979) pour tenir compte de l a  variation du p r o f i l  des raies 

d'absorption d'un p ro f i l  purement Lorentz dans l a  troposphère à un p r o f i l  

Doppler dans l a  mésosphère. 

Dans l e  tableau (111-81, nous présentons pour les t r o i s  absorbants 

H20, CO2 e t  03, p r i s  séparément ou ensemble, l e  TRR et les flux r a d i a t i f s  

aux limites de l'atmosphère calculés avec ou sans c e t t e  paramétrisation de 

l a  forme de Voigt des r a i e s  d'absorption. Compte tenu de l a  s t ruc ture  vertica- 

l e  du MCG du LMD, il apparaît que ce  raffinement in f lue  de façon négligeable 

sur l 'absorption par H20 et CO2. L 'e f fe t  est en revanche important pour 

l 'absorpt ion par O : le  TRR dans les deux couches les plus élevées de l'atmos- 3 
phère t rop ica le  var ie  de O,11 et 0;31 K/jour respectivement ; dans l latnosphère 

surbarctique, l a  couche l a  plus élevée présente un léger refroidissement pour 

un calcul  incluant l e  p ro f i l  Voi& et un échauffement quasi nul pour un p r o f i l  

lorentzien. La p r i s e  en compte de l'ensemble des t r o i s  absorbants tend à a t té -  

nuer les différences entre les deux modèles, mais les écarts res tent  néanmoins 

de l ' o r d r e  de 0,20 Kljour dans les plus hautes couches du modèle. L 'u t i l i s a t i on  

du p ro f i l  de Lorentz contribue à diminuer l 'absorption par O dans les hautes 3 
couches et entraîne donc une augmentation du flux sortant au sommet  de l ' a t -  

-2 
mosphère, de 3 , 7  Mn-2 pour 1 latmosphère t ropicale  et de 1,4 Mn pour 1 ' dmos- 

phère subarctique. 

I I  1 - 3 . 2 .  Régimes d'absorption. 

L'emploi de modèles de transmission de type s t a t i s t i que  et  de 

l'approximation de Curtis-Godson permett;ait à M c  Clatchey (1964) et  Rodgers 

e t  Walshaw (19661, en divisant l e  spectre te l lur ique en .m nombre f i n i  

d ' in te rva l les  spectraux, de prendre en compte avec précision l a  var ia t ion 

des coeff ic ients  d'absorption avec l a  température et l a  pression. Avant ces 

auteurs, l ' e f f e t  de l a  température sur l 'absorpt ion é t a i t  négiigé et le  trans- 



Fe& de rayonnmmnt dg gmndes layeu8urs dtoadc3 értait évalk à l'aide de 

d . t e g  de (ttradia~ion chartriru) (E r, 1942) ; y-0, 

1952 ; Loadosi, 1954) tautes f 
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ailes de r d e s .  P m  le modhle statistique de Golody, qui donris la tranrs- 

1 l approximation de raie forte R l introdui.t qua de faibles e m s  sur le profil 

cBu refroidi- radiatif. Ga& (1983) montre cependwt que ce réwiltat 
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Tableau 111-9. Effet des approximations de raie forte ( "SN : strong line) sur l'absorption par H O (sur 
2 

1 'ensemble du spectre) et CO (dans 1 'intervalle 500-800 cm-'), et de raie faible ("Wu : 2 
weak line) sur 1 'absorption par O3 (dans 1 'intervalle 970-1110 cm-l) ; 'tV'' correspond au 
calcul complet incorporant un profil de Voigt pour les raies suivant l'analyse de Fels (1979). 

TRO 1 
2 
3 
4 
5 K/Jm6 

7 
8 
9 

10 
il 

,+ 
hWm2 

F- 
SAW 1 

2 
3 
4 
5 

K/j0ur6 

.7 

1 f 
Wm-2 F 

1 F- 

C02 
v S 

- 0.41 - 0.44 
- 0.32 - 0.36 
- 0.27 - 0.32 
- 0 . 2 6  - 0.31 
- 0.27 - 0.33 
- 0.27 -0 .34  
- 0.25 - 0.31 
- 0 . 2 0  - 0.25 
- 0.07 - 0.10 
- 0.26 - 0.28 
- 1.21 - 1.25 

91.3 88 .O 

81.7 90 9 
- 0.09 - 0 . 1  
- 0.13 - 0.15 
- 0.19 - 0.21 
- 0.21 - 0.23 
- 0.20 - 0.23 
- 0.18 - 0.22 
- 0.10 - 0.13 
- 0.07 - 0.10 
- 0.22 - 0.25 
- 0.51 - 0.54 
- 1.06 - I .08 

63.1 62.1 

44.6 49.2 

H2° 
v S 

-3 .82  - 3.75 
- 3.57 - 3.52 
- 3.55 - 3.51 
- 2.73 - 2 . 7 0  
- 3.10 - 3.10 
- 2 .O5 - 2.06 
- 1.82 - 1.84 
- 2.03 - 2.04 
- 0.57 - 0.58 
- 0.36 - 0.37 
- 0.41 - 0.42 

323.4 321.8 

399.9 401.1 
- 0 . 4 5  - 0.45 
- 0.57 - 0.57 
- 0.80 - 0.81 
- 0.97 - 0.97 
- 1.09 - 1.10 
- 1-18 - 1.19 
- 1-09 - 1.10 

- 0.87 : ;! - 0.58 
- 0.50 
- 0.38 

219.3 218.6 

135.1 136.8 

O 3 
v W 

- 0.03 - 0.03 
- 0.03 - 0.03 
- 0.03 - 0.02 
- 0.02 - 0.02 
- 0.02 - 0.01 
- 0 . 0 1  - 0.00 

o. 01 0.01 
0.03 0.04 
0.08 0.09 
0.47 0.57 
o. 83 0.96 

122.4 120.3 

4.0 4.2 
- 0.01 - 0.01 
- 0.01 - 0.01 
- 0.01 - 0.01 
- 0.01 - 0.01 
- 0.01 -0.01 
- 0.00 - 0.00 

O. O1 0.01 
o. 06 0.06 
O. 13 0.16 
O. O4 0.12 

- 0.08 - 0 . 2 5  

55.2 54.8 

7.4  1 . 5  

II20+CO 2 +O 3 

v ssw 
- 3.42 - 3.28 
- 3.08 - 2.96 
- 2.79 - 2.67 
- 2.44 - 2.33 
- 2.11 - 2.02  
- 1.89 - 1.89 
- 1.93 - 1.98 
- 2.17 - 2.22  
- 0.54 - 0.57 
- 0.20 - 0.13 
- 0.92 - 0.89 

280.5 275.6 

403.5 405.2 
- 0.35 - 0.34 
- 0.49 - 0.48 
- 0.77 - 0.75 
- 0.95 - 0.94 
- 1.12 - 1.13 
- 1.28 - 1.30 
-1 .14  - 1.18 
- 0.86 - 0.89 
- 0.66 - 0.67 
- 0.98 - 0.92 
- 1.50 T 1.72 

106.3 194.4 

170.5 174.6 - 



calculés avec l'approximation de raie fo r t e  à ceux obtenus par un calcul  

complet pour les atmosphères TRO e t  SAW. Les différences n'excèdent pas 

0,07 K/jour ( s o i t  2 %) pour l e  TRR et  1,6 Wme2 ( so i t  0 , s  %) pai r  les f lux  

aux limites. Au vu des incerti tudes plus  grandes introdui tes  par l a  déf i -  

n i t ion de l'humidité et de l a  température dans les couches ( c f .  section 

111-2.3.1, il n '  apparaît pas nécessaire de retenir l a  f ornnile empirique 

proposée par Garand (1983) pour corr iger  l ' e f f e t  de l'approximation de r a i e  

f o r t e  dans les zones d'absorption f a ib l e .  

Une comparaison s imila i re  est présentée dans l e  tableau 111-9 

pour 1 'absorption par l e  CO2 dans 1 ' i n t e rva l l e  500 - 800 cm-' de l a  bande 

à 15 microns généralement considéré dans l e s  schémas r a d i a t i f s  de type modèle 

de circulation générale. L'accord en t r e  TRR évalué suivant un calcul complet 

ou l'approximation de raie f o r t e  e s t  relativement moins bon que dans l e  cas 

de l a  vapeur d'eau. L'approximation de r a i e  f o r t e  tend à surestimer l 'absorp- 

t i on  à tous les niveaux donnant des TRR plus élevés ( jusqu ' à 20 %, s o i t  
-2 - 0,06 K/ jour 1 des f l ux  descendants à l a  surface plus f o r t s  ( + 9,2 Wm , 

-2 
s o i t  + 11 % pour TRO e t  + 4,6 Mn s o i t  + 10 % pour SAW) et des f l ux  sor- 

-2 
t a n t s  au sonnnet de 1 ' atmosphère plus fa ib les  ( -  3,3 Wm s o i t  - 4 % pour TRO 

e t  - i  ni‘^ soit - 2 % pour SAWI.  

C e s  écar ts  systématiques sont rédui ts  dans l e  cas où les absorptions 

par H20 e t  CO2 sont p r i ses  en compte simultanément dans l ' i n t e r v a l l e  500 - 800 
-1 - -2 cm . Les éca r t s  sur  F ne sont plus que + 0,6 Mn pour TRO e t  + 2,8 

pour SAW tandis  que les écar t s  sur F+ passent à - 1,9 Mn-2 pour TRO e t  

1 pour SAW. Cette compensation d 'e r reurs  est liée à une absorption plus 

importante qui p r iv i lég ie  l a  contribution de couches plus proches où l e  trans- 

f e r t  d'énergie s ' e f fec tue  essentiellement par l ' in termédiaire  des a i l e s  des 

ra ies ,  c ' e s t  à di re  s u i ~ a n t  un régime qui tend vers l 'hypothèse de r a i e  fo r t e .  

Compte tenu du p ro f i l  ve r t i ca l  de l a  dis t r ibut ion de l 'ozone e t  des 

fa ib les  pressions ( < 100 m b )  régnant dans l a  zone où se s i t u e  l e  m a x i m u m  de 

son absorption, l 'hypothèse de ra ie  f a i b l e  semble mieux adaptée à un traitement 



approximatif de l 'absorption par l a  bande à 9,6 microns de l'ozone. 

L e  tableau 111-9 présente une comparaison des TRR e t  des f l ux  aux l imi tes  - 1 de l'atmosphère obtenus dans l ' i n t e r v a l l e  970 - 1110 c m  par un ca lcu l  

complet e t  suivant 1 'approximation de raie faible.  Cette hypothèse tend l à  

encore à surestimer l 'absorption donnant un échauffement t rop  fo r t  dans l e s  

deux couches les plus hautes de l'atmosphère t ropicale  et un refroidissement de 

- 0,17 K/jour t r o p  important dans l a  couche l a  plus élevée-de l'atmosphère 

subarctique. Contrairement au cas de l a  bande à 15 microns du CO2, l a  bande 

à 9,6 microns de l 'ozone n ' e s t  recouverte par aucune bande d'absorption d'un 

autre  gaz, si bien que les écar t s  constatés dans l e  cas où l 'ozone absorbe 

seu l ,  se maintiennent dans le cas où les absorptions par les t r o i s  absorbants 

H O, CO2 et 03, sont pr ises  en considération simultanément. 2 

Dans ce dernier cas, l a  comparaison dans l e  tableau 111-9 en t r e  l e s  

résu l ta t s  d ' un calcul complet e t  d ' un calcul u t i l i s a n t  1 ' approximation de r a i e  

fo r t e  pour l 'absorption par H20 e t  CO2 e t  l'approximation de r a i e  f a i b l e  pour 

l 'absorption par O montre une surestimation de l 'absorption l o r s  du calcul 3 
approché. Celle-ci se t r adu i t  par des f lux descendants en surface t r o p  f o r t s  

-2 
( +  1,7 Wm-2 ( +  0,4 % l  pour TllO ; + 4 , l  Mn ( +  2,4 % 1  pour SAW) et des flux 

-2 sor tants  au sommet t rop  fa ib les  ( - 4,9 Mnwm2 ( - 1,7 % 1 pour TRO ; - 1,9 Wm 

( -  1 % )  pour SAW).  



Tableau 111-10. Effet d'une prise en compte plus ou moins 
complète des différentes bandes d'absorption. 
"1" correspond à l'absorption par H20, C 0 2 ,  03, 
N20 et CH4, "2" 5 l'absorption par H20, C02 
et 03. Dans "3", CO2 n'absorbe que dans l'inter- 
valle 500-800 cm-', et O3 dans l 'intervalle 
970-1110 cm-'. 

SAW 1 
2 
? 

- 0.35 - 0.36 - 0.35 
- 0.50 - 0.50 - 0.49 
- 0.77 - 0.76 - 0.77 



I I I  - 4. INTEGRATION SPECTRAL 

Le modèle dé ta i l l é  présenté dans l a  première pa r t i e  considère 

l 'absorption par l e s  principales bandes d'absorption de H 2 0 ,  CO2, 03, N20  

e t  CH à l ' a i d e  de modèles de bande évalués sur des interval les  spectraux 4 
relativement é t r o i t s  ( 5  à 2 0  cm-') a f in  de prendre en compte un maximum de 

dé ta i l s  des bandes d'absorption. Deux possibi l i tés  sont donc of fer tes  pour 

simplifier ces calculs : l imiter  l e s  bandes d'absorption pr i ses  en compte 

aux plus importantes, ou diminuer l e  nombre d ' interval les  spectraux considérés. 

I I  1 - 4.1. Bandes d 'absorption p r i s e s  en  compte. 

Le tableau 111-10 présente l e s  TRR et  l e s  flux aux limites des 

atmosphères TRO e t  SAW dans t r o i s  cas. Le premier cas  correspond au modèle 

complet e t  prend en compte l'ensemble des bandes d'absorption de H 2 0 ,  CO2, 03, 

N20  et  CH ( c f .  1 - 2 . 1 1 ,  le  deuxième calcul considère l'ensemble de l'absorp- 
4 

t ion  par H 2 0 ,  CO2 e t  03. Le tmisième calcul l imite  l 'absorption par CO2 à 

1 ' interval le  500-800 cm-', e t  1 'absorption par O à 1' interval le  970-1 110 an''. 3 

L'absorption supplémentaire par N 2 0  e t  CH4 augmente l e s  f l u x  des- 
-2 

cendants en surface (+  O,  8 Fmi pour TRO, + 2 , 3  pour SAW) e t  l imi t e  l e s  
-2 

flux sortants  au sommet de 1 ' atmosphère ( -  4,2 pour TRO e t  - 2 , l  Wm 

pour SAW). Pour une atmosphère chaude e t  humide, ce t t e  absorption supplémen- 

taire limitant l e s  t r ans fe r t s  d'énergie vers l 'espace tend aussi  à diminuer 

l e  TRR, particulièrement dans l e s  basses couches l e s  plus chaudes où les 

t r ans fe r t s  s 'effectuent à courte distance. Pour l e s  couches plus hautes ou 

pour SAW, l ' e f f e t  de l 'absorption par N20  e t  CH sur l e  TRR e s t  moins marqué. 4 

Le troisième calcul qui néglige l 'absorption par l e s  bandes fa ib les  

du CO2 à 9,4 e t  10,4 microns e t  l 'absorption par l a  bande de l'ozone à 14 

microns donne des résul ta t  similaires : on constate une dimimition de F- 

(de - 2 pour TRO, de - 1 Wm-2 pour SAW) e t  une augmentation de 

F+ (de + 2 , 9  Mn-2 pour Tao, de + 1,l pour SAW par rapport au calcul  

prenant en compte toutes  l e s  bandes d'absorption de H 2 0 ,  CO2 e t  O Ces ef- 3 
fets sont liés à l a  diminution de l 'absorption dans l a  colonne atmosphérique. 



Tableau 111-11. E f f e t  d ' u n e  p r i s e  e n  compte p l u s  ou moins complète  

de  1 ' a b s o r p t i o n  p a r  l e  continuum de  l a  vapeur d ' e a u .  

"A" co r respond  à l ' a b s o r p t i o n  p a r  l e s  r a i e s  H O ,  2 
"B" à c e l l e  p a r  l e  continuum p r i s  en compte s u r  t o u t  

A B C D 

- 2.06 - 4.66 - 3.85 - 4-13 - 1-81  - 4.36 - 3.60 - 3.79 
- 1.70 - 4.32 - 3.57 - 3.42 
- 1-81 - 4-54 - 3.74 - 3.00 
- 2.02 - 3.64 - 3.11 - 2.40 
- 1.81 - 2.06 - 2.05 - 1-85 
- 1.73 - 1.50 - 1.81 - 1.73 
- 1.51 - 1.70 - 2.01 - 1.51 
- 0.34 - 0.37 - 0.56 - 0.34 - 0.26 - 0.12 - 0.36 - 0.26 
- 0.38 - 0.04 - 0.41 - 0.38 

252.6 357.8 323.5 344 7 
283.9 379.0 399.8 341.5 

- 0.39 .- 0.50 - 0.44 - 0.41 

A 

l e  s p e c t r e ,  "C" à l ' a b s o r p t i o n  s i m u l t a n é e  p a r  l e s  

TRO 1 
2 
3 
4 
5 
6 

K'j- 7 
8 
9 

1 0 
11 

W"ï2  
F + 

F- 

SAW 1 

r a i e s  de H20 e t  son continuum s u r  t o u t  l e  s p e c t r e .  

D a n s  'ID'', l e  continuum n ' e s t  p r i s  en compte que dans 

C 

l ' i n t e r v a l l e  500 - 1250 cm-'. 

2 
3 
4 
5 

K/jour 6 
7 
8 
9 

10 
11 

w - ~  F+ F - 

- 0.50 - 0.61 - 0.56 - 0.52 
- 0.73 - 0.85 - 0.81 - 0.75 
- 0.89 - 0.99 - 0.97 - 0.90 
- 1.02 - 1.03 - 1.10 - 1.03 
- 1.13 - 1.02 - 1.18 - 1.14 
- 0.89 - 0-97 - 1.08 - 0.39 
- 0.55 - 0.75 - 0.85 - 0.55 
- 0.36 - 0.35 - 0.57 - 0.36 - 0.36 - 0.16 - 0.49 - 0.36 
- 0.34 - 0.03 - 0.37 - 0.34 

225.0 230.7 219.3 224.9 
113.1 110.0 135.1 113.8 



On observe par a i l l eu r s  une augmenbation du TRR dans l e s  basses couches 

de TRO pour l a  même raison que précédemnent. 

On peut enfin noter l e  "meilleur" accord entre  l e s  résu l ta t s  

du calcul complet (noté "1" dans le tableau 111-10) et ceux du calcul 

approximatif noté SSW dans l e  tableau 111-9, expliquant a ins i  pourquoi 

un schéma radiat i f  négligeant l 'absorption par l e s  bandes secondaires 

de CO2 e t  O et par N20 e t  CH et faisant  l'hypothèse de r a i e  for te  pour 
3 4 ' 

H,O e t  CO2, de r a i e  fa ib le  pour 03, peut, du f a i t  de compensation d 'erreurs ,  
iI 

paraî t re  adapté à des calculs de rayonnement dans un modèle de circulation 

Le tableau 111-11 préserri;e l e s  TRR eZ; l e s  f lux aux l imites 

des atmosphères TBO e t  SAW pour divers traitements de l 'absorption par 

l e s  ra ies  e t  l e  continuum de l a  vapeur d'eau. Le premier cas ne considère 

que l 'absorption par l e s  ra ies  de H20, tandis que l e  deuxième cas ne 

considère que ce l l e  par l e  continuum introduit  dans notre modèle suivant 

Clou& e t  a l .  (1980). Le troisième cas  prend en compte l 'absorption simul- 

tanée par l e s  ra ies  e t  l e  continuum. Pour l'ensemble de ces t r o i s  calculs,  

l e s  résu l ta t s  correspondent à une absorption pr ise  en compte sur l'ensemble 

du spectre te l lur ique.  Dans l e  quatrième calcul, l 'absorption par l e  conti- 

nuum ne s e  superpose à ce l le  par l e s  ra ies  que dans l a  fenêtre atnosphérique, 

so i t  1 ' interval le  800 - 1250 cm-l. 

Une comparaison des deux premières colonnes du tableau 111-11 

montre que pr ises  séparément l 'absorption par l e  continuum e t  ce l le  par l e s  

ra ies  de H20 donnent des taux de refroidissement Taies et TRRcont du 

même ordre de grandeur. Pour l 'absorption par l e s  raies de H20, l e  refroidis- 

sement au-dessus de 600 mb (couches 6 à 11) provient essentiellement du trans- 

fert; radiat i f  dans l a  bande de rotation de H20, l e  refroidissement des couches 

inférieures provenarrt surtout de l'émission-absorption dans l ' i n t e r v a l l e  

500 - 800 cm-'. Pour l 'absorption par le  continuum, l e  refroidissement entre 

200 e t  600 mb (couches 6, 7 e t  8 )  e s t  obtenu dans l ' i n t e r v a l l e  O - 500 cm-', 

ce lu i  entre 600 e t  850 mb (couches 3, 4 e t  5) dépend de 1 'absoqt ion dans 
-1 l ' i n t e rva l l e  500 - 800 cm et pour une plus fa ib le  proportion dans l ' i n t e r -  

va l le  au delà de 12 50 &', le refroidissement des deux couches inférieures 

dépend de l 'absorption dans l a  fenêtre atmosphérique. 



Quand l e s  absorptions par les raies  et, l e  continuum de H20 sont 

prises en compte simultanément, on observe un comportement du TRR résultant 

(troisiéme colonne du tableau 111-11) différent  suivant l e s  couches selon 

que l e s  transmissions sont plus ou moins saturées pour chacune des composantes 

de l 'absorption prise individuellement. Dai l s  l a  couche supérieure où l'absorp- 

t i on  par chacune des deux composantes e s t  fa ib le ,  l e  TRI3 résultant est. sensi- 

blement égal à TRRraies + mcont. Le TRR au-nte encore mais reste  infér ieur  

à l a  somme WraieS 
+ mcorrt tant que l 'absorption n ' e s t  pas saturée, c ' e s t  

à dire qualitativement t a n t  que l e s  t r ans fe r t s  directs d ' é n e r a e  avec l 'espace 

sont possibles (couches 7 à 10 pour TRO, couches 5 à 10 pour SAW1. On obtienf, 

en revanche une ciinlinution du TRR (par rapport à Cent dans l e s  couches 

inférieures pour lesquelles l 'absorption déjà saturée par une seule composante 

n'augmente pas en présence des deux composantes. 

Une comparaison des troisième e t  quatrième colonnes du tableau 

111-11 montre l ' e f f e t  important que joue l e  continuum d'absorption de H20 

hors de l a  fenêere atmosphérique sur le  TRR e t  l e s  f lux aux l imites  de 

l'atmosphère.' Les calculs présentés ic i  négligent l 'absorption par l e  CO2 
-1 

dans l ' i n t e rva l l e  500 - 800 cm e t  tendent donc à donner aux écarts  

constatés leur  amplitude maximale. Cependant, ce t  e f f e t  du continuum drabsorp- 

t ion  de H20 hors de l a  fenêtre atmosphérique e s t  à noter dans l a  mesure où 

de nolnbreux schémas r ad ia t i f s  incorporés dans l e s  modèles de circulat ion 

générale négligent c e t t e  absorption. 

I I  1-4.2. Largeur  d e s  in t e rva l l e s  spec t raux .  

L'ensemble des tableaux 111-12 à 111-16 présente pour l e s  régions 

spectrales 0-500 cm-' (tableau 111-12 1 , 500-800 cm-' (tableau 111-1 3 e t  111-1 4 1 , 
970-1 110 cm-' (tableau 111-1 3 1 e t  1200-2200 cm-' (tableau 111-16 1 une com- 

paraison des f lux  sortants  au somet de 1 ' atmosphère, F+ , des flux nets  à 

l a  tropopause, #, e t  des f lux descendants à l a  surface, F-, calculés pour 

des interval les  spectraux de différentes largeurs. Ces flux ont é té  évalués 

pour l'atmosphère standard de moyenne la t i tude  en été (MLS) de Mc Clatchey 

et Selby ( 1972 , avec son prof i l  de t anpérature original ou un prof il isotherme 

à 250 K. Ces calculs  effectués avec un prof i l  isotherme permettent de s 'affran-  

ch i r  des différences l i é e s  à la  dépendance en température de 1 ' absorption. 
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Tableau 111-12 .a .  

Tableau 111-12. b. 

Tableau 111-12. : Flux s o r t a n t  au sommet de l ' a tmosphère ,  F+,  f l u x  n e t  
N 

à l a  t ropopause,  F , e t  f l u x  descendant à l a  s u r f a c e ,  - 
F c a l c u l é s  pour une atmosphère ne contenant  que de l a  

vapeur d ' e au .  Les t r m s m i s s i o n s  dans l a  zone s p e c t r a l e  
-1 

O - 500 cm son t  évaluées  à l ' a i d e  d 'un modèle s t a t i s -  

t i q u e  de Goody pour d i f f é r e n t e s  l a rgeu r s  Au des i n t e r v a l -  
N -2 - 1 

l e s  spec t raux  . F+, F  e t  F- en Wm , Av en cm . 

Tableau I I I - l 2 . a .  P r o f i l  de température isotherme à 250 K .  

Tableau III-12.b.  P r o f i l  de température MLS. 

A : $(T)  e t  $ (T)  son t  d é f i n i e s  à p a r t i r  de l a  somme des  

i n t e n s i t é s  des r a i e s  présen tes  dans l e s  i n t e r v a l l e s  Au. 

B : $(T)  e t  $(Tl  sont  ca l cu l ée s  à p a r t i r  de  l a  moyenne * 

s u r  l e s  i n t e r v a l l e s  Avdes fonc t ions  @ ( T l  e t  $(Tl  d é f i n i e s  - 1 
s u r  5 cm . 
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Tableau III-13.a. 

Tableau III-13.b. 

Tableau III-13.c .  

+ 
Tableau 111-13. Flux s o r t a n t  au  sommet de l ' a tmosphère ,  F , f l u x  n e t  à 

l a  t ropopause,  F ~ ,  e t  f l u x  descendant à l a  s u r f a c e ,  F", 
c a l c u l é s  pour l ' a b s o r p t i o n  par  Hz0 ( t a b l e a u  I I I - 1 2 . a ) ,  
par  CO2 ( t a b l e a u  III-12.b)  , par  H20 e t  CO2 ( t a b l e a u  
I I I -12 . c ) .  Les t ransmissions dans l a  zone s p e c t r a l e  
500 - 800 cm'' sont  évaluées  à l ' a i d e  du modèle de Goody 
pour H20, du modèle de Malkmus pour C02.pour d i f f é r e n t e s  
l a r g e u r s  Av des i n t e r v a l l e s  spec t raux .  Le p r o f i l  de tem- 
p é r a t u r e  e s t  isotherme à 250 K. F+, F~ e t  F- en ~ m - ~ ,  

-1 
AV en cm . 



Tableau 111-14 .a. 

Tableau III-14.b. 

*2O sW, - 800 cm-' MLS 

Tableau 111-14 .c . 

5 

115.51 

113.33 

71 53 

Tableau 111-14. : Comme dans les tableaux 111-12 pour le profil ae 
température MLS. 

H ~ O  + co2 500 - 800 6' MLS 

100 

112.92 

112.74 

85 54 

AV 

F+ 

fl 
F- 

- - - - 

10 

113.72 

113.53 

81.83 

50 

113.18 

112.99 

84.60 

300 

110.30 

110.12 

98.95 
-- - 

25 

113.31 

113.11 

84.01 

2 5 

81.14 

67.02 

115.23 

81.03 

66.99 

116.19 

AV 

A F+ 

FN 

F- 

F+ 

F~ 

F- 

300 

52.66 

26.52 

130.19 

54 72 

32 -25 

130.50 

1 00 

73 75 

56.36 

125.11 

73 88 

56.92 

126.53 

1 0 

82.15 

68.45 

113.78 

82.06 

68.41 

114.56 

50 

78 57 

63.06 

117.57 

78.60 

63.34 

118.54 

5 

83.64 

70. 41 

109.57 

83.64 

70.41 

109.57 



Tableau III-1S.a. P r o f i l  de température isotherme à 250 K .  

Tableau III-15.b. P r o f i l  de eemperature MLS. 

Tableaux 111-15. Flux s o r t a n t  au sommet de 1 'atmosphère, F+,  

f l u x  net  à l a  t ropopause,  8,  e t  f l u x  des- 

O3 
970 - 1110 MLS 

- 
tendant à l a  s u r f a c e ,  F , c a l c u l é s  pour une 

atmosphère ne contenant  que de l ' ozone .  

AV 

F+ 

F'Y 

Les t ransmissions dans l a  zone s p e c t r a l e  

970-110 cm-' son t  éva lués  à 1 ' a i d e  du modèle 

de Malkmus pour d i f f é r e n t e s  l a r g e u r s  AV des 

1 40 

23 -77 

30.16 

5 

27.27 

31.27 

N -2 
i n t e r v a l l e s  spec t raux ,  F+, F e t  F- en Wm , - 1 
A v  en cm. . 

70 

23.78 

30.26 

l - 1 

1 O 

27.11 

31.22 

3 5  

26.37 

30 94 

, 

5 . 6 5  

2 O 

26.82 

31 .O9 

4.74 4.63 



Tableau 111-16, .a. 

Tableau III-16.b. - - .  

Tableau 111-16. Comme dans les tableaux 111-12. pour l'absorp- 
-1 

tion par H O dans l'intervalle 1200 - 2200 cm 
2 

évaluées à l'aide du modèle de Goody. 



D'une manière générale, on constate sur  les d i f fé ren ts  tableaux 

une surestimation de l 'absorpt ion de p lus  en plus importante au fur  et à mesure 

que 1 ' on é l a r g i t  les in t e rva l l e s  spectraux. L ' augmentation de F- e t  l a  dimi- 

nution de FN en témoignent dans les calculs  isothermes. Dans les cas où l e  

p ro f i l  de température or iginal  est u t i l i s é ,  on remarque de plus l a  diminution 

de F+ avec l 'élargissement des in te rva l les  spectraux. 

D a n s  ces calculs,  les fonctions de Planck évaluées à p a r t i r  de 

développements polynomiaux (cf. 1-2.3.) ne varient pas avec l a  largeur des 

interval les  spectraux considérés, si bien que l a  var ia t ion de l ' absorp t iv i té  

de l a  colonne atmosphérique est à r e l i e r  aux variations des fonctions de 

transmission. L ' augmentation de 1 ' absorptivité avec l a  largeur des interval-  

l e s  spectraux peut s 'expliquer par l e  rô l e  grandissant joué par l e s  r a i e s  

for tes .  Les paramètres des modèles de transmission de type s t a t i s t i que  sont 

directement liés à l a  moyenne des in tens i tés  des r a i e s  présentes dans l ' i n t e r -  

va l le  spectra l  considéré (c f .  1 - 2 . 2 ) .  Dans l e  cas  d'une bande d'absorption 

comprenant des raies dont l ' i n t e n s i t é  var ie  de plusieurs ordres de grandeur 

sur  une distance relativement réduite en terme de nombre d'onde, augmenter l a  

largeur des i n t e rva l l e s  spectraux revient à pr iv i lég ie r  l ' e f f e t  des r a i e s  for- 

t e s ,  l a  moyenne de l ' i n t e n s i t é  des raies augmentant plus v i t e  que l a  largeur 

de l ' i n t e r v a l l e  spectra l .  Un t e l  e f f e t  apparaît t r è s  marqué pour l 'absorption 

par CO2 dans l e  tableau III-13.b e t  pour l 'absorption par O dans le tableau 3 
111-15. a ,  où 1 'on peut noter de  grandes variations de F- quand l a  largeur 

de l ' i n t e r v a l l e  spectra l  a w e n t e .  Dans l e  cas  de bandes d'absorption compre- 

nant des r a i e s  dont les in tens i tés  ont un ordre de grandeur comparable sur un 

in te rva l le  spec t ra l  relativement large,  cet  e f f e t  n ' in te rv ien t  que plus f a i -  

blement, comme l e  montre par exemple les fa ib les  variations de F- dans l a  

bande de rotat ion de l a  vapeur d ' eau (tableau 111-12. a . 

I Pour l e s  calculs  effectués avec l e  p ro f i l  de température original ,  

on constate une réduction des écar ts  r e l a t i f s  dûs au changement de largeur 

des in te rva l les  spectraux. Cette diminution est l i é e  là. aussi  au rô le  des raies 

for tes .  L 'e f fe t  de l a  température sur l 'absorption é tan t  paramétrisé à p a r t i r  



des in t ens i t é s  des raies ( c f .  1-21, les r a i e s  fo r t e s  ont un poids qui s ' a cc ro î t  

quand on augmente l a  largeur des in te rva l les  spectraux. Cependant les raies 

fo r t e s  correspondent &néralement à des t rans i t ions  caractérisées par des pet i -  

t e s  valeurs des nombres quantiques et leurs  in tens i tés  varient peu avec l a  

température. La dépendance en température de l 'absorption dans une zone spec- 

t r a l e  donnée tend donc à decroî t re  quand l a  largeur des in te rva l les  spectraux 

augmente e t  c e t t e  dépendance moins f o r t e  de l 'absorpt ion vis-à-vis de l a  tem- 

pérature compense en pa r t i e  les écar t s  dûs à une augmentation de l a  largeur 

des i n t e rva l l e s  spectraux. 

Les tableaux III-12.b e t  III-14.c présentent deux types de 

r é su l t a t s  pour l e  p rof i l  de température MLS. Dans le  cas A ,  l a  dépendance 

de l 'absorpt ion vis-à-vis de l a  température est p r i s e  en compte suivant 

l 'analyse de Rodgers e t  Walshaw (19661, (c f .  1-2.2 1 ,  l e s  fonctions Q(T) e t  

$(Tl étant définies à p a r t i r  de l a  some des in tens i tés  des ra ies  présentes 

dans les in te rva l les  spectraux. Dans le  cas B, nous avons calculé des fonc- 
- 

tiens @ ( T )  et $ ( T I  à p a r t i r  de l a  moyenne sur l e s  in te rva l les  spectraux 

considérés des fonctions @ ( T l  e t  +(T) déf inies  sur  l e s  in te rva l les  de 
- 1 5 cm de largeur. Bien que l 'approche B apparaisse corne une a l te rna t ive  

pour l imiter  en pa r t i e  l ' e f f e t  des r a i e s  fo r t e s  sur  l a  dépendance en tempéra- 

t u r e ,  l e s  r é su l t a t s  obtenus par l e s  deux méthodes res tent  t r è s  proches e t  

entachés des m ê m e s  défairts. 

L e s  tableaux 111-13 e t  111-14 montrent que, par rapport aux cas 

où H O ou CO2 absorbe seul, l a  superposition des absorptions par CO, e t  
2 - 

H20 tend à réduire l e s  écar t s  observés quand l a  largeur de l ' i n t e r v a l l e  

spec t ra l  augmente, f a i t  déjà noté l o r s  de l ' é tude  portant sur  l e s  régions 

d ' absog t ion  ( c f .  111-3.21. 



I I I  - 5. C A L C U L  R A P I D E  ET P R E C I S  D U  T R A N S F E R T  R A D I A T I F  A U X  G X A N D E S  

L O N G U E U R S  D ' O N D E  D A N S  UN M O D E L E  D E  C I R C U L A T I O N  S E N E R A L E .  

Pour une colonne atmosphérique décr i te  par une dis t r ibut ion ver t i -  

ca l e  de niveaux de pression, les flux de grandes longueurs d'onde e t  l e  

p ro f i l  du taux de refroidissement r ad i a t i f  peuvent ê t r e  évalués par un modèle 

d é t a i l l é  comme ce lu i  présenté dans l a  première pa r t i e  si l ' o n  cornait  l e s  

valeurs des par&res suivants : l a  pression sur les niveaux prescr i t s ,  l a  

température, l e  rapport de mélange pour tous  l e s  consti tuants (gaz ou par t i -  

cules)  a c t i f s  d'un point de vue r ad i a t i f ,  l a  couverture horizontale et l e s  

propriétés optiques des nuages dans l e s  dif férentes  couches, l a  discontinuité 

de température entre  l a  surface e t  l ' a i r  l a  surplombant, l ' émiss iv i té  de l a  

surface. Dans les modèles de l a  c i rculat ion e n é r a l e  atmosphérique, tous  ces  

paramètres sont s o i t  pronostiqués (pression, température, humidité), p r e sc r i t s  

(concentration en gaz carbonique, d i s t r ibu t ion  de l 'ozone) ou paramétrisés : 

les propriétés optiques des nuages peuvent a i n s i  ê t r e  r e l i ée s  à une quanti té 

d'eau l iquide d iâgn~s t iquée  (Geleyn e t  ai., 1982 : Ramanatharl e t  a l . ,  1983). 

Dans ce t t e  sec t ion  , nous présentons une nouvelle procédure de calcul du 

t ransfer t  rad ia t i f  aux grandes longueurs d'onde destinée aux modèles numéri- 

ques de l a  c i rculat ion générale atmosphérique. Dans l e  développement de c e t t e  

procédure, nous avons retenu les conclusions des sections précédentes de c e t t e  

troisième pa r t i e ,  dans lesquelles nous avons dégradé notre modèle d é t a i l l é  pour 

étudier l a  s ens ib i l i t é  de ses r é su l t a t s  aux différentes  approximations. 

I I  1 - 5.1. I n t é g r a t i o n  v e r t i c a l e  

L e s  f lux montant e t  descendant au niveau d ' a l t i t ude  z sont calcu- 

lés à pa r t i r  de l 'équat ion du t r ans fe r t  rad ia t i f  développé sous l a  forme 



où B(z 1 e s t  l a  fonction de Planck en uni tés  de f l ux  ( x  TI ) à l a  température 

du niveau z ,  dB/dt s a  dérivée par rapport à l a  temperature, t ( z , z l  l a  

fonction de transmission entre  l e s  niveaux z e t  z '  évaluée pour un t r a j e t  

r i z - z ' (  où r e s t  l e  facteur de d i f fus iv i té ,  Z l ' a l t i t u d e  de l a  l imi t e  

supérieure de l'atmosphère. B(CO) ,  f l ux  descendant au sommet de l 'atmos- 

phère e s t  nul.  

Comme l e  montre l 'équat ion (111-1) pour l e  f lux montant, l a  formu- 

la t ion  prend en compte l a  discontinuité de température au niveau de l a  surface. 

L 'e f fe t  d'une émissivité de surface différant  de l ' u n i t é  e s t  incorporée dans 

l e  terme B(surf1 qui s'écrit a lors  

Dans les équations (III-l), le  premier terme du m d r e  de d ro i t e  

correspond aux échanges avec l a  l imite  de l'atmosphère, l e  second e s t  loca l ,  

e t  l ' i n t ég ra l e  prend en compte l e s  échanges avec l e s  autres couches de l'atmos- 

phère. 

Le taux de refroidissement rad ia t i f  dans une couche s ' ob t i en t  en 
+ différenciant l e  flwr net  F = F + F- aux l imites  de l a  couche 

où g e s t  l 'accélérat ion de l a  pesanteur, p l a  pression e t  C l a  capacité 
P 

calorifique à pression constante. 

D e  l ' é t ude  présentée dans l a  section 111-2-3, il ressort  que l e  

TRR dépend fortement des conditions locales  de température et  de pression, 

e t  que l'échange d'énergie s 'effectue principalement avec les couches adja- 

centes. Par conséquent l a  contribution de ces couches au bilan d 'énergie radia- 

t i v e  d'une couche donnée doit  ê t r e  évaluée avec soin.  Les intégrales  de l 'équa- 

t i on  (III-1 sont calculées numériquement après discrét isat ion sur l a  g r i l l e  

ver t ica le  du modèle suivant : 



L'équation (111-4) e s t  présentée pour l ' i n t é g r a l e  apparaissant 

dans l 'expression du f lux montant ; une expression similaire e s t  dérivée pour 

l e  f lux descendant. Le deuxième terme dans l e  membre de d ro i t e  de l 'équation 

(111-4) correspond à l a  contribution des couches éloignées du niveau z 
J 

E l l e  es t  simplement calculée avec une intégration par trapèzes, e t  l e s  indices 

demi-entiers correspondent au milieu des couches. La contribution de l a  couche 

adjacente au niveau z où l e  flux est évalué apparaît dans le  premier terme 
j 

du membre de dro i te  et  e s t  calculée à l ' a i d e  d'une quadrature de Gauss à NG 

points. Dans l 'expression en t r e  crochets, zQ e s t  l 'ordonnée du L i è m e  angle 

de Gauss e t  we e s t  l e  poids correspondant. Ainsi déf in i ,  ce  schéma d ' in té -  

gration ver t ica le  permet de prendre en compte l ' e f f e t  d'une inversion de tem- 

pérature dans une couche dans l e s  ca lcu is  des f lux  sur l e s  niveaux l imitant 

c e t t e  couche. 

D'après l e s  t e s t s  de l a  section 111-2.3, l ' usage  d'une quadrature de 

Gauss à 2 points pour l e s  couches adjacentes s u f f i t  pour obtenir l e  TRR à 
-2 

0,06 K/jour près e t  l e s  f l ux  aux limites de l'atmosphère à 4 Wm près par 

rapport à un calcul complet. Il faut noter cependant que ce  résu l ta t  dépend 

de l a  s t ructure  ver t icale  du modèle atmosphérique e t  q u ' i l  do i t  ê t r e  vé r i f i é  

pour tout  modèle atmosphérique ayant une résolution ver t ica le  moins fine.  

I I  1 - 5.2. Intégration spectrale. 

Pour prendre en compte l ' in tégra t ion  sur le  nombre d'onde nous 

considérons quatre in te rva l les  spectraux présentés dans l e  tableau 111-17, 

sur lesquels l e s  f lux sont évalués à l ' a i d e  de fonctions de type transmit- 

t i v i t é  de bande (T.T.F : t ransmi t t iv i ty  type f m c t i o n )  déf inies  pour chaque 

in te rva l le  spectra l  e t  chaque absorbant à p a r t i r  de notre modèle d é t a i l l é  à 
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365 in te rva l les  spectraux. La transmission t o t a l e  e s t  obtenue comme l e  

produit des T.T.F de tous les gaz absorbant dans un in te rva l le  spectra l  

donné. 

Deux T .T .F sont u t i l i s ée s  pour chaque absorbant dans un in te rva l le  

spectral  donné ; l a  première correspond à l a  convolution de l a  fonction de 

transmission par l a  fonction de Planck 

e t  sert à 6valuer l e  terme d'échange avec les limites de l'atmosphère. 

La seconde T.T.F. correspond à l a  convolution de l a  fonction de transmis- 

sion par dB/dT 

e t  sert à évaluer le  terme d'échange avec l e s  autres couches de l'atmosphère. 

Conformément aux résu l ta t s  de l a  section 111-3 .2 ,  l 'absorption par l a  vapeur 

d ' eau e t  l e  gaz carbonique peut ê t r e  t r a i t é e  en Faisant 1 ' hypothèse d ' un 

r é g i m e  d'absorption fo r t e ,  tandis  que l e  régime de r a i e  fa ib le  e s t  une bonne 

approximation pour l 'absorpt ion par i 'ozone. On peut donc évaluer les T.F.F. 

correspondantes en fonction de deux paramètres uniquement : l a  température 

d'une part et s o i t  l a  quanti té d'absorbant pondérée par l a  pression pour H20 

e t  CO2, s o i t  l a  quanti té d'absorbant pour O d ' au t re  par t .  Ainsi déf inies ,  l e s  3 
T . T . F . dépendent encore de l a -  température par 1 ' intermédiaire du déplacement du 

maximum des fonctions de Planck avec l a  tempéîature ( l o i  de Wien.) d'une par t ,  

e t  par l a  var ia t ion des coeff ic ients  d'absorption avec l a  température d 'au t re  

par t .  



Nous avons développe l e s  T.T.F. sous forme d'approximants de 

Padé (Brézinski, 1973) d 'ordre N 

où u = uf(T) est une quanti té eff icacs  d7absorbant qui prend en compte e 
l a  dépendance en température des coeff ic ients  d'absorption suivant l 'analyse 

de Rodgers et Walshaw (1966) ( c f .  1-2.2.31 : 

La première dépendance en température est partiellement négli&e 

dans l a  mesure ou nous n'avons pas considéré de variation expl ic i te  des 

coeff ic ients  ai e t  bj avec l a  température. Cependant e l le  e s t  indirecte-  

ment pr ise  en compte car ces coefficients sont calculés pour une température 

de référence qui correspond à l a  température de l'atmosphère standard US au 

m a x i m u m  de l a  fonction poids a t  (Z,z) /ap pour l ' i n t e r v a l l e  spectra l  consi- 
A v 

déré. Les fonctions de Planck B ( T )  e t  dB(T)/dT intégrées sur chaque in te r -  

va l l e  spectra l  sont développées sous l a  forme de polynomes d'ordre 5 de l a  

variable x = (T-250 )/250. 

On trouvera dans l e  tableau 111-18, 1 'ensemble des coefficents 

des dif férents  développements polynomiaux u t i l i s é s  dans l e  schéma r ad ia t i f .  



Intervalle 1 : [ O  - 5001 + i l 2 5 0  - 28201 cm - 1 

Tableau  I I I -18-a .  C o e f f i c i e n t s  d e s  développements polynomiaux L , , L L L ~ ~ ~  d a n s  l e s  4 
i n t e r v a l l e s  s p e c t r a u x  du schéma r a d i a t i f  pour  d é c r i r e  l a  f o n c t i o n  
de  Planck B(T) e t  sa dSrxivée dB('I')/dT ( e q .  111-9) .  l e s  t r a n s m i t -  
t i v i t é s  d e s  d i f f é r e n t s  a b s o r b a n t s .  tl e t  t2 ( e q .  111-5, 111-6, 
111-7) et, l a  dépendance en t empéra tu re  d e s  q u a n t i t é s  e f f i c a c e s  
d ' a b s o r b a n t  f ( T )  ( e q .  111-8) - c o e f f i c i e r i t s  pour  l ' i n t e r v a l l e  1. 
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I I  1 - 5.3. Effets de la nébulosité. 

Dans ce s c h h  r ad i a t i f ,  1 ' e f f e t  de l a  nébulosité suit 1 ' approche 

déjà u t i l i s k  pair l e  modèle d é t a i l l é  (c f .  1 - 2 . 5 ) .  Quelque s o i t  l ' é t a t  de 

nébulosité de l'atmosphère, l e  schéma calcule d'abord l e s  f lux  r a d i a t i f s  

correspondant à l'atmosphère c l a i r e  e t  stocke l e s  termes d'échange d'énergie 

entre  les couches. Pour chaque couche nuageuse, l e  schéma évalue ensui te  les 

f lux  en ne considérant qu'une couche unique infiniment étendue e t  dlémissi-  

v i t 6  unité.  Les f lux  pour l'atmosphère r é e l l e  (comprenant plusieurs couches 

nuageuses, semi-transparentes,de couverture f ract ionnaire)  sont obtenus à 

p a r t i r  d'une combinaison l i néa i r e  des f lux calculés aux étapes précédentes en 

fa i san t  l'hypothèse d'un recouvrement a léa to i re  des couches nuageuses. 

C e  schéma néglige l a  diffusion du rayonnement e t  ne prend pas en 

compte l a  r é f l e c t i v i t é  des nuages. Compte tenu des paramétrisations assez 

grossières utilisées dans les modèles de c i rculat ion générale pour générer 

l a  nébulosité, e t  des incerti tudes sur  l e s  propriétés optiques des nuages, 

l 'absence d'un t e l  raffinement n'apparait pas comme une res t r ic t ion  sérieuse 

pour l ' u t i l i s a t i o n  du schéma dans un modèle de circulation générale. Par  a i l -  

leurs, il e s t  possible d'incorporer indirectement ce t  e f f e t  en considérant 

comme l ' a  suggéré Cox (1976) différences émissivités suivant que l ' o n  consi- 

dère l e  rayonnement montant ou descendant. 

111-5.4. Résultats. 

L e  tableau 111-19 présente, pour chacun des absorbants H20 ,  CO2 

e t  O p r i s  séparément ou ensemble, une comparaison des TRR e t  des f l u x  aux 3 
limites calculés par le  modèle dé t a i l l é  (NBM : narrow band mode11 e t  par l e  

schéma pararnétrisé (WBM : wide band mode11 pour l e s  atmosphères TRû et SAW. 

Pour le  modèle dé t a i l l é ,  l e s  résu l ta t s  correspondent à un calcul. complet 

considérant une quadrature de Gauss à 8 points dans toutes  les couches pour 

l ' in tégra t ion  ver t icale ,  incorporant l a  paramétrisation de Fels (1979) pour 

l e  p r o f i l  Voigt des ra ies .  Dans l'ensemble des calculs,  l a  température e t  l e  
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rapport de mélange de l a  vapeur d'eau prennent des valeurs constantes 

dans chacune des couches du modèle ; l 'absorption par l e  CO2 e s t  l imitée  

à 1 ' in te rva l le  500 - 800 cmm1, c e l l e  par 1 'ozone à l ' in te rva l le  970 - 1110 
- 1 

cm . D'après les résu l ta t s  du tableau 111-19, l e  schéma pararn&risé r e s t i t ue  

correctement les TRR et les f lux aux limites de l'atmosphère, particuliSre- 

ment dans les cas où l 'absorption n ' e s t  due qu'à un seul  composant (cas  du 

CO ou de O cas de H20 dans l'atmosphère SAW où l 'absorption par l e  conti- 
2 3 ' 

nuum de H O reste f a ib l e ) .  L'écart  observé dans les couches supérieures 2 
du modèle pour l 'absorption par l 'ozone provient de l'hypothèse de r a i e  f a ib l e  

f a i t e  pour décr i re  ce t t e  absorption (c f .  111-3.2). Pour l'atmosphère SRO, l a  

majeure par t ie  des différences que l ' o n  constate entre  les r é su l t a t s  des deux 

modèles pour l 'absorption par H20 trouve son origine dans l a  superposition 

des e f f e t s  des r a i e s  e t  du continuum de H30 qui n ' e s t  qu' imparfaitement rendu 

On f a i t  f igurer dans l e  tableau 111-20 l e s  refroidissements calculés 

par les deux modèles pour l'ensemble des deux couches supérieures e t  pour 

l'ensemble des neuf autres couches d u  modèle. Ces quanti tés correspondent sen- 

siblement aux refroidissements dans l a  couche 10 - 100 mb pour l a  première, 

dans l a  couche 100 - 1000 mb pour l a  seconde. Elles peuvent donc ê t r e ,  comme 

t e l l e s ,  confrontées au niveau d 'erreurs  systématiques admissibles pour l a  

modélisation du climat, s o i t  0,05 K/jour par échelle de hauteur ( c f .  tableau 

de l ' In t roduct ion,  d 'après ICSU - W, 1974). Le tableau 111-20 montre que ce 

c r i t è r e  sur l e  niveau d 'erreurs  systématiques es t  vé r i f i é  par l e  schéma radia- 

t i f  paramétrisé . 
Par comparaison au temps requis par l e  modèle d é t a i l l é  pour fournir  

un p ro f i l  de f lux r ad i a t i f s ,  l e  temps requis par l e  schéma paramétrisé pour 

un résu l ta t  analogue e s t  in fé r ieur  d 'au moins t r o i s  ordres de mandeur. Ce gain 

de temps est l i é  essentiellement à l a  réduction du nombre d ' i n t e rva l l e s  spec- 

t raux considérés ( 4  au l i e u  de 365 1 ,  à l a  quadrature. ver t ica le  simplifiée e t  

à l 'expression employée pour décr i re  l e s  fonctions de transmission (sous forme 

de polynomes au l i e u  d 'exponentielles).  S i  N es t  l e  nombre de couches atmos- 

phériques, NG l e  nombre de points de Gauss utilisés pour l a  quadrature ver t i -  

cale  e t  NINT l e  nombre d ' in te rva l les  spectraux, l e  modèle d é t a i l l é  effectue 

(N+l)N x NG1 x N W l  calculs de fonctions de transmission tandis  que l e  schéma 
2 

paramétrisé n ' en  effectue que (2N x NG2 + i\T NINTZ* Ainsi l e  p r o f i l  de f lux 
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Tableau 111-20. Comparaison des absorptions, Abs, (en Wm ) et des refroidissements, Ref, (en K/jour) 

calculés par le modèle détaillé (NBM) et le schéma radiatif paramétrisé (WBM) pour la 
couche 1000 - 100 mb et la couche 100 - O mb. 

Abs 

1000-100 ml> 

R e f .  

A ~ S  

100-0 mb 

R e  

MLW 

NAM \urBM 

122.50 118.83 

- 1.14 - 1.10 

13.78 13.76 

- 1.08 - 1.08 

TlZO 

NBM WBM 

218.83 219.35 

- 2.04 - 2.04 

5.90 4.86 

- 0.46 - 0.38 

MLS 

NBM WDM 

187.58 190.55 

- 1.75 - 1.78 

13 3 9  13.76 

- 1.09 - 1.08 
- 

SAS 

NBM WBM 

154.87 158.51 

- 1.45 - 1.48 

16.36 16.26 

- 1.29 - 1 . 2 8  

SAW 

NBM WM - 
104.04 99.16 

- 0.97 - 0.92 

14.98 15.22 

- 1 . 1 8  - 1.20 



rad ia t i f  pour l'atmosphère décr i te  par 11 couches e s t  obtenu en 0,3 s sur 

l e  calculateur IRIS 80 du Centre de Calcul de L i l l e ,  en 0,03 s sur l e  CDC 6600 

du CNES. Lors d'une comparaison de schémas r ad i a t i f s  effectuée sur l e  CRAY 1 

du Centre Européen de Prévision Météorolo@que à Moyen Terme (cf .  chapitre I V ) ,  

les temps relevés pour l e  calcul  d'un p r o f i l  de f lux r a d i a t i f s  sur  15 couches 

é ta ient  de 14,s m s  pour l e  schéma développé à l ' un ive r s i t é  de Cologne par Hense 

e t  a l .  ( 1982 1, de 15 ms pour l e  schéma de Geleyn e t  Hollingsworth ( 1979 1, et  

de 18,3 m s  pour l'ensemble des schémas (de courtes e t  de grandes longueurs 

d'onde) de Li l le .  

I I I  - 6 .  T e s t s  dans  un modèle unidimensionnel rad ia t i f  convectif .  

Pour t e s t e r  l a  va l id i t é  de schémas r a d i a t i f s  destinés i ê t r e  incor- 

porés dans un modèle de c i rculat ion générale atmosphérique, il es t  important 

d 'é tudier  non seulement l e  bi lan rad ia t i f  à l a  surface e t  au sommet de l'atmos- 

phère e t  l e  p ro f i l  du refroidissement rad ia t i f  résul tant ,  mais aussi  l e  p r o f i l  

de température atmosphérique obtenu sous l ' e f f e t  de ce  forçage r ad i a t i f  après 

1 e retour à 1 ' équi l ibre  d 'une atmospi~ère initialement isotherme. L ' o u t i l  le 

plus simple e t  l e  plus  communément employé pour une t e l l e  étude du comporte- 

ment à long terme des schémas r ad i a t i f s  e s t  l e  modèle unidimensionnel rad ia t i f  

convectif qui représente l e  climat en moyenne globale annuelle à p a r t i r  de 

l ' équ i l i b re  du bi lan rad ia t i f  au sormnet de 1 ' atmosphère e t  d'un p ro f i l  de ta- 

pérature troposphérique a s t r e in t  à vé r i f i e r  un gradient c r i t ique  spéc i f ié .  

On trouvera chez Smith (1983) une description dé ta i l l ée  du modèle 

rad ia t i f  convectif développé du laboratoire (qui incorpore l e  schéma r ad ia t i f  

décr i t  en 111-5 e t  l e  schéma de courtes longueurs d'onde de Fouquart et Bonne1 

( 1980) .et l e s  r é su l t a t s  dl études de l a  réponse du p r o f i l  de température 

atmosphérique à di f fé ren ts  forçages t e l s  que l e  doublement de l a  teneur atmos- 

phérique en gaz carbonique ou l a  variation de l a  constante so la i re  pour dif -  

férentes versions du modèle rad ia t i f  convectif ( A  himidjté absolue ou re la t ive  

constante, pour un gradient c r i t ique  spéc i f ié  à 6,s K/km ou suivant l 'adiaba- 

t ique humide, pour une nébulosité f i xe  ou in t e r ac t ive ) .  



Sur l a  f igure  111-3, on compare le  p ro f i l  de température US 

Standard 1976 au p r o f i l  obtenu après retour à l ' équ i l i b re  du modèle pour 

des conditions standards d'ensoleillement, de nébulosité e t  d'albédo de 

surface. On obtient un accord tout  à f a i t  s a t i s f a i s an t  entre  ces  p r o f i l s  

indiquant l 'absence de b i a i s  systématiques dans l e s  schémas r ad i a t i f s .  

A t i t r e  de comparaison, l a  f igure  111-3 présente aussi  l e  p ro f i l  de tempé- 

ra ture  obtenu par Ramanathan (1976) l o r s  d'une étude s imila i re .  

On présente aussi  dans les tableaux 111-21 e t  111-22 une compa- 

raison des s ens ib i i i t é s  obtenues par dif férents  auteurs pour un cer ta in  

nombre de forçages externes ou internes appliqués su r  des modSles r ad i a t i f s  

à humidité re la t ive  e t  nébulosité f ixées,  ne différant  essentiellement que 

par leurs  schémas r ad i a t i f s .  On pourra se reporter à Smith (1983) pour une 

discussion dé ta i l l ée  de ces résu la t s  ; néanmoins, l'ensemble de ces comparai- 

sons montre un comportement très satisfaisant.  de nos schémas r ad i a t i f s  de 

courtes e t  de grandes longueurs d'onde. On obtient en e f f e t  un bon accord 
6Ts 

sur l e s  sens ib i l i t és  de l a  température de surface, x , e t  du f lux  
6 F+ 

infrarouge au sommet de 1 ' atinosphère, x - 6 x , obtenues pour des variations 

de l a  constante so la i re ,  So, de l 'a lbedo de l a  surface, As, du gradient 

c r i t ique ,  r ,  de l 'humidité re la t ive  à l a  surface, H,  de l ' a l t i t u d e  du som- 

riet du nuage, de l a  couverture nuageuse e t  de l a  r é f l e c t i v i t é  du nuage. 

S i  pour une variation de l a  concentration en CO,, l e s  s ens ib i l i t é s  sont plus 
L 

fa ib les  que ce l les  obtenues par d ' au t res  auteurs, ces résu l ta t s  s 'expliquent 

par l 'absence de l 'absorption par les bandes fa ib les  du CO2 dans l e  schéma 

rad ia t i f  de grandes longueurs d ' onde. 

I I  1-7. CONCLUS ION. 

L e s  t e s t s  présentés dans c e t t e  troisième pa r t i e  concernaient l a  

s ens ib i l i t é  des f lux r a d i a t i f s  e t  des taux de refroidissement rad ia t i f  à 

diverses hypothèses s impli f icatr ices  généralement f a i t e s  l o r s  du développement 

d'un schéma rad ia t i f  pararnetrisé. Nous avons montré l e  rô le  essen t ie l  joué 



TEMPERATURE CI.(>- 

Figure 111-3. Profils de tempgrature atmosphérique. 

La courbe indiquée par les cercles correspond à l'atmosphère 
standard US 1976 ; les deux autres courbes sont les profils obtenus à 
l'équilibre par le modèle radiatif convectif de Ramanathan (19761 (en 
tirets) et celui du LOA (Smith, 1983 ; en trait plein). Ces résultats 
correspondent aux conditions suivantes : 

albedo de la surface = 0,l ; émissivité de la surface = 1 ; 
constante solaire 1360 \dm-* ; durée. d'ensoleillement = 12 h ; 
angle zéni~hal O avec cos O = 0,5 ; gradient critique = - 6,5 K/km ; 
humidité relative à la surface = 77 % ; concentration volumique de 
CO2 = 330 ppn ; quantité totale d'ozone = 0,35 cm atm ; 
couverture nuageuse = 0,5 ; altitude du sommet du nuage = 6 km ; 
épaisseur optique du nuage = 6. 



STs 6 T  
e s t  en K ; A(x 6Ts 

X 6 x  ) e s t  1 ' e r r e u r  commise s u r  x - 
6x 

* correspond à d e s  v a l e u r s  numériques non d i s p o n i b l e s .  

S e n s i b i l i t é  de  l a  t empéra tu re  de  s u r f a c e  caLculée  pour  d i v e r s  

f o r ç a g e s  à l ' a i d e  de  modèles r a d i a t i f s  c o n v e c t i f s  p a r  d i f f é r e n t s  

a u t e u r s .  Les valeur:: r e p o r t é e s  dans  c e  t a b l e a u  à l ' e x c e p t i o n  

de c e l l e s  du modèle LOA s o n t  e x t r a i t e s  d e  Chylek e t  Kieh l  (1981).  

Les v a l e u r s  c o r r e s p o n d e n t  à des  p e r t u r b a t i o n s  de  1 % d e s  pa ra -  

mètres  s u i v a n t s  : S c o n s t a n t e  s o l a i r e  ; CO c o n c e n t r a t i o n  en 
O 2 

gaz ca rbon ique  ; As a l b e d o  de  l a  s u r f a c e  ; r g r a d i e n t  c r i t i q u e  ; 
C 

H humid i t é  r e l a t i v e  à l a  s u r f a c e  ; Z a l t i t u d e  du sommet du 
N 

nuage ; CN c o u v e r t u r e  nuageuse ; Re r é f l e c t i v i t é  du nuage.  
N 

D ' a p r è s  Smith ( 1983) . 
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par l e s  couches adjacentes au niveau de calcul l o r s  de l ' in tégra t ion  

vert icale  e t  l a  nécessité d'une pr ise  en compte précise de leurs  contri- 

butions. Nous avons vu que, pour l a  troposphère e t  l a  basse stratosphère, 

l'hy-pothèse de ra ie  fo r t e  permet une bonne description de l 'absorption 

par HsO e t  COs. Nous avons montré l ' impact important d'une variation 

de l a  largeur des interval les  spectraux employés pour calculer l e s  fonctions 

de transmission e t  l e  rô l e  des raies  for tes  daris cet  impact sur  les  f lux.  

Nous avons développé un schéma paramétrisé du t ransfer t  rad ia t i f  

aux grandes longueurs d'onde à p a r t i r  des conclusions de l ' é tude  précédente. 

Ce schéma permet d'évaluer l e  refroidissement rad ia t i f  de l a  troposphère e t  

de l a  stratosphère avec des écarts s y s t ~ t i q u e s  inférieurs à 0,05 K/jour 

sur une échelle de hauteur par rapport à un calcul complet e t  ce avec un gain 

sur l e  temps de calcul d'au moins t r o i s  ordres de grandeur. Ce schéma t e s t é  

en parallèle avec un schéma radiat i f  de courtes longueurs d'onde dans un modèle 

unidimensionnel radiatif  convectif donne des prof i l s  de température r éa l i s t e s  

e t  répond de façon sat isfaisante  à un ensemble de forçages atmosphériques. 
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6x ) est l'erreur commise sur x - 

6 x 

-. 

- 

* correspond à des valeurs numériques non disponibles. 

Tableau 111-22 : Sensibilité du flux de grandes longueurs d'onde sortant 

au sommet de l'atmosphère pour les situations décrites 

dans le tableau 111-21. D'après Smith (1983). 
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CHAPITRE I V  
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Radiation f ie lds  fo r  10 day forecasts with the operational 

ECMWF naode1 &ing three different radiation schemes are presented. 

Shuitaneous measurements of the radiation budget a t  the top of the  

atmosphere derived from TIROS-N AVHRR data are  compared with the 

camputed budgets. Initial values of the radiation f ields caanplted 

by the three schemes are compared and large intr insic  differences 

are found. Discrepancies i n  the heating ra te  profiles are  located in 

the stratosphere and i n  the tropical lower layers. Land-sea contrasts 

i n  the maps of outgoing longwave fluxes, related t o  differences i n  

cloudiness, Vary from one scheme t o  another, and are usually mal le r  

than those derived from sa t e l l i t e  measurements. Over the 10 day period 

of integration, a l 1  three schemes lead t o  similar changes i n  the cloud 

fields,  with a decrease over the ITCZ and an increase a t  hi& latitudes. 

Tfiis effect can be related t o  deficiencies i n  the hydrological cycle of 

the global model. Despite relatively large differences between the i n i t i a l  

values of the radiation f ields,  compensating mechanisns are  such tha t  the 

computed f ields,  averaged over the 10 days, show smaller deviations £rom 

the observeci f ields.  



1 - INTRODUCTION. 

New eff icient  radiation schtmes have been recently designed 

t o  be incorporated i n  large-scale atrnospheric models. These çchemes, 

albei t  very simplifieci campared t o  the  hi& complexity of the f u l l  

treatment of the radiation transfer in the atmosphere, are particularly 

efficient because they maintain a good level of accuracy while keeping 

the i r  share of the computational burden as  s m a l l  a s  possible. Direct 

camparisons of the performances of such schemes can be considered from 

two points of view. From a " ~ t a t i c ~ ~  point of view, radiative fluxes and 

f lux divergences canputed by different schemes fo r  the  same set of stan- 

dard atmospheres w i l l  indicate the differences between the schemes. 

However, th@ necessary, such an approach is not sufficient a s  it does 

not provide any insight on the  influence of these systematic differences 

on the general circulation mode1 (GCM)'s resul ts .  To reach t h i s  goal, 

the "interactive" or "dynamic" point of view must be taken, i . e . ,  resul t s  

from integrations of the  same GCM including the different radiation schemes 

are analyzed. Such an approach has been retained i n  the intercomparison 

progransne fo r  radiation codes used i n  cliniate models (given the acronym 

"ICRCCM") launched under the auspices of the WMO/ICSU Joint Scient if ic  

Cunxnittee and the IAMAP Radiation Commission. The adopted three s tep 

s trate= includes : ( i )  the  ccqar ison of radiation codes i n  "stand alonet! 

mode with each other and reference calculations of the basis of a small 

number of defined atmospheric profiles,  t o  provide an llabsolute error  

cal ibration" , (ii) the in te r  comparison of global f ie lds  of radiative 

f l u e s  and parameters generated instantaneously by radiation codes acting 

on a f ie ld  of atmospheric profiles from a selected FGGE data s e t ,  t o  

get a "relative error calibration" on a s t a t i s t i c a l  basis, (iii) some 

sensitivity tests, using different radiation codes i n  the  same GCM t o  

assess the evolution of radiative f i e lds  as  the  integration proceeds, and 

the  sensi t ivi ty of climate simulations t o  different radiation codes. A s  a 

contribution t o  t h i s  programne, this paper deals ( a t  least  partly) with 



the  second and t h i r d  folds of t h e  ICRCCM strategy. It proposes a 

discussion of some cmparisons of radiation f i e l d s  generated by 

different  radiation codes within the  same W, and of t h e i r  sensi- 

t i v i t y  t o  the  cloudiness and temperature. 

The operational ECMWF model is run f o r  three 10 day fore- 

cas t s  (21-31 January* 1979, during the  f i r s t  Special Observation - 
Period of FGGE) using three different  radiation schemes : e i ther  t h e  

original radiation scheme (Geleyn and Hollingsworth, 1979 ; hereafter 

EC) o r  the  scheme designed by the  University of Koeln (Hense et a l . ,  

1982 ; hereafter KO) fo r  t he  GQ\I of the  German Weather Service, o r  

the  scheme developed f o r  the  GCM of the  Laboratoire de Météorologie 

Dynamique (Fouquart and Bonne1 , 1980 ; Morcrette e t  a l .  , 1984 ; here- 

a f t e r  LI).  The radiation schemes a re  br ie f ly  described i n  section 2 .  

"Static" comparisons a re  presented i n  section 3, t ha t  make use of t h e  

i n i t i a l  values of t h e  radiation f i e l d s  ( i . e . ,  conrputed a t  the  f i r s t  

s tep of the  different  integrations).  Comparison are  carried out f o r  the  

la t i tude  height cross section of the zona1 averages of t he  shortwave 

heating and longwave cooling, and of t h e  covariance between these radia- 

t i v e  heating/cooling rates ,  and the  claidiness o r  the  temperature which 

can be related t o  eddy available potential  energy. The components of the  

radiation budget a t  t he  top of the  atmosphere a re  derived fo r  the same 

time period from TIROS-N AVHRR measurements, and are  used t o  qual i ta t ively 

infer  some defaul ts  i n  the parameterizations. I n  section 4, the  "interac- 

t ive"  response of t he  GGV t o  the  different  radiation schemes is analyzed, 

with emphasis on the  interaction between the  radiation f i e l d s  and t h e  clou- 

diness . 

I I  - RADIATION SCHEMES. 

A complete description of the  ECMWF model can be found i n  

b r i d g e  and Haseler (1977) and Tiedtke e t  a l . ,  (1979), and some d e t a i l s  



concerning its radiation interface are given in Geleyn e t  a l .  (1982). 

The radiation parameterizations are  fu l ly  documented i n  Geleyn and 

Hollingsworth (1979) for  t h e  EC-scheme, i n  Hense et a l .  (1982) for  

the  KO-scheme and i n  Fouquart and Bonne1 ( 1980) and Morcrette e t  a l .  

( 1984) for  the  LI-scheme . The main f eatures of the  three schemes are 

sunnnarized in Table 1. 

INITIAL RADIATIOK FIELDS. 

T b  this section, the  radiation schemes are compared £rom 

what we ca l1  a  tati tic'^ point of view. A t  the i n i t i a l  stage (21 January 

1979, OOZ), the  radiation f i e lds  are  ccsnputed fo r  the  same distributions 

of temperature, cloudiness and absorbers, so tha t  the  GCM offers  the 

opportunity of 192 x 97 column comparisons sampling over a l 1  lati tudes.  

Thus we can expect the  comparisorr of the  radiation f i e lds  cornpiteci £rom 

t he  same input data by the three radiation schemes t o  give an exact idea 

of the systematic differences between the  schemes. 

I I  1-1. Latitudinal distribution of the zona1 averages of the radiative 

heating rates. 

Figure 1 presents the  zonally averaged ver t ica l  distribution 

of cloudiness. While the temperature f i e l d  is direct* analyzed £rom the  

synoptic network data, the cloud f i e l d  is computext from a diagnostic 

relationçhip developed by Geleyn (1981 ) tha t  has been tuned t o  f i t  the 

s a t e l l i t e  obsewed profi les  of t o t a l  cloudiness and net radiation as  a 

function of la t i tude (Hoyt, 1976), and t o  reproduce a s  well a s  possible 

the  estimated globally averaged ver t ica l  distributions of cloud cover 

and radiative cooling (London, 1957 ; Dopplick, 1972, combined with Cox 



and Griff i th ,  1979). For each of the  f i f t een  layers of the  model, t h e  

cloud cover C is evaluated whenever the  re la t ive  humidity RH exceeds 

the  c r i t i c a l  re la t ive  humidity RHC : 

RH - RH, n 

where RHC is a function of the ver t ical  coordinate a (u = pressure/ 

surface pressure) 

RH, = 1 - a u  (1 - 0) ( 1  + 0 (u - 1/21 ) .  

Furthemore, no cloud is assumed i n  the well mixed boundary layer where 

potential  temperature is lower than tha t  a t  t he  surface f o r  the layer  i n  

question and a l 1  layers underneath. When a cloud is diagnosed i n  a layer,  

its l iquid water content is taken as  a cer tain fract ion RljV of t h e  

saturation water vapour content of the layer. 

From a tuning carried out with the  EC - radiation scheme, the  

choice of parameters was ci = 2 ,  B = J3, RLiv = 0.002. 'Ihough t h e  diag- 

nostic relationship gives a zonal dis t r ibut ion of t o t a l  cloud cover consis- 

ten t  with the more recent cloud climatologies (HO@, 1976, Berl.yand and 

Strokina, 1975), it does not provide suff ic ient  arnounts of the  s t rat i form 

lm clouds tha t  usually top the  marine planetary boundary layer, and of 

hi& clouds i n  the ITCZ.  Such hi& clouds a re  often remnants of anvi ls  of 

currmlo-nimbus clouds t ravel l ing away f romthe i r  sources and have only a 

weak dependence on the convective ac t iv i ty  ( ~ e b s t e r  and Stephens, 1980). 

The latitudinal'distribution of the  zonal means of the cooling 

by longwave radiation, heating by solar  radiation and net radiative 



heating/cooling is shm i n  Figures 2, 3 and 4 respectively. I n  these 

figures, 5 refers  t o  the  EC-scheri~o,, - b t o  éhe KO-scheme and 5 t o  

t h e  LI-scheme. From these figures, w e  can notice the  overall agreement 

between the  gross features of the f i e l d s  computed by the  EC- and LI -  

schemes. Both schemes produce large longwave cooling and solar  heating 

i n  the  sunnner stratosphere, t ha t  par t ly  compensate each other t o  give a 

net heating of weaker amplitude. However, the  values a t  a given point a re  

different,  fo r  example i n  t h e  stratosphere where absorption by CO2 and 

Q3 
pred&tes:at the  South Pole, in the  highest layer, shortwave and 

longwave heating ra tes  £rom EC-scheme a re  + 5.8 K/day and - 4.4  d da^ 
respectively, wfiile LI-scheme gives + 5.0 K/day and - 4.0 ~ / d a y  res- 

pectively . A t  the  North Pole, the longwave cooling F s  - 1.3 ~ / d a y  f o r  

EC-scheme and - 0.8 K/day fo r  LI-scheme. From Ramanathan e t  a l .  ( 1983), 

it appears tha t  a correct treatment of the  CO2 and O longwave cooluig 
3 

is necessary t o  ensure the  proper shape, position and intensity of the  

polar Nght jet (PNJ). Given the specified dis t r ibut ions for  CO2 and O3 

i n  the model, EC-scheme w u 1  tend t o  increase the  equator-pole tempera%ure 

difference, thus increasing the  PNJ. The LI-scheme , with a sna l le r  con- 

t r a s t  between equatorial and polar stratosphere temperatures, should main- 

t a i n  a PSJ with lower intensi ty  than the EC-scheme. 

In the troposphere, solar  heating ra tes  £rom EC-scheme average 

0.25 K/day higher than those £rom LI-scheme. The maximum heating r a t e  is 

observed around 1s0S and 500 mb f o r  both schemes, but is 1.4 K/day for  

EC-scheme and 1.1 K/day f o r  LI-scheme. The lower layers a t  the  equator 

a r e  less  warmed by so lar  radiation absorption, due t o  the  presence of thick 

cloudiness around 800 mb. Heating ra tes  a re  0.7 K/day f o r  EC-scheme and 

0.35 K/day f o r  LI-scheme. Above the  Antarctica, heating r a t e  larger  than 

1 K/day is seen with EC-scheme, tha t  does not show up with LI-scheme. 

Such discrepancies have been analyzed and correspond i n  the EC-scheme t o  

too  large a value f o r  the  H20 absorptivity within t h e  so lar  spectrum. The 

EC-scheme uses values derived from Yamamoto (1952), which have been show-n - 
(Fouquart, 1984, private communication) t o  overestimate the  H O absorption 2 



compared t o  values computed from the more recent compilation of spec- 

troscopic parameters (MC Clatchey e t  a l . ,  1973). 

Differences also appear i n  the  troposphere for  the longwave 

part of the s p e c t m  (f igs.  2a and 2c). The tropical lawer layers are  

cooled less  by longwave radiation transfer with the  EC-scheme than 

with the  LI-scheme, particularly the maximum cooling ra tes  near the  

surface a t  lSON and 30°S (-2.75 K/day with the  LI-scheme) a re  

absent due t o  the absence of e-type H20 window absorption i n  t h e  EC- 

scheme. The EC-scheme produces a maximum cooling rate  cf - 3.1 K/day 

a t  10°S and 450 mb, and two other reg5ons of cooling larger than - 2.5 

K/day are located around 45ON and 45OS a t  500 mb. The LI-scheme gtves 

two maxima of about - 2.8 K/day a t  the  equator and 650 m b  and 350 mb 

respectively, and the cooling rates  a t  45O and 500 mb are - 2.1 ~ / d a y  

and - 2.3 K/day in the Northern and Southern hemisphere respectively.' 

The net radiative heating/cooling rate  obviously displays 

features related t o  the individual shortwave and longwave cornponents. 

Their addition gives a difference varying; from 0.25 t o  1.00  d da^ i n  

the net radiative tendency i n  the layers below 850 mb, with the LI-scheme 

giving the  largest cooling tendency. The whole troposphere is cooled by 

the LI-scheme, whereas some areas i n  the  lower layers a t  the eqiiator and . 

southward of 45OS show a net heating by the EC-scheme. In the tropics,  

the LI-scheme cools more and a t  higher levels than the EC-scheme does 

( a t  the  equator, the maximum cooling is - 2.2 K/dw a t  330 mb f o r  L I ,  

and - 2.0 K/day a t  500 mb f o r  EC) . But the contrary holds a t  higher 

lat i tudes i n  the  Northern hemisphere ( a t  the North Pole, the maximum coo- 

ling is (-1.2 K/day a t  680 mb for  L I ,  and (-1.4 K/day a t  590 mb for 

Ec). Thus, i f  we look a t  the height of the  maximum cooling as  a function 

of the  lat i tude,  the LI-scheme gives a steeper slope than the EC-scheme 

does, leading t o  different vert ical  s t ab i l i ty .  Moreover, t h i s  feature is 

l ikely t o  induce a difference i n  the tropopause height a s  a function of 

lat i tude a s  soon as  we proceed i n  the time integration of the model. 



Ceanparison with results from the KO-scheme is more d i f f i cu i t  

as  w e  suspect some errors in the KO-code. The solar heating f i e l d  

(fig.  3b) is very different from the other calculations since the  KO- 

scheme does not have any stratospheric heating by ozone. For the long- 

wave radiation ( f ig .  2b), the  expected cool- by carbon dioxide does 

not show up in the stratosphere. Due t o  the absence of the shielding 

effect of an absorption i n  the  upper layers, the lower layers are  made 

more efficient for  absorption and w e  can observe large heating (up t o  

2.6  d da^) and large longwave cooling (up t o  -3.6 K/day) i n  the mid 

layers of the  tropical atmosphere (around 750 mb for the shortwave hea- 

t ing  and around 500 mb for  the  longwave cooling). For the same reason 

near the surface, the  cooling t o  space of the warmer layers by e-type 

H20 absorption is also overestimated (up t o  -5  K/day i n  the  t ropics) .  

Moreover large radiative effects  are also observed over the Antarctica 

that  could be related t o  an error in the  vert ical  distribution of aero- 

sols  in the KO-sche ( ~ e l e y n  e t  a l .  , 1982 ) . 

I I  1-2. Covariances between heating r a t e s  and temperature o r  cloud 

cover  . 

Available potential energ*y (APE) is created by the differen- 

t i a l  heating or cooling of the  atmosphere and thus its generation is 

related t o  the  correlation of temperature and the diabatic heating. Toge- 

ther with latent  heat release and sensible heat transfer,  radiation, both 

througfi the absorption of solar  radiation and the &ssion of longwave 

radiation, produces differential  heating and thuç generates available 

potential energy. In  Figure  5 we show for  both EC and L I  the l a t i -  

tude height cross section of the zona1 averages of the covariance between 

radiative heating ra tes  and the  cloud cover on sigma surfaces along l a t i -  

tude circles,  while Figure 6 shows an quivalent  distribution of the cova- 



riance between radiative heating rates and the temperature. A s  already 

discussed by Geleyn (1981), the effect of temperature fluctuations 

taken alone is clearly one of damping (nept ive  covariance) because 

Planck's mission law indicates that  wanirer parts of the atmosphere 

w i l l  have a stronger cooling than colder ones, a l1  other things being 

equal. On the other hand, the moisture and cloud fluctuations sho1iLd 

have an opposite effect, a t  least over a certain depth of the atmosphere. 

Clouds generally indicate warm a i r  and the i r  relative radiative effect 

is a warming within and below the cloud with a strong but localized coo- 

l ing a t  the top. Thus i f  we consider the covariance of temperature and 

radiative heat ingto  be closely related t o  eddy available potential 

energy ( EAPE) , we can expect generation (positive covariances) i n  the 

lower part of the atmosphere, and dissipation in the higher regions. We 

also expect the dissipation t o  be strong where temperature waves have large 

amplitudes and where clouds are present i n  both warm and cold parts of the 

wave (baroclinically active regions) and the generation t o  be strong where 

clouds are an important heating factor for  the atmosphere (tropics).  

F i r s t  of a l l ,  the large covariances between heating rates 

and the taperature  ( f ig .  6 )  observed over h t a r c t i ca  are unrealistic 

and due t o  the orography which is not f i l tered out in our covariances com- 

puted on signa surfaces. 

The f i r s t  noticeable feature i n  Figures 5 and 6 is the small 

covariance between the shortwave heating and either the cloud cover or 

the temperature. While t h i s  l a t t e r  result is not a surprise as the only 

temperature dependence of the solar absorption is through the temperature 

effect applied t o  the effective amount of absorber, the former is more 

questionable. We would expect a srna11 generation of APE by solar radia- 

t ion absorption as the solar absorption i n  warm, moist a i r  is greater than 

in coder ,  drier a i r ,  and as  the presence of clouds i n  the warm, moist a i r  

increases the solar absorption. We ,"et such a result f r m  the LI-scheme 

(f ig .  Sc) but only a s m a l l  negiative covariance between heating ra te  and 



cloud cover with t h e  EC-scheme ( f ig .  Sa). From the  EC results,  it 

appears tha t ,  for an increase in the cloud cover, the  depletion of 

the incident solar radiation by an increase of the Local albedo out- 

weigfis the increase of absorption i n  the claidy part of the layer. A s  

i n  the  EC-scheme, the  cloud ref lect ivi ty,  transmittivity and absorp- 

t i v i t y  are parameterized a s  a fwiction of the  cloud LWP f r m  the 

relationships of Zdunkowski et a l .  ( 1974), whereas, i n  the LI-scheme, 

the  cloud optical properties are explicity camputed with the help of 

the Delta-Eddington method, e.xplanation for  t h i s  effect i n  the EC-scheme 

m s t  be sou@ for  in an overestimation of the  cloud ref lect ivi ty fo r  

the low values of LW linked t o  RpIV = 0.002. 

Examining the  covariances between the  longwave cooling rates  

and ei ther  the cloud cover ( f ig .  Sb, 5d) or the  temperature ( f ig .  6b, 

6d), we f i r s t  notice the differences i n  the distribution of the APE 

generation and dissipation areas between the two schemes. The positive 

covariances extend over a zone which is wider with EC than with L I .  

Moreover, EC &es larger values (positive or negative) than L I  

particularly between 300 and 500 mb. Althou& t h i s  effect  can be related 

t o  the  larger values obtained by the EC-schenie for  the  cooling ra tes  

(see section 3-1, f ig .  2a) the lat i tudinal  extension of the  positive 

covariance area a t  hi& la t i tudes is puzzling and cas ts  doubt over the 

EC-scheme results.  A thorough examination of the EC-scheme has shown 

tha t ,  i n  the determination of the  layer exchange term (Geleyn and 

Hollingsworth, 1979), the absorption by ml1 optical depths is overes- 

timated. Thus corresponding t o  the small cloud LW'S (and optical depths) 

given by the ra t io  RkIv, t he  transmissions between the  top and levels i n  

the atmosphere are underestimated, yielding too large cooling rates  a t  too 

hi& alti tudes. Given t h i s  screening effect of the higher layers, the layers 

underneath undergo a kind of greenhouse regime which explains i n  Figure 6b 

the large dissipation of EAPE i n  the regions of strong cooling (around 400 

mb poleward of 30° la t i tude)  and the generation of EAPE i n  the layers 

underneath . 



To sum up, the covariances between radiative heating/cooling 

rates  and any of the i r  controll ing parameters (temperature, cloudiness, 

humidity) a re  shown t o  be useful tools  t o  get insight i n t o  the behaviour 

of the radiative schemes and t h e i r  sens i t iv i ty  t o  these parameters. Thus, 

these second-order moments of the  radiative heating/cooling rates may be 

of great help f o r  analyzing the  resul ts  of Phase 2 of t h e  ICRCCM programne. 

I I  1 - 3. Geographical distributions of the radiation fields at the top of the 

atmosphere. 

Given thescarci ty  of the measurements of the radiative divergence 

and the  consequent l i t t l e  knowledge we have of the  actual tridimensional 

dis t r ibut ion of the  shortwave heating and longwave cooling ( a l1  exis t ing 

climatologies by London ( 1957), Rodgers ( 1967), Dopplick ( 1972, 1979 ) are 

resul ts  of calculations),  the measurements of the  directional radiances 

a t  the  top of the  atmosphere carried out by radiometers on board s a t e l l i t e s  

are a t  present the  only available data against which one can compare resul ts  

£rom calculations. However radiative f ie lds ,  e i ther  derived from s a t e l l i t e  

measurements or simulated by mode1 calculations, depend on so many parame- 

t e r s  and include so many uncertainties t h a t  "such a comparison actually f a i l s  

t o  provide information on whether discrepancies (or  even agreement) a re  due 

t o  inadequate simulations of synoptic structures,  poor estimates of the  

clouds associated with these structures,  improper radiation associated with 

those clouds, or a combination of a l 1  of these" (~esea rch  Plan f o r  FIRE, 

1983). Nevertheless, a comparison of the  radiative f i e lds  a t  the top  of the  

atmosphere computed a t  the i n i t i a l  s tep of the integration from t h e  three 

radiation schemes remains interest ing i n  so  f a r  a s  it can give h i n t s  of the  

usefulness of these radiation f i e lds  a s  diagnostics of proper radiat ive cal- 

culations within the  atmosphere underneath. In tha t  context, the radiative 

f i e lds  derived f r m  s a t e l l i t e  measurements must be seen not as a reference 

for  the calculations, but merely as  qual i ta t ive indicators of sme large 



scale  atmospheric features such as t h e  pole - equator gradient o r  

t h e  land-ocean contrast t h a t  should appear i n  the  computed f i e lds .  In  

this section, w e  present maps of the  outgoing longwave f lux ( f  i g .  8) ,  

planetary albedo ( f i g .  9) ,  and net radiative budget ( f i g .  10) a t  the  

top of the atmosphere computed from t h e  three radiation schemes a t  t he  

initial s t ep  of the  integration and w e  compare them with the  maps of the  

same quant i t ies  derived from measurements £rom the AVHRR on board TIROS-N 

s a t e l l i t e  ( f i g .  7)   nib ber and Winston, 1978). 

I I  1-3.1. Radiation fields at the top of the atmos~here derived from .............................. -------------- 
TIROS- N data. ------------- 

The t o t a l  outgoing longwave f lux  is estimated £rom t h e  infrared 

radiances rneasured i n  channel 4 ( infrared window region between 10.5 and 

11.5 microns) by a non-linear regression model, based on radiation calcu- 

la t ions f o r  a set of 99 different  atmospheres (Gruber and Wimton, 1978). 

The shortwave reflected f lux  is determined d i rec t ly  from the  radiances 

measured i n  charnel 1 ( so la r  spectrum between 0.58 and 0.68 microns) 

withcut any correction for  anisotropy or  diurnal variations. From those 

asswnptions, the radiative f i e l d s  derived from s a t e l l i t e  data may contain 

errors  of ye t  unknown magnitude, and t h e  albedo, especially over snow and 

clouds may be overestimated (Slingo, 1982). Qualitatively speaking, lows 

and hi- i n  the  f i e l d s  a re  d i rec t ly  related t o  the cloudiness f i e lds .  

Smaller arnounts of cloudiness give smaller albedo and higher values f o r  

the outgohg longwave flux. From tha t  point of view, i n  the  la t i tude  zone 

between O and 20°S, we can note the  strong contrast between oceanic and 

continental areas. Cher South America and South Africa, cloud f i e l d s  give 

albedo higher than 40 percent and outgoing longwave f lux  smaller than 200 

Wm-2 whereas albedo smaller than 15 percent and outgoing 1.ongwave f lux  

larger  than 280 wmm2 correspond t o  c l ea r  areas over Pacif i c ,  Atlantic 

and Indian oceans. 



I I  1-3.2. Computed radiation fields at the top of the atmosphere. 
-------------------a--------------------- 

From qual i ta t ive comparisons of the  ccniputed and "observed" 

radiative f i e l d s  it appears t ha t  a l o t  of differences can be related 

t o  an in t r i ca t e  mixture of inadequate simulation of the  synoptic s t m c -  

tures and poor estimate of t h e  cloudiness associated with these stmc- 

tures. For example, i n  the  20°N - 20°S la t i tude  zone, t he  mode1 simu- 

l a t e s  more cloudiness than actually observed over Pacific Ocean ( o 0 N ,  

1 0 0 ~ - 1 2 0 ~ ~ ) ,  Atlantic Ocean (OON, 2 0 0 ~ ) ~  South of India (OON, 80°E), 

but less claidiness over South America and South Africa, so  tha t  the  

canputed contrast  between continental and oceanic areas is smaller than 

observed in a l 1  cases. 

A s  the  radiation schemes use the  same diagnosed cloudiness, 

intercomparison of the camputed radiative f i e l d s  should show in t r in s i c  

deficiencies of t he  schemes. From a qual i ta t ive point of view, one can 

observe s imi l a r i t i e s  between KO and L I  maps of planetary albedo ( f i g s .  

9a and 9c).  The KO-scheme provides a f i e l d  of albedo with small contrast  

between c lear  and cloudy areas.  The f i e l d  does not display any value of 

albedo less than 15 percent over oceanic areas which have a cloudiness 

lower than 20 percent. Poleward of 50°N, and over the  cloudy areas of 

t h e  equatorial zone, the  LI-scheme gives a higher albedo than the  EC-scheme 

does. This problern i n  the LI-scheme has been analyzed and found t o  be rela- 

ted t o  a somewhat deficient parameterization of t h e  Rayleigh sca t te r ing  

and of the multiple scat ter ing fo r  hi& values of t he  surface albedo. 

Land-ocean contrast  is lacking or even reversed i n  the  map of 

t h e  outgoing longwave radiation computed by the  EC-scheme, while it is 

present i n  t h e  maps given by the two other schemes, a lbe i t  weaker than 

observed (c f .  f i g .  7a). For the  EC-scheme, t he  screening ef fec t  of t h e  

higher layers discussed in section 3-2 provides an explanation fo r  t h e  

poorly contrasted f i e l d  of outgoing longwave flux. The outgoing f lux  can 

by related t o  some effective ternperature Te corresponding t o  t h e  peak 



of the weigfiting function a ~ / a l n p  where T is the transmission 

evaluated from the top of the  atmosphere and p is the pressure. An 

overestimation of the  absorption for  small optical depths tends t o  

set the  maximum of the  weighting function t o  higher al t i tudes than 

normal, effectively t o  a level above the  mean claud top level,  thus 

giving a colder effective temperature. This decreases the potentially 

large temperature contrast between clear  and cloudy fraotions of the  

atmosphere. A close agreement between the L I -  and KO-schemes is obser- 

ved for  the outgoing longwave flux a t  the top of the atmosphere, a s  the 

two conpiteci f ie lds  a re  within 10 Wmii2 over most of the globe. .4 simi- 

l a r  conparison between the KO - and L I  - schemes for  the  net 1ong;wave 

f lux a t  the surface level shows tha t  the agreement between the two schemes 

is within 10 Wm-2, except poleuard of 60°N. Given the large discrepan- 

c i es  between the cooling ra te  profiles cornputeci by the two schemes (see. 

f ig .  2b and 2c), especially i n  the inter tropical  zone, the agreement 

between the fluxes a t  both the  boundaries of the  atmosphere may appear 

inconsistent. In f ac t ,  the fluxes a t  the  boundaries are mainly related 

t o  the tropospheric absorption and it appears from the cornparison tha t  

t h i s  quantity does not d i f fer  too much between the two schemes. 

The cornparisons tha t  we have presented i n  sections 2 and 3 

have allowed us t o  pinpoint some defaults i n  the three radiation schemes, 

among others the large H20 shortwave absorptivity and the  overestimation 

of longwave absorption a t  short pathlengths i n  the EC-scheme, the poor 

description of CO2 and O absorption i n  the KO-scherne, and a deficient 
3 

parameterization of Rayleigh and multiple scattering i n  the  LI-scherne. 

W e  have'also shown the  over-al1 weak sensi t ivi ty of the radiation f i e lds  

a t  the top of the atmosphere t o  those deficiencies i n  the clear  - sky radia- 

t i v e  parameterizations, and therefore the  l i t t le  use of those radiative 

f i e lds  as diagnostics of proper radiative calcuiations. 

Despite a l 1  theproblemsthat we have just discussed for  the 

different schemes, w e  w i l l  now consider the results of the 10 day irrtegra- 



t ions a s  they can shed some li&t on h m  the E M  mode1 adjusts t o  

different horizontal and ver t ica l  radiative forcings. 

IV - TIME EVOLUTION OF THE RADIATION FIELDS. 

Due t o  the  relat ively long time scale of radiative dynamical 

interactions, the  10 days period of intemation probably leads t o  incan- 

plete  results i n  the  radiative feedback phenornem. Kowever this period 

should be long enou& t o  show the direct impact of the different; radiation 

schemes on the  evolution of the radiative f i e lds  through the  evolution 

of t h e i r  controll ing parameters : t he  cloudiness, temperature and humidity. 

Figure l l a ,  l l b ,  l l c  show the  t h e  evolution of the  global means of ,  res- 

pectively, t he  outgoing longwave flux, the  planetary albedo and the  net 

absorption a t  the top of the  atmosphere, as computed by the  three radiation 

schemes, together with the same radiative parameters derived from the  sa te l -  

l i te measurements (except f o r  days 2 and 3 where data w e r e  lacking). 

Compareci t o  the  resu l t s  of Geleyn e t  a l .  (1982) ( t h e i r  f igure l ) ,  

the  present results show a shorter p r i o d  of adjustment between the dynamics 

and the physics of the system (1 day instead of 3) due t o  the be t t e r  quali- 

t y  of the  initial s t a t e  i n  t h i s  expriment : a well defined i n i t i a l  s t a t e  

f o r  21 January 1979 derived from FGGE observations. A s  already noticed 

i n  section 3-3-2, t he  LI-scheme gives too large a value f o r  the  planetary 

albedo which leads t o  a large negative net radiation imbalance. It is worth- 

while t o  notice, t h a t  during the  integration, the outgoing longwave f lux  
-2 

remains within 3 Wm of its i n i t i a l  value, while the planetary albedo 

exhibits a dras t ic  decrease from 0.37 t o  0.31, corresponding t o  a 20 

WIII-' increase i n  the  solar  absorption. As it w i l l  be discussed i n  t h e  next 

parasaph, an explanat,ion of this behaviour is connected with the t i m e  evolu- 

t i o n  of the  atmospheric temperature shown i n  Figure 12: The three integra- 
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miss ion  respectively. The f i n e  (but wrong) tuning of the  original radiation 

scheme for  t he  ECMWF model c lear ly  appears i n  these figures,  a s  both the  

heating and cool* ra tes  a v e n  by EC keep steady values along t h e  period of 

i deg ra t ion .  By comparison, t h e  other two schemes show decreases i n  t h e  

heating and cooling rates.  However, given the  fa11 of t he  temperature 

and cloudiness observed in Figures 12 and 13, two remarks can be made. 

F i r s t ,  the  small sens i t iv i ty  of the EC radiative results t o  tempera- 

t u re  and cloudiness gives another h in t  of t h e  deficiency already rnentioned 

i n  sections 3-2 and 3-3-2 (overestimation of the  absorption a t  short  

pathlengths). Secondly, the  s t a b i l i t y  of the  EC-results demonstrates t ha t  

the  temperature decrease of t he  model does not originate solely £rom the  

radiative calculations, and suggests t ha t  other heating processes a r e  

involved i n  t h e  cooling of t h e  rnodel. The same conclusion can be drawn 

from Figures 11 and 12 a s  the  temperatures do not s t a r t  t o  increase when 

the net absorption becomes positive. Tiedtke ( 1981) has reported on t h e  

systematic errors  present in the  version of t he  ECMWF operational mode1 

tha t  is used i n  t h i s  study, and he has re la ted the net cooling of t h e  rnodells 

atmosphere with an imbalance between the  global radiative cooling and the 

global heating by surface fluxes, by large-scale condensation processes 

and by convection. 

When looking a t  t he  time evolution of the  globally averaged 

ver t ica l  prof i les  of the  shortwave heating, longwave cooling and cloudi- 

ness, w e  notice t h a t  the  decrease i n  the  cloud amount is accompanied by a 

lowering of the  leve l  of t he  cloudiness maxineun (from 750 mb a t  day O t o  

850 mb a t  day IO), which causes a s imilar  lowering of the  mid-tropospheric 

peak of t h e  longwave cooling. Figure 15 presents the  zona1 rneans of t h e  

t o t a l  cloud cover f o r  land and oceanic areas of t he  model a t  the  beginning 

( f ig .  15a and 15c) and a t  t he  end ( f i g .  1% and 15d) 02 the integra- 

t ion.  An increase in the  cloudiness a t  hi& la t i tudes,  a s tab le  value for  

ITCZ cloudiness over the  oceans a re  the  features carmion t o  the  three  inte- 



pa t ions ,  thus corroborating a deficiency i n  hydrolog5cal cycle of the 

ECMWF model. Geleyn e t  a l .  ( 1983) report tha t  noticeable improvements 

have been obtained i n  the  ITCZ circulation a f t e r  three important 

changes concerning the  liydrolo@cal cycle were introduced h i l e  recoding 

the  physical parameterization for  the  new spectral  version of the  EClYWF 

operational model, thus w e  can expect more insight in to  the problem of 

radiation/convection coupling i n  future s i n i l a r  experiments carried out 

with revised versions of the  radiation schemes. 

V - TEN DAY MEANS O F  THE RADIATION FIELDS AT THE T O P  OF THE 

ATMOSPHERE. 

It is c m o n  arnong climate modellers t o  judge the  adequacy of a 

new parameterization introduced i n  a GCM by studying the  modifications 

occuring i n  the model's outputs and by comparing the  resul t s  t o  the  avai- 

lable  observations. For the  radiative coinputations, the budget a t  t he  top 

of the atmosphere and its longwave and shortwave camponents can be derived 

globally from s a t e l l i t e  masurements with l i t t l e  processing of the data 

and thus have long been used as  the  reference against which t o  t e s t  the 

radiative parameterizations. However the usual way of proceeding is t o  

compare time-averaged values of the radiation budget components provided 

by the  GCM t o  monthly means derived from s a t e l l i t e  measurements, such as  

those ccanpiled by Campbell and Vonder Haar ( 1980) . The val idi ty of such 

comparisons can be questioned, as ccmparison on shorter t h e  scales appear 

t o  be more representative of the usual accuracy of the  cloud/radiation 

parameterizations. 

When c q r i n g  t h e  maps of the  differences between the  observed 

and computed radiative f i e l d s  a t  the  top of the atmosphere a t  the  i n i t i a l  

stage of the  integration, and averaged over the 10-day period, it appears 

tha t  smaller differences a re  o b t a i d  with the averaged f ie lds ,  a s  many 



local features have been obviously çmoothed out in the  t ime  averaging 

of the  f ie lds .  Moreover, due t o  various compensating mechanisms, among 

them the temperature decrease and the  global redistribution of the  clou- 

diness, the  radiation f i e lds  have adapted themselves t o  the  different  

interna1 forcings of the  mode1 during the  integration. This adaptation 

is clearly seen i n  Table 2 which presents the globally averaged values 

of the differences between the observed and computed radiative f i e l d s  

a t  the  top of the  atmosphere f o r  the three radiation schemes, a t  the  

beginning and a t  the end of the  integration, and averaged over the  period 

of int egrat ion. 

Consequently, even without addressing the  problem of the  use- 

fulness of the  net radiation balance of the atmosphere a s  a diagnostics 

of the  climate var iabi l i ty  (Shukla and Sud, 1981), canparisons between 

the-averaged computed and observed radiative f i e l d s  a t  t he  top of t h e  

atmosphere, fo r  the purpose of validating radiation or cloud generation 

schemes sui table  for  use in GCM's, a r e  not guaranteed t o  provide an 

exact measure of the adequacy of the tested scheme. 

A s  the observations £rom s a t e l l i t e s  w i l l  still reinain f o r  a 

long time the best way t o  monitor the atmosphere and t o  derive parameters 

that  can be direct ly  compared with CM'S outputs, emphasis must be put 

on obtaining measurements with f ine r  time, space and spectral  scales from 

the  next generation of s a t e l l i t e s .  Another a l ternat ive is t o  use the  large 

scale f i e l d s  of temperature, pressure, h d d i t y  and winds analyzed by the  

forecast models together with the cloud and radiation parameters derived 

from the exis t ing s a t e l l i t e  system. Large scale f i e lds  can be taken a s  in- 

puts fo r  GCM - type cloud generation and radiation schemes, and the  com- 

puted cloudiness and consequent radiation f i e lds  a re  ccmpared with the  satel-  

l i t e  measurements ( ~ o n n e l  e t  a l . ,  1983). 



Three 10-day integrations of the ECMWF operational model 

have been carried ait us ingthree  different radiation schemes. Deficien- 

cies  i n  each of the radiation schemes came t o  ligfit from the differ ing 

three dimensional distribution of the radiative f ie lds  a t  the i n i t i a l  

stage of t h e  integrations. Despite the discrepancies i n  the individual 

radiative forcings, the three integrations of the  ECMWF model have 

shown similar trends i n  the temperature and cloudiness f ie lds .  This  

behaviour origtnates i n  a poor description of the  hydrological cycle in 

the ITCZ.  Second-order moments of the  heating/cooling rates ,  temperature 

and cloudiness are shown t o  be useful tools fo r  analyzing the results of 

the  radiation schemes . For validating GCM-type cloud radiation schemes, 

the usefulness of time averaged radiative f i e lds  a t  the top of the  atmos- 

phere is questioried . 





+ m a  
0 a U J  
o o m  
0 0 0  

6 0 0 '  

r n a c  
O - r N  
O O N  
0 0 0  

O 0 ' 0  
I l +  

T o m 0  
G O N Q  
g S 2 g 2  

Q O O P  
~ m i a  8 N O Q  

m m m  
0 0 0 0  

Q , N L n Q  
m q - r - 7  
N N N N  

N U I N C I )  
4 c ; i i  
P O T T  
N N N N  

I I I  

m 4 m m  . . . .  
w m m m  

.3 CV 

I I I  



REFERENCES. 

BERLYAND T.G. and STROKINA L.A., 1975 , Cloudiness regimes ove r  

t h e  globe.Physica1 cl imztology,  MG0 Trudy, 338, 3 - 20. 

BONNEL B., B U R I E Z  J .C. ,  FOUQUART Y., GONZALEZ L., 

MORCRETTE J . J . ,  1983, Using the NEPHOS f i l e  f o r  va l ida t ing  cloud-radia- 

t i o n  parameter izat ions f o r  G C M ' s .  P r e p r i n t s ,  AMS F i f t h  Conference 

on Atmospheric Radiat ion,  291-294. 

BURRIDGE D.M. and HASELER J,, 1977, A mode1 f c r  medium range weather 

f o r e c a s t s  - ad iaba t i c  formulation -. Tech. Report noU, ECMWF, Bracknel l ,  England. 

CAMPBELL, G . G . ,  and VONDER HiABR T.H. ,  1980, Climatology of r a d i a t i o n  

budget measurements from s a t e l l i t e s .  Atmos. S c i .  Pap. 322, Colo.. S t a t e  Univ. 

F o r t  Co l l i n s ,  Colo. 

C0X.S.K. and GRIFFITH K,T; ,  1979, Est imates  of r a d i a t i v e  divergence 

during Phase III of t he  GAR? Tropical  Experiment. J .  Atrnos. S c i . ,  3 ,  1831-1803. 

DOPPLICK T . G . ,  1972, Radiat ive hea t ing  of  t h e  g loba l  atmosphere. 

J .  Atmos. S c i . ,  29, 1278 - 1294. 

DOPPLICK T.G., 1979, Radiative hea t ing  of the g loba l  atmosphere: 

corrigendum. J .  Atmos. S c i . ,  36, 1812-1817. 

FOUQUART Y., and BONNEL B., 1980, Computations of s o i a r  hea t ing  o f  

t h e  e a r t h t s  atmosphere : a new pararneterizaticn,Beitr.  Phys. Atmosph., 53 ,  35 - 62. 

GELEYN J.F. and HOLLINGSWORTH A., 1979, An economical a n a l y t i c a l  method 

f o r  t h e  cornputation of  t h e  i n t e r a c t i o n  between s c a t t e r i n g  and l i n e  absorption o f  

r a d i a t i o n .  B e i t r .  Phys. Atmoçph., 52, 1 - 16.  



GELEYN J .F . ,  1981, Some d iagnos t ics  of  t h e  cloud r a d i a t i o n  i n t e r a c t i o n  

i n  ECMWF fo recas t ing  model, i n  Workshop on Radiation and Cloud - Radiation 

I n t e r a c t i o n  in  Numerical Modeiling, ECWF, 15  - 17 October 1980, 135 - 162. 

GELEYN J.F. ,  KENSE A .  and PREUSS H.J . ,  1982, A comparison of model 

generated r a d i a t i o n  f i e l d s  with s a t e l l i t e  rneasurements. B e i t r .  Phys. Atmosph., 

55, 253 - 286. 

GELEYN J . F . ,  TIEDTKE M. and JARRAUD M . ,  1983, I n t e n s i t y  and s t r u c t u r e  

o f  t h e  1. T. C .Z .  i n  the ECMWF new f o r e c a s t i n g  model. Working Group on Numerica 

Experiments, Report no 3 - World Meteorological Organizat ion,  Geneva. 

GRUBER A .  and WINSTON J .S . ,  1978, Earth - Atmosphere r a d i a t i v e  

hea t ing  based on NOAA Scanning Radiometer Measurements. Bull .  Amer. Meteor. 

Soc., 59, 1570 - 1573. 

HSNSE A., KERSCHGENS M. and RASCHKE E . ,  1982, An economical method 

f o r  cornpuring r a d i a t i v e  energy t r a n s f e r  i n  c i r c u l a t i o n  models. Qua r t .  J. Roy. 

Met. Soc. ,  108, 231 - 252. 

HOYT D . V . ,  1976, The r a d i a t i o n  and energy budgets of  t he  e a r t h  u s ing  

both ground based and s a ~ e l l i t e  der ived values of t o t a l  cloud cover.  NOAA Techn. 

Reporz ERL 362 - ARL4. 

LONDON J . ,  1957, A s tudy of the  atmoapheric hea t  balance. 

F inz l  Rep. AFC-TR-57-287, OTS PB 129551, Dept. Meteor. Oceanogr., 

New York Universi ty ,  99p. 

MORCRETTX J .  J  , SMITH L .  and FOUQUART Y . ,  1984, Test ing a  new 

longwave r a d i a t i o n  scheme f o r  use i n  c l imate  models. Submitted f o r  publica- 

t i o n  i n  Quar t .  J .  Roy. Met. Soc. 

RAMANATHAN I l . ,  PITCHER E.J . ,  MALONE R.C.  and BLACKMON M . L . ,  1983, 

The response of  a s p e c t r a l  gene ra l  c i r c u l a t i o n  model t o  ref inements  i n  r a d i a t i v e  

processes .  J .  Atmos. S c i . ,  40, 605 - 630. 

RODGERS C.D., 1967,- The r a d i a t i v e  hea t  budget of the  troposphere 

and lower s t r a to sphe re .  Rep. 1\22, Planetary C i rcu la t ions  P ro j ec t ,  Dept. 

Meteor., MIT, 99 p. 



SHUKLA J. uid SUD Y .  , 1981, E f f e c t  o f  cloud - r a d i a t i o n  feedback on 

t h e  c l i n a r e  o Î  a goneral  c i r c u l a t i o n  model. J .  Atmos. S c i . ,  38, 2337 - 2353. 

SLINGO J . ,  1982 . A s tudy of  the e a r t h ' s  r a d i a t i o n  budgez u s i n g  a 

pene ra l  c i r c u l a t i o n  model. Quar t .  J .  Roy. Met. Soc.,  108, 379 - 405. 

T I D T K E  M . ,  GELEYN J .F . ,  HOLLINGSWORTH A. and LOUIS J .F . ,  1979, 

ECMWF mode1 parameter iza t ion  of  subgrid processes .  ECMWF Techn. Reporr. no 10. 

TIEDTKE M . ,  1981, Diagnost ics  o f  d i a b a t i c  processes  i n  g loba l  

numerical experiments a t  ECMWF, i n  Workshop on Diagnost ics  of Diaba t ic  Processes .  

E C W ,  23 - 25 Apr. 1980, 125 - 152. .  

WEBSTER P.J. and STEPtiENS G.L . ,  1980, Tropica l  upper - t roposphe~ic  

extended clouds : Infzrences from winter  XONEX. J. Atmos. S c i . ,  37, 1521 - 1541. 

ZDUNKOWSKI W.G., KORB G.J. and DAVIS C . T . ,  1974 Radiat ive t r a n s f e r  

i n  model clouds of  va r i ab l e  and he ight  cons tan t  l i q u i d  water conten t  a s  

computed by approximate and exac t  rnethods. B e i t r .  Phys. Atmosph., 47, 157-186. 



Figure 1 : Latitude height cross section of the zona1 average of 

the cloudines diagnosed at the initial step of the integration. 
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Figure 2 : Lat i tude  he igh t  c ros s  s e c t i o n s  of  t he  zona1 average 

of t h e  cool ing  by longwave r a d i a t i o n  ( i n  K d a y l )  c a l c u l a t e d  

a t  t h e  i n i t i a l  s t e p  o f  the i n t e g r a t i o n  by EC ( f i g .  2 a ) ,  

KO ( f i g .  2b) and L I  ( f i g .  2 ~ ) .  
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Figue 3 I : AS ln ragure 2, but f ~ r  the heating by shortwave radiation 
(in K dafa) : EC (fis. 3a). KO (fig. 3b), LI ( f ig .  3c). 
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Figure 4 : As -in Figure 2, but for the net radiative cooling (in 
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Figure 5 : Latitude height cross sections of the covariance between 

radiative heating rates and cloud cover on sigma surfaces 

al6ng latitudes circles (in K day-l) : 

Sa - covariance between shortwave heating and cloud 

cover for EC, 

5b - covariance between longwave cooling and cloud cover 

for EC, 

5c - covariance betwen shortwave heating and cloud cover 

for LI, 

5d - covariance between longwave cooling and cloud cover 
for LI. 





Figure 6 : Lat i tude  he ight  c r o s s  s e c t i o n s  of  the  covariance between 

r a d i a t i v e  hea t ing  r a t e s  and temperature on sigma su r f aces  
2 

s l o n g  l a t i t u d e  c i r c l e s  ( i n  K da f l )  : 

6a - covariance between shortwave hea t ing  and temperature 

f o r  E C ,  

6b - covariance between longwave cool ing  and temperature 

f o r  EC,  

6c - covariance betwen shortwave hea t ing  and temperature 

f o r  L I ,  

6d - covariance between longwave cool ing  and temperature 

f o r  L I .  





Figure  7 : Plane tary  r a d i a t i o n  balance cornponents der ived  from TIROS-N 

s a t e l l i t e  observa t ions  f o r  21 January 1979 : 
- 2 

7a - outgoing longwave r a d i a t i o n  ( i n  Wm 1,  

7b - plane tary  a lbedo,  

7c - ne t  r a d i a t i o n  balance ( i n  Winm2) 





Figure  3 : Outgoing longwave r a d i a t i o n  ( i n  'dm-') cornputed a t  t h e  

i n i t i a l  s t e p  (21  Janilary 1979, 00 H) by EC ( f i g .  8 a ) ,  

KO ( f i g ,  8b) and L I  ( f i g .  8c ) .  
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F i g u r e  12 : Timo evolu t ion  of  t h e  temperature ( g l o b a l l y  averaged 

and v e r t i c a l l y  i n t e g r a t e d )  ( i n  deg. K). 





Figure  13 : Time evolu t lon  o f  the  t o t a l  c loudiness  averaged over 

oceanic  and c o n t i n e n t a l  a r e a s  s e p a r a t e l y .  
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Figure 14 : Time evolution of the comgonents of the net radiative 

heating (in K day-l) : shortwave heating (fig. Ida), 

longwave cooling (fig. 14b). 





F i g u r e  15 : Zona l  d i s t r i b u t i o n  o f  t h e  t o t a l  c l o u d i n e s s  : 

1 5 a  - a v e r a g e d  o v e r  l a n d ,  i n i t i a l  s t e p ,  

15b  - a v e r a g e d  o v e r  l a n d ,  f i n a l  s t e p ,  

15c - a v e r a g e d  o v e r  o c e a n ,  i n i t i a l  s t e p ,  

15d  - a v e r a g e d  o v e r  o c e a n ,  f i n a l  s t e p .  
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C H A P I T R E  V 

REPONSE D' UN MODELE S 1 MPL 1 F 1 É DE LA C 1 RCULAT 1 ON GÉNÉRALE 

ATMOSPHERIQUE A UN CHANGEMENT DU TRANSFERT RADIATI F 

AUX GRANDES LONGUEURS D'ONDE 





CHAPITRE V : REPORSE D'UN MODELE SIMPLIFIE DE LA CIRCULATION GÉNÉRALE 

ATMOSPHER I QUE A UN CHANGEMENT DU TRANSFERT RAD! AT I F ,4ux 
GRANDES LONGUEURS D 'ONDE, 

V - 1. INTRODIICTION. 

L e s  précédentes études sur le  rô l e  du t ransfer t  rad ia t i f  aux 

grandes longueurs d'onde dans l a  c i rculat ion générale atmosphérique é ta ien t  

principalement centrées sur  l e s  conséquences dynamiques de changements sys- 

tématiques dans l e  calcul du t r ans fe r t  rad ia t i f  aux grandes  longueur*^ d'onde. 

Fels e t  Kaplan (1975), u t i l i s an t  l e  modèle de circula+,ion générale (HCG) à 

s i x  couches du NCAR (Oliger e t  a l . ,  19701, ont observé des différences signi- 

f ica t ives  dans l a  c i rculat ion méridieme moyenne e t  l e  champ de température, 

en par t icu l ie r  aux basses la t i tudes  e t  ont noté une légère augmentation de 

l 'éfiergie cinétique t o t a l e  l o r s q u ' i l s  substi tuèrent un schéma rad ia t i f  détai l -  

l é  (u t i l i s an t  1Q in te rva l les  spectraux e t  l'approximation de Curtis - Godson) 

à une méthode d ' imiss iv i té  a un seul  interval le  spectra l .  Wu et  a l .  ( 19784 dafis 

une étude s imila i re  avec l e  MCG du GLAS (Somerville e t  a l . ,  1973)) ont comparé 

l e s  climats générés pour deux schémas r a d i a t i f s  di f férant  dans leur  traitement 

de l 'absorption par l a  bande à 15 microns du CO2 e t  par l 'absence dans l ' u n ,  

l a  présence dans l ' a u t r e ,  du continuum d'absorption de l a  vapeur d 'eau .  Les 

auteurs notèrent que ce t t e  dernière absorption tend à destabi l iser  l a  basse 

atmosphère aux basses e t  moyennes la t i tudes ,  que l a  chaleur la ten te  supplémen- 

t a i r e  dégagée en réponse aux modifications de l a  s t a b i l i t é  ve*rticale ag i t  comme 

une nouvelle source d'énergie pour l a  dynamique à ces l a t i t udes  e t  que l e  c l i -  

mat généré avec l e  schéma rad ia t i f  incorporant l e  continuum d'absorption e s t  

en meilleur accord avec l e s  observations pour l e s  champs de pression et de 

précipitation.  Récemment, Ramanathan e t  a l .  (1983) ont effectué une s é r i e  

d'expériences num6riques avec l e  P1CG spectra l  du NCAR (Mc Avaney et a l . ,  1978 ; 

Pitcher e t  a l . ,  1983) mcntrant l'importance des processus l i an t  l e  rayon- 

nement e t  l a  nébulosité sur  l a  c i rculat ion générale de l a  troposphère et de l a  

stratosphère. Le K G  u t i l i s a n t  un modèle amélioré pour l e s  nuages et  l e  rayon- 

nement e s t  capable de reproduire correctement un cer ta in  nombre de phénomènes 
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observés dans l'atmosphère mais généralement m a l  simulés par l e s  XCG, 
1 

I 

l 
à savoir une séparation ne t te  entre  l e  jet troposphérique hivernal e t  l e  

1 

jet de l a  nu i t  polaire,  des températures stratosphériques de l ' o r d r e  de 
I 

200 K pendant l a  nui t  polaire e t  l e s  assymétries interhémisphériques e t  
I 
1 

saisonnières des vents zonawc. 
1 
1 

Le t r a v a i l ,  rapporté dans c e t t e  cinquième par t ie ,  a é t é  effectué , 

au Laboratoire de Météorologie Dynamique (LM)) sur l e  K G  dans s a  version 1 
sec tor ie l le  (Laval e t  a l . ,  1981) ; il représente une contribution à l ' é t ude  

de l ' impact sur  l e  climat des erreurs  systématiques dans les champs r ad i a t i f s ,  

en considérant de plus l e  rô le  spécifique des interact ions  avec l a  nébulosité 

e t  l e  cycle hydrologique. Dans ce t r a v a i l ,  nous avons cherché à dé f in i r  

si, pour un modèle climatique donné (avec ses l imitations éventuelles) 

l ' in t roduct ion d'un nouveau schéma rad ia t i f  de grandes longueurs d'onde, I 
I 

physiquement plus r é a l i s t e  que l e  schéma rad ia t i f  habituellement u t i l i s é ,  

permet d'améliorer l a  représentation du climat que donne l e  modèle. Pour ce 1 
f a i r e ,  t r o i s  sé r ies  d ' in tégrat ion du modèle d'une durée de 50 jours ont été  I 

effectuées e t  leurs  caractér is t iques  sont résumées dans l e  tableau V-1.  

Chaque série comporte deux intégrations du modèle ; dans l a  première, l e  

trax-isfert rad ia t i f  aux grandes longueurs d'onde e s t  calculé suivant l e  

i 
schéma hatibuellement u t i l i s é  qui e s t  dérivé du schéma de Katayama (1973)  : 

dans l a  seconde intégration,  l e  modèle incorpore l e  schéma rad ia t i f  présenté 

dans l a  troisième pa r t i e  de ce rapport. Le tableau V-2. compare l e s  caracté- 

r is t iques  des deux schémas r ad i a t i f s  de grandes longueurs d'onde ec présente 

l ' o r d r e  de grandeur des erreurs systématiques associées aux différences entre 

ces deux schémas. 

Dans l a  première s é r i e  d ' in tégrat ions  étiquetée FC -, l e s  champs 

r ad i a t i f s  sont calculés pour des d i s t r ibu t ions  de nébulosité et d'humidité 

absolue f ixées  en moyenne zonale à l eurs  valeurs climatologiques. L e s  schémas 

r ad i a t i f s  ne peuvent donc in te rag i r  avec l e  r e s t e  du modèle que par l ' i n t e r -  

médiaire de l a  température ; le  res te  de l a  physique e t  l a  dynamique du 

modèle peuvent in te rag i r  sans contrainte par t icu l iè re .  Dans l a  deuxième s é r i e  

d1in&égrations étiquetée FCH -, l a  contrainte sur  l 'humidité e s t  levée, mais 

l a  nébulosité e s t  maintenue fixée aux valeurs climatologiques. Les champs de 

rayonnement sont donc i n t e r a c t i f s  avec l a  température e t  l 'humidité.  Dans l a  

troisième s é r i e  étiquetée VC -, l a  nébulosité e s t  diagnostiquée à p a r t i r  d'un 
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Absorbants considérbés 

Nombre ci ' in te rva l les  
spect ra~uc 

Origine des données 
spectroscopiques 

Traitemen6 par t icu l ie r  
potir l e s  couches adja- 
centes 

Effet de température 
sur  1 ' absorption 

Scl$ma idadiatif de 
Ica tayania 

Yarnanioto ( 1952 ) 

Intégration analytique, 

Nouveau sctiénla radiat i f  

I i  O (type e inclus)  
2 

M c  Clatchey et a l .  ( 1973 

quadrature d 'ordre plus 
élevé 

oui 

Impact sur  l e  taux de 
ref roidissenient rad ia t i f  

- 0,s  K/jour dans l e s  
basses couches des bas- 
ses  la t i tudes .  

+ 0,s Kjjour dans l a  
stratosphère 

- 0,3 ~ / j o i l r  entre  200 
e t  500 m b  suivant l a  
l a t i tude  

Tab leau  V-2.  Corriparaison d e s  caractéristiques d e s  deux  schémas r ad i a t i f s  - - 
d e  g r a n d e s  l o n g u e u r s  d ' o n d e .  



schéma de g6nération de nuages mis au point par H . L e  Treut e t  l e s  nuages 

de propriétés optiques f ixées  sont l i b r e s  d'évoluer t an t  spatialement que 

temporellement. Les schémas r a d i a t i f s  prement a lors  en compte l a  variabi-  

l i t é  tri-dimensionnelle des champs de nébulosité, d'humidité e t  de tempé- 

ra ture .  

Pour prétendre à l ' exhaus t iv i té ,  un dernier volet de ce t r a v a i l  

~ourrai t /devr-ai t  présenter des intégrations du modèle incorporant des nuages 

dont les propriétés optiques seraient variables spatialement e t  temporel- 

lement. Ce t r a v a i l  n ' a  pas é t é  effectué é tant  dom6 l e s  incerti tudes e'cistant 

encore sur  l e s  propriétés optiques des nuages (en par t icu l ie r  ceux des étages 

moyen e t  élevé de l'atmosphère) sur  l a  va r i ab i l i t é  de ces propriétés et leurs  

re la t ions  aux champs synoptiques e t  l a  paramétrisation some toute  re la t ive-  

ment grossière de l a  nébulosité dans l e  modèle de c i rculat ion générale ; en 

par t icu l ie r  l e  modèle ne possède encore aucun moyen de diagnostiquer l a  néhu- 

l o s i t é  basse de type stratiforme surmontant l a  couche l imite  planétaire océa- 

n i q ~ ~ e ,  ~ u i  Joue un rôle  rad ia t i f  important du f a i t  de sa  large extension spat ia-  

l e  e t  de sa fo r t e  persistance temporelle. 

De même l a  nébulosité haute de type cirriforme n ' e s t  que par t ie l -  

lement pr ise  en compte. Au vu des b i a i s  existant sur l a  détermination de l a  

quanti té de nuages, il nous e s t  apparu prématuré d 'essayer de t e n i r  compte 

des variations des propriétés optiques des nuages. Ce t rava i l  res tera  néan- 

moins à f a i r e  dès l o r s  que l e s  conditions de formation, de maintien e t  de 

dissipation des d i f fé ren ts  types de nuages seront bien connues e t  que sera 

disponible une paramétrisation de ces dif férents  mécanismes compatible avec 

l e s  contraintes qu'impose un modèle de c i rculat ion générale. 

On trouvera en appendice une descripkion rapide des éléments du 

modèle de c i rculat ion générale qui  interagissent avec l e s  termes de rayon- 

nement e t  auxquels nous aurons à nous ré fé re r  dans l a  discussion des r é su l t a t s .  

Dans l a  deuxième section,  nous comparons l e s  r é su l t a t s  de calculs  

s ta t iques  pour préciser l e s  e f f e t s  d i r ec t s  du changement de schéma rad ia t i f  

de grandes longueurs d'onde. 





Nous présentons dans l a  su i t e  l e s  r é su l t a t s  de nos t r o i s  s é r i e s  

d ' in tégrat ions  sous deux points de vue. Pour une même sé r i e ,  nous étudions 

en dé t a i l  dans l a  troisième section,  l e s  modifications apportées aux d i f -  

férents  champs de variables par un changement de schéma r ad ia t i f .  Par a i l l eu r s ,  

dans l e  cadre plus ,général des interact ions  entre  rayonnement, nébulosité e t  

circulation générale, nous étudions de façon plus synthétique dans l a  quatrième 

section, l e s  réponses du modèle de circulation générale au relâchement succes- 

s i f  des contraintes sur  l 'humidité e t  l a  nébulosité. 

V - 2 .  C A L C U L S  S T A T I Q U E S  A  L ' I N S T A N T  I N I T I A L .  

Nous tenterons de distinguer entre  e f f e t s  d i rec t s  e t  ind i rec t s  

de changement de schéma rad ia t i f  infrarouge sur  l e s  r é su l t a t s  du modèle en 

présentant tou t  d'abord une comparaison des champs r ad i a t i f s  aux grandes 

longueurs d'onde calculés par l e s  deux schémas sur  l e  f i ch i e r  représentant 

l ' é t a t  i n i t i a l  des intégrations.  

La f igure  V-1 présente pour 8 la t i tudes  (correspondant sensible- 

ment à 0°,  IO0, 20°, 30°, 40°, 50°, 60° e t  70° hémisphère Nord) l e s  moyennes 

zonales des prof i l s  du refroidissement atmosphérique : 

- aux basses la t i tudes ,  on peut noter un refroidissement plus 

important dans l e s  basses couches dû à l a  pr ise  en compte de l 'absorpt ion 

par l e  continuum de l a  vapeur d 'eau dans l a  fenêtre atmosphérique. Cette 

absorption étant  fonction de l a  pression pa r t i e l l e  de vapeur d 'eau e s t  donc 

l imitée a m  basses couches e t  aux atmosphères chaudes r iches  en vapeur d 'eau,  

- à toutes  les la t i tudes ,  on remarque un refroidissenient plus  i m -  

portant dans l a  couche s i tuée  en t re  500 e t  200 mb aux basses la t i tudes  e t  

dont l ' a l t i t u d e  décroît quelque peu quand on va vers l e s  pôles. Cet e f f e t  do i t  

son origine à l a  pr ise  en compte dans l e  nouveau schéma de l a  dépendance en 

température de l 'absorption par l a  vapeur d'eau e t  l e  gaz carbonique, qui e s t  

négligée dare l e  schéma de Katayarna ( 1972 1 , 



F i g u r e  V-2.  Moyennes z o n a i e s  du f l u x  i n f r a r o u g e  s o r t a n t  au sommet de  
-2 

l l a t m c s p h è r e  ( e n  Wm ) à I ' i n s t z n r  i n i t i a l  d e s  i n t é g r a t i o n s .  . 

F i g u r e  V - 3 .  Moyennes z o n a l e s  du f l u x  n e t  i n f r a r o u g e  à l a  s u r f a c e  
-2 

( e n  Wm ) à l ' i n s t a n t  i n i t i a l  des  i n t é g r a t i o n s .  
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- à t o u t e s  l e s  l a t i t u d e s ,  on observe un échauffement r e l a t i f  de l z  

s t ra tosphère  dû essentiel lement à l a  présence de l ' a b s o r p t i o n  par l ' ozone  dans 

l e  nouveau schéma. Compte tenu du p r o f i l  de l a  d i s t r i b u t i o n  v e r t i c a l e  de l ' o z o -  

ne, avec un maximum s i t u é  au dessus de 100 mb, les bandes in tenses  de l 'ozone,  

s i t u é e s  dans une fenê t re  de transmission des  a u t r e s  gaz, absorbent de l ' é n e r g i e  

provenant directement de l a  surface .  E l l e s  réemettent vers  l ' e s p a c e  à une t e m -  

péra ture  beaucoup plus  f ro ide ,  d ' o ù  c e t  échauffement l o c a l i s é  sous l e  maximum 

de  l a  d i s t r i b u t i o n  de l 'ozone e t  correspondant à l a  d i f férence  e n t r e  l ' é n e r g i e  

reçue de l a  surface  e t  c e l l e  perdue vers  l ' e space .  

L e s  f i g u r e s  V-2 e t  V-3 présentent  respectivement les moyennes zonales 

des  f l u x  de grandes longueurs d'onde s o r t a n t  au sommet de l 'a tmosphère e t  n e t  

à l a  surface .  On remarque pour l e  nouveau schéma un f lux  s o r t a n t  légèrement plus 
-2 

important ( +  1 à 2 Wm aux basses l a t i t u d e s  e t  légèrement plus f a i b l e  au delà  

de 30°N. En deçà de 20°N, l e  f l u x  ne t  en surface  e s t  plus f a i b l e  ( j u s q u f à  - 11 
- 2 

Wm ) .  C e t  e f f e t  e s t  imputable au continuum d!absorption de l a  vapeur d ' e a u .  

Sa p r i s e  en compte dans l e  nouveau schéma augmente l e  f lux  descendant à l a  

surface .  L'atmosphère perd p lus  d 'énergie  en zone i n t e r t r o p i c a l e  e t  moins aux 

p lus  hautes l a t i t u d e s ,  ce qui devra i t  conduire, t o u t e s  choses é t a n t  égales  par  

a i l l e u r s ,  pour l a  zone t r o p i c a l e  à un échauffement de l a  su r face  e t  à un r e f r o i -  

dissement r a d i a t i f  des basses couches troposphériques. 

Sur les f i - w e s  V-1, V-2 et  V-3, l e s  d i f férences  e n t r e  les r é s u l t a t s  

des  deux c a l c u l s  représentent  l e  forcage r a d i a t i f  i n i t i a l  l i é  au changement de 

schéma r a d i a t i f  de grandes longueurs d'onde. 

V - 3. COMPARAISON DES INTEGRATIONS DE 50 JOURS DU MODELE SECTORIEL 

Nous comparons les r é s u l t a t s  obtenus l o r s  de t r o i s  séries d f i r , t é -  

m a t i o n s  de j O  jours du modèle s e c t o r i e l  notées respectivement FC-, FCH- e t  

FC-. Le t r a n s f e r t  r a d i a t i f  aux grandes longueurs d'onde est t r a i t é  su ivant  

Katayarna ( 1972 1 dans FCK, FCHK e t  VCK e t  à 1 'a ide  du nouveau schéma dans 

FCN, FCHN et  VCN. 



Figure  V - 4 .  Evo lu t ion  de l a  moyenne g l o b a l e  de l a  tempé~atui -e  

du modèle a u  c o u r s  des  i n t é g r a t i o n s .  
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Nos t e s t s  portant essentiellement su r  l ' impac t  d 'un  changement 

de schéma r a d i a t i f  s u r  l e s  r é s u l t a t s  du modèle, l a  durée d ' in tégra t ion  l i m i t é e  

à cinquante jours pour des ra isons  d'économie de temps de ca lcul ,  permet 

cependant de mettre en évidence l a  réponse modifiée du modèle dans l a  mesure 

où l a  plupar6 des processus physiques dans l a  troposphère, ont un temps de 

re laxat ion très i n f é r i e u r  à 50 jours.  Il f a u t  cependant noter  que c e t t e  durée 

d ' in tégra t ion  r e s t e  courte par  rapport au temps de relaxation moyen des phé- 

nomènes purement r a d i a t i f s  dansla s t ra tosphère  qui  selon l ' é t u d e  de Ramanathan 

e t  a l .  (1983) va r ie  de 25-30 jours dans l a  s t ra tosphère  po la i re  d ' S t é  à une 

centaine de jours dans l a  s t ra tosphère  po la i re  d ' h i v e r .  On peut néanmoins a t ten-  

dre  de ces in tégra t ions  une information s u r  l a  tendance de l ' impact  qu ' a  dans 

l a  s t ra tosphère  ce  changement de schéma r a d i a t i f .  

Il e s t  à noter  que, de par s a  s t r u c t u r e  qui  ne considère qu'un seul 

hémisphère, l e  modèle s e c t o r i e l  ne peut pas donner un é t a t  dl équ i l ib re  r é a l i s t e .  

Pour une simulation climatique dans l e s  condit ions de janvier ,  l a  tendance s e r a  

à un refroidissement du modèle du f a i t  du b i l an  r a d i a t i f  négatif  au sommet de 

1 ' atrnosphère . 

Les r é s u l t a t s  sont généralement présentés en valeurs moyennes s u r  l e s  

30 de rn ie r s  jours des . in tégra t ions  (de J = 21 à J = 5 0 ) .  Comme l e  montre la 

f igure  V-4 qui  présente pour les in tégra t ions  FCH- e t  VC- l ' é v o l u t i o n  de l a  

moyenne globale de l a  température du système Terre - atmosphère, l e  modéle ne 

s u b i t  p lus  l e s  va r ia t ions  rapides de l a  période t r a n s i t o i r e  des premiers jours  

e t  e s t  a l o r s  dans un " r é g i m e  de c ro i s i è re"  où l e  refroidissement e s t  beaucoup 

plus  l e n t .  

Pour les s i x  in tégra t ions ,  l e  t ab leau  V-3 présente,  en moyenne 

s u r  les 30 derniers  jours et  i n t é g r é s  s u r  l e  domaine s p a t i a l  du modèle, les 

températures <T> in tegrée  sur t o u t e  l 'atmosphère, T(1) au niveau l e  plus  

bas du modèle, Ts de l a  surface ,  l 'humidi té  <Q> in tégrée  s u r  t o u t e  l ' a tmos-  

phère, l 'humidi té  r e l a t i v e  R H ( 1 )  au niveau l e  plus  bas du modèle et  l e  vent  

zona1 <U> , a i n s i  qu'un ensemble de paramètres du Silari r a d i a t i f ,  du cycle  

hydrologique e t  de l a  nébulosi té .  
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Tableau V-3. Moyennes s u r  l ' en semble  du domaine s e c t o r i e l  e t  s u r  l e s  30 d e r n i e r s  j o u r s  

d e s  i n t é g r a t i o n s  (J = 2 1  + 50) de  paramètres  du b i l a n  r a d i a t i f ,  du c y c l e  

hydrologique  e t  de  l a  n é b u l o s i t é .  FS e t  FT r e p r é s e n t e n t  r e spec t ivemen t  

l e s  f l u x  r a d i a t i f s  de  cou rees  e t  de  g randes  longueurs  d ' onde  ( s o l a i r e  e t  

t e l l u r i q u e )  ; "top" e t  " s u r f "  i n d i q u e n t  respect ivement  l e  sominet e t  l a  

s u r f a c e  du modèle. 

< > i nd ique  un paramètre moyenné s u r  l ' ensemble  de  l ' a t m o s p h è r e ,  

(1) i nd ique  un p a r a n è t r e  au  premier  n iveau  du modèle. 

T e s t  l a  t empéra tu re ,  Q l ' h u m i d i t é  s p é c i f i q u e  e t  U l e  v e n t  z o n a l .  



Pour l e s  t r o i s  sé r ies  d ' in tégrat ions ,  l e  changement de schéma 
Fnet 

rad ia t i f  entraîne une augmentation de ( s u r f ) ,  b i lan  r ad i a t i f  à l a  
Fnet 

surface e t  de ( top  , d é f i c i t  rad ia t i f  au soumet de 1 ' atmosphère, cor- 
net  

respondant respectivement à une diminution de F ( su r f ) ,  f lux net de grandes 
T + 

longueurs d'onde à l a  surface e t  à une augmentation de FT ( top ) ,  f lux de gran- 

des longueurs d'onde sortant au sonanet de l'atmosphère. L'augmentation du bi lan 

rad ia t i f  à l a  surface entraine une augmentation de l 'évaporation.  L e  refroidis-  

sement accru par l e  continuum d'absorption de l a  vapeur d 'eau tend à re f ro id i r  

l e s  basses couches. On note auss i  une augmentation de l a  précipi ta t ion e t  une 

diminution de 1 'humidité < Q > e t  du vent zona1 < U > . 

P r i s  en aoyennes globales, ces r é su l t a t s  ne sont i nd i ca t i f s  que 

des tendances générales de l ' impact du changement de sch6ma r a d i a t i f .  Pour 

rendre compte plus finement de ce t  impact e t  expliquer l e s  r é su l t a t s  variant 

suivant l e s  intégrations,  nous dé ta i l lons  dans l a  su i t e  l ' é tude  des dif férents  

paramètres, en moyenne zonale e t  à l ' é c h e l l e  régionale. Xous comparons 

l e s  résu l ta t s  obtenus pour l e s  paires d ' in tégrat ions  du xodèle ne différant  

que par l e  schéma rad ia t i f  e t  l ' impact de paramétrisations de plus en plus 

r éa l i s t e s  des intégrations eritre température, humidité, nébulosité e t  rayon- 

nement es t  é tudié  par comparaison des s é r i e s  d ' in tégrat ions  en t re  e l l e s .  

Compte tenu du nombre d ' in tégrat ions  effectuées e t  de l a  rnul.tiplicité des 

champs disponibles, nous nous l imiterons dans l a  présentation des r é su l t a t s  

aux cas l e s  plus s ign i f i ca t i f s .  

V - 3.1. C h a m p  de t e m p é r a t u r e .  

L e s  f igures V-5 présentent les champs de tem pérature en moyenne 

zonale pour FCK ( f i g .  V-5.a) e t  FCN ( f i g .  V-5.b) t andis  que l e s  f igures 
l 

V-6 font apparaître les différences de température FCN - FCK ( f i g .  V-6.a),  

FCHN - FCHK ( f i g .  V-6.b) e t  VCN - VCK (fig. V-6.c). 

L'impact l e  plus évident du changement de schéma rad ia t i f  se s i t u e  I 
dans l a  stratosphère. L'incorporation de l 'absorption par l 'ozone et l e  meil- 

l eur  traitement de l 'absorption par le gaz carbonique dans l e  nouveau schéma 

contribuent à produire un échauffemefit de plus de 10 K vers  20 km par rapport 

aux températures obtenues avec l ' anc ien  schéma. Cet échauffement des couches 
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. F i g u r e  V-6.a. D i s t r i b u t i o n  en a l t i t l u d e  e t  l a t i t u d e  des  

moyennes z o n a l e s  de l a  d i f f é r e n c e  de  

t empéra tu re  e n t r e  FCN e t  FCK ( e n  OC). 
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Figure V-7. Distribution en altitude et latitude des 

moyennes zonales de la température (en degré 

Celsius) suivant Dopplick (1972) ; d'ôprès 

Newell et al. (1972). 



supérieures permet dans l e s  intégrations n N  de fermer l a  zone du minimum 

t ropical  vers 17 km qui r e s t a i t  ouverte dans les intégrations xxK, e t  de 

ré tabl i r  a ins i  l a  tropopause en zone tropicale à une a l t i tude  plus conforme à 

l a  climatologie de Dopplick présentée sur  l a  figure V - 7 . .  Cette a k l i o r a t i o n  

es t  à noter ca r  e l l e  corrige un défaut systcmatique commun à l a  plupart des 

modèles numériques de 1 ' atmosphère (Ramanathan et a l .  ,1983 1 . 

Dans l a  troposphère, on observe généralement des températures plus 

basses avec l e  nouveau schéma qu' avec 1 ' ancien ( f i g .  V-6 1 . 

S i  1 ' effet  observé dans les hautes couches (qui sont proches de 

l ' équi l ibre  sad ia t i f )  peut ê t r e  aisément irrterpreté à p a r t i r  des caractéris- 

t iques d ' absorption des schémas radiat i f  s u t i l i s é s ,  le refroidissement des 

basses couches semble plus d i f f i c i l e  à expliquer du f a i t  de l'importance des 

termes dynamiques pour l 'établissement de ces températures. 

. En première approximation, les températures troposphériques 

plus froides sont dues à un refroidissement accru avec l e  nouveau schéma 

(fig. V-1 . Aux basses la t i tudes,  l a  baisse de l a  température vers 11 km 

peut ê t re  r e l i ée  au refroidissement plus fo r t  l i é  à une meilleure prise en 

compte des e f f e t s  de température dans l 'absorption par l a  vapeur d'eau e t  

l e  gaz carbonique. On remarque que ce refroidissement diminue quand on passe 

de FC - à FCH -, à VC - du f a i t  du rô le  r é d a t e u r  de l 'humidité e t  de l a  

nébulosité qui tendent à s ' a jus t e r  pour diminuer l ' e f f e t  premier du change- 

ment de schéma radia t i f .  

Une interprétation plus f ine  e s t  possible suivant l 'analyse pro- 

posée par Fe9s et  Kaplan (1975). Ces auteurs imaginent une atmosphère arrivée 

à l ' équi l ibre  pour un certain schéma radiat i f  donné. Dans ce t t e  s i tuat ion,  

l e  taux d'échauffement t o t a l  moyenné sur un temps suffisamment long es t  nul 

pour n'importe quel élément de volume, et peut ê t r e  considéré comme l a  somme 

d ' un échauffement purement radiat i f  e t  d ' un échauf f ment  purement dynamique. 

Un nouveau schéma radiat i f  e s t  alors introduit  et l e  modèle e s t  intégré jusqu'à 

un nowel é t a t  d'équilibre, qui  peut ê t r e  obtenu à par t i r  de deux comportements 

extrêmes : 



- 270 - 
Figure V-8. 

Profils verticaux de l'échauffement par convection ( à  droite des axes) et du 
refroidissement radiatif net ( à  gauche des axes) (en K/jour) en moyenne sur 
les 5 premiers jours des intégrations. Le refroidissement radiatif net est la 
somme de l'échauffement radiatif par absorption de rayonnement solaire et 
du refroidissement par émission de rayonnement tellurique. L'échauffement par 
convection est la somme des échauffements résultant de l'ajustement convectif 
sec, de l'ajustement convectif humide et du schéma de convection des cumulus 
en air non saturé. 
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- un ajustement de type radiat i f  pour lequel l'atmosphère soumise 

au forçage rad ia t i f  du nouveau schéma, maintient constant son échauffement 

d 'origine dynamique, mais modifie l e  champ de terripérature de façon à restaurer 

un champ d'échauffement rad ia t i f  calculé par le nouveau sdiéma,égal à ce lu i  

calculé par l 'ancien schéma sur l 'ancien champ de température ; 

- un ajustement de type dynamique pour lequel l e s  champs de tempé- 

rature e t  d'humidité demeurent constants (donc l'échauffement rad ia t i f  garde 

l a  nouvelle va'leur donnée par l e  nouveau schéma radiat i f  1 pendant que l a  dyna- 

mique évolue et modifie l'échauffement dynamique de façon à compenser l e  nouvel 

échauffement radiat i f  et à retrouver l ' équ i l ib re  i n i t i a l .  

Il est c l a i r  que l'atmosphère t e l l e  qu ' e l l e  e s t  simulée par l e  modèle 

ne s e  cornporte pas suivant l ' u n  ou l ' a u t r e  des ajustements précités,  mais 

l 'analyse de Fels et Kaplan permet de caractér iser  des comportements l imites .  

Afin de voir qualitativement quelles sont les tendances au 

début des intégrations, l a  f igure V-8 présente pour FCHK e t  FCHN l e s  

prof ils du refroidissement rad ia t i f  net ( refroidissement de grandes 

longueurs d'onde plus échauffement de courtes longueurs d'onde) e t  de 

1 ' échauffement par convection aux 8 la t i tudes  déjà considérées sur 

l a  figure V-1 moyennes sur les 5 premiers jours des intégrations ( l e s  

résu l ta t s  à l ' i n s t a n t  i n i t i a l  étant très bruités,  une moyenne sur les 

premiers jours s 'avère nécessaire pour m e t t r e  en évidence l e s  tendances). 

Au delà de 50°N, l a  simili tude entre l e s  prof i l s  de l'échauffement par 

convec+ion,, indique que l'atmosphère subi t  un ajustement de type r ad ia t i f .  

Aux  plus basses la t i tudes,  on observe des écar ts  plus importants entre  l e s  

prof i l s  mettant en évidence un ajustement à l a  f o i s  radiat i f  e t  dynamique. 

.A titre d ' i l l u s t r a t ion ,  l a  dis t r ibut ion horizontale de l a  tempé- 

rature TS de l a  surface du modèle produite pour VCK e s t  présentée sur l a  

figure V.9a. 

Les températures océaniques sont fixées à leurs  valeurs climato- 

logiques en moyenne zonale. On observe un maximum de température loca l i sé  

à l a  l imite sud de l a  zone ar ide de type désertique que sinaile l e  modèle. 

Plus au sud, malgré un ensoleillement plus f o r t ,  l a  température diminue en 

raison des fo r t e s  précipitations équatoriales et de l'évaporation intense 



LONG 1 TUOE 

Figure V-9.a. Distribution horizontale de la 
température à la surface du modèle 
pour VCK (en degrés K). 

LONG 1 TUDE 

Figure V-9.b. Distribution horizontale de la 
température de l'air au premier 
niveau du modèle ( a  = 0.997) pour 
VCK ( en degrés K) . 



qui leur sont associées (cf .  section V-3.5). V e r s  30°N, les isothermes sui- 

vent étroitement l e  re l ief  et le  minimum re la t i f  à 3S0N e s t  l ié  à l 'existence 

de l a  montagne définie dans ce t t e  zone du modèle. Au delà, l a  décroissance 

des températures est à r e l i e r  à l a  diminution du rayonnement solaire dispo- 

nible à l a  surface. Par ai l leurs ,  l a  surface du modèle est couverte de neige 

au nord de 40°N et le  fo r t  albedo associé à l a  neige renforce le refroidis- 

sement. Au delà de 6S0N, l e s  très faibles températures sont l i ées  aux zones 

de glace permanentes spécifiées dans le modèle. Les basses couches polaires 

doivent leurs températures t rop  froides d'environ 20K (par rapport à l a  clinma- 

tologie de Dopplick (1972) aux conditions de surface du modèle. L a  t rop 

faible superficie de l'océan aux hautes latitudes, ne permet pas à celui-ci 

de jouer pleinement son rôle de réservoir de chaleur e t  ce défaut e s t  encore 

accentué par l a  présence de l a  source froide que constitue l a  zone de 

banquise et de glace imposée au nord de 70' dans l e  modèle. 

Comme l e  présente l a  figure V4b, l a  température atmosphérique 

T(1) au niveau l e  plus bas du modèle dépend fortement de l a  tengérature 

de l a  sur-face sous-jacence. A l'exception des plus hautes latitudes du 

modèle, l ' a i r  est  plus froid que l a  surface conformément à l a  situation 

observée en hiver. 

Lors du changement de schéma radiat if ,  l a  température de l a  

surface du continent se modifie en réponse au forçage radiat if  directement 

l i é  au changement de schéma radiatif  et aux différentes interactions l i an t  

l e s  différents termes (flux radia t i fs  e t  turbulents) du bilan énergétique 

de l a  surface. La figure VIOprésente l a  température de surface TS en moyen- 

ne zonale sur le continent pour l e s  t r o i s  séries d'intégrations. Alors que 

l e s  moyennes g3obales du tableau V-3 font toutes apparaître un refroidisse- 

ment de l a  surface avec l e  nouveau schéma radiatif  l e s  moyennes zonales pré- 

sentent un comportement différent : à nébulosité fixée (intégrations FC - 
et FCH -), on observe une diminution de l a  température intéressant généra- 

lement toutes l e s  latitudes, alors  qu'à nébulosité interactive (integrations 

VC-) TS augpente entre 1.5' e t  4S0N. 

La figure V-11 présente les moyennes zonales de T(1) sur l'ensem- 

ble du modèle et séparément pour l e s  océans e t  l e  continent pour l e s  différen- 
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Figure V-11. Température de l'air au premier niveau du modèle (a = 0,997) en moyenne zonale 

sur l'ensemble du modèle (global) et séparément au-dessus des océans (océan) et 

et du continent (terre) (en K). 



latitude 

Figure V-12. Distribution en altitude et latitude des 

moyennes zonales de la différence d'humidité 

spécifique entre FCHN et FCHK (en 10-1 g.kg-l) . 



t e s  intégrations. La température de l'air au premier niveau du modèle,plus 

froide dans l a  zone comprise entre l'équateur et 2S0N, est due au refroidis- 

sement plus intense des basses couches des basses lat i tudes par l e  nouveau 

schéma (f ig.  V-11, puisque ce t  effet  apparaît sur l'océan et sur l e  continent 

indépendautmerrt de variations éventuelles de l a  température de l a  surface. Au 

delà de 2S0N, l e s  variations de T(1) sur  l e  continent suivent essentiellement 

ce l les  de Tg On observe aussi localement, sur l'océan corme sur l e  continent 

des températures T(1) plus chaudes avec l e  nouveau schéma correspondant à des 

zones où l e  refroidissement radiatif  calculé dans l a  première couche e s t  plus 

faible avec Z e  nouveau s c h h  qu'avec llancken. A ces variations de température 

correspondent des variations d'humidité. Dans les t r o i s  séries  d' intégration 

(cf. tableau V-31, le refroidissement général de l a  troposphère va de 

pair avec une diminution de l'humidité du modèle. A titre d ' i l lus t ra t ion ,  

l a  figure V-12 présente l a  moyenne zonaledela différence entre l e s  rapports 

de melange obtenus pour les intégrations FCHN et FCHKOn observe un assèche- 

ment relat i f  de l a  troposphère particulièrement important a l'équateur et 

s'étendant jusqu'à 4 j 0 N .  Au delà vers 50°N, une Gtude locale montre une au@nen- 

tat ion de l'humidité dans les zones de l a  figure V-12 où l e s  températures de 

f l a i r  obtenues avec le nouveau schéma sont supérieures à cel les  obtenues avec 

francien. Cet ef fe t  d ' interaction es t  tout  à f a i t  cohérent avec le  feedback po- 

s i t i f  entre 6empératu-e et humidité. Une preuve a contrario de l 'existence de 

ce feedback es t  fournie par l a  comparaison de FCK e t  FCN où l e s  m ê m e s  e f fe t s  

apparaissent, mais avec une intensité moindre. 

V - 3 . 2 .  Champs de vent. 

Ramanathan et al. (1983) expliquent de meilleurs résul tats  concer- 

nant l a  position, l a  forme et l ' i n tens i t é  des jets tmposphérique e t  de l a  

nuit  polaire par des modifications du champ de température obtanies grâce à 

des améliorations apportées à leur s c h b  radiat if .  En particulier,  aux gran- 

des longueurs d'onde, un traitement plus précis de l ' e f f e t  de température sur 
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Fieure V-13.a. Distribution en altitude et latitude des 

moyennes zonales de la composante zonale 
-1 

du vent pour VCK (en ms ) .  





Figure V-14. Distribution en altitude et latitude des 

moyennes zonales de la composante zonale 

du vent en hiver (en KI,-') ; d'après Neweil 

et al. (1972). 
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Figure V-15. D i s t r i b u t i o n  en a l t i t u d e  e t  l a t i t u d e  des 

moyennes zonales de la  composante méridienne 
-1 

du vent  pour FCHK (en  m s  1. 
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Figure V-16. Distribution en altitude et latitude des 

moyennes zonales de la composante verticale 

du vent pour FCHK '(uni té arbitraire) . 
Les ascendances correspondent aux zones posi- 

tives. 
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Figure V-17.a. D i s t r i b u t i o n  en l a t i t u d e  e n t r e  l ' é q u a t e u r  e t  25ON de 
l a  composante v e r t i c a l e  du vent  à d i f f é r e n t s  niveaux 
de p re s s ion  pour l e s  i n t é g r a t i o n s  FC- ; moyennes zonales  
s u r  l e s  rég ions  océanique, occ iden ta l e  (W;O), c o n t i -  
nen t a l e  ( l a n d )  e t  océanique o r i e n t a l e  (E.0) ; l e s  mouve- 
ments ascendants  son t  notés  posi t ivement  ; l ' u n i t é  e s t  
a r b i t r a i r e .  



Le champ de vent vert ical  e s t  présenté pour l a  même intégration 

sur l a  figure V-16. S i  l 'on note clairement l a  branche ascendante de l a  cel- 

lu le  de Hadley entre l 'équateur e t  10°N, l a  branche descendante est m a l  définie. 

On observe en ef fe t  une forte  ascendance vers 30°N directement liée à l'oro- 

graphie et qui divise en deux part ies  l a  branche deseendainte de l a  cel lule de 

Hadïey, l 'une située entre 10 et 20°N9 qui tend d 'ai l leurs  à comprimer l a  bran- 

che ascendante équatoriale,,ll.autre au delà de 40°N. A u  delà de 50°bi, on retrou- 

un vent vert ical  ascendant correspondant à l a  branche ascendante de 18 cel lule 

de Ferrel. C e t t e  circulation reste néanmoins assez éloignée des champs observés. 

L'ensemble des défauts apparaissant dans le champ de vent peut être imputé à l a  

description simplifiée de l a  circulation générale que constitue l e  modèle sec- 

to r i e l .  L'hypothèse de symétrie entre les deux hanisphères tend pour une simu- 

lat ion du climat en hiver à ramener trop.au Nord l a  circulation de Hadley. 

Par ai l leurs ,  l a  périodicité longitudinale d'ordre t r o i s  e t  l a  distribution 

choisie pour l 'élévation du t e r ra in  surévaluent l e  forçage de l a  circulation 

par l'orographie. Il reste néanmoins intéressant de voir quel e s t  l'impact 

du changement de schéma radiatif  sur ce t t e  circuiation verticale.  

Représentées en moyenne zonale comme sur l a  figure V-16, l e s  

modifications apportées au champ de vent vert ical  par un changement de schéma 

radiatif  sont difficilement interprétables. En particulier,  dans l e s  régions 

tropicales où l'impact d'un t e l  changement devrait ê t re  le plus f o r t ,  le  vent 

vertical présente à l a  même lat i tude de fortes  ascendances sur l a  zone de 

convergence que constitue l e  continent et des mouvements descendants sur  l e s  

zones de divergence océanique. Sur l e s  figures V-17a, V-1Zb et V-17c corres- 

pondant aux différentes séries  d intégrations, nos résul tats  sont donc présen- 

tés à différents niveaux de pression, en fonction de l a  lat i tude entre l'équa- 

teur  et 2S0N9 en moyenne pour les t r o i s  zones, respectivement océanique occiden- 

t a l e  (WO), continentale (land) et océanique orientale (EO). Les résul tats  ne 

sont pas présentés au delà de 2S0N, car  ils apparaissent t rop marqués par l e s  

ef fe ts  orographiques et ne reflètent que de mani&re indirecte les modifications 

subies par les champs radiat ifs .  

En l'absence de sor t ies  diagnostiques concernant l e s  f lux de masse 

dans ce t te  version du modèle de circulation générale, les modifications du 
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champ de vitesse vert icale  et de l a  s t a b i l i t é  verticale,  présentée en moyenne 

zonale pour l e s  différentes intégrations sur  l a  figure V-18, sont indirecte- 

ment représentatives des modifications de l a  circulation. 

Pour les intégrations à nébulosité fixée (FC -, f i g .  V-17a, e t  V-18a ; 

FCH -, f ig .  V-17.b et V-18b) une diminution des mouvements ascendants apparaît 

au dessus du continent entre l'équateur e t  une lat i tude s i tuée  entre 5 e t  7ON 

suivant l e s  intégrations e t  ce à tous l e s  niveaux entre 900 mb et un niveau 

s i t u é  vers 600 mb (FCN) ou 500 m b  (FCHN). Au dessus de ce niveau de pression, 

on observe à ces lat i tudes un accroissement de l ' i n t ens i t é  des mouvements 

ascendants. Dans l a  zone continentale située plus au Nord, les intégrations 

diffèrent de façon moins systématique. 

Pour l e s  intégrations VC -, on observe sur  le continent ( f ig .  V-17c) 

une augmentation des mouvements ascendants à tous les niveaux entre l 'équateur 

et 3 O N  et une diminution des mouvements ascendants entre c e t t e  dernière l a t i -  

tude et lSON: On observe par a i l l eu r s  sur  l a  figure V-18c une diminution de 

l a  s t a b i l i t é  verticale à par t i r  de 800 mb, s o i t  un niveau beaucoup plus bas 

que dans les intégrations à nébulosité fixée. C e  niveau plus bas donne à cette 

destabilisation, en zone équatoriale, plus d'impad pour un éventuel accrois- 

sement de l ' i n t ens i t é  de l a  branche ascendante de l a  cel lule  de Hadley. 

Sur les zones océaniques apparaissent aussi des e f fe t s  importants : 

sur l'océan occiderrtal, l e  f a i t  l e  plus marquant concerne l a  diminirtion rela- 

t i v e  des mouvements descendants entre  15 e t  2S0N, intéressant l'ensemble des 

niveaux de pression étudiés. Pour VCN, ce t  e f fe t  correspond même à l a  création 

drune zone de f o r t s  mouvements ascendanbs. Sur l'océan oriental,  on retrouve 

l a  contre part ie  des e f fe t s  précédemnent signalés : pour VCN, on observe une 

augmentation relat ive des mouvements descendants entre  O et IO0 e t  entre  17 

et 2s0 ,  une diminution relat ive entre 10 et 17ON. D e s  e f f e t s  similaires 

apparaissent pour FC - et FCH -. 
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L'effet du changement de schéma radiatif  de grandes longueurs d'onde 

sur l a  circulation n'apparaît qu'indirectement dans ces modifications. Pour les 

intégrations à nébulosité fixée, il semble que contrairement aux expériences 

de Wu et a l .  (19781, l a  prise en compte de l'absorption par l e  continuum de l a  

vapeur d'eau dans l a  fenêtre atmosphérique ne contribue pas à destabiliser 

l'atmosphère en zone équatoriale e t  à renforcer par l à  même l a  circulation de 

Hadley. Une explication possible B ce phénomène est l e  rôle d'écran j o d  par 

l a  nébulosité basse. Aux basses latitudes, le refroidissement supplémentaire 

qu'introduit l e  continuum d'absorption de l a  vapeur d'eau, res te  essentielle- 

ment confiné sous l a  couche nuageuse basse, dont l ' a l t i tude  et l 'extension 

horizontale sont spécifiées, si bien qu'une éventuelle destabilisation due à 

ce refroidissement accru reste  limitée à l a  couche limite planétaire. Par a i l -  

leurs,  l'absence de refroidissement supplémentaire dans l a  couche entre 800 e t  

600 mb tend à s tabi l i ser  ce t te  couche vis-à-vis de l a  couche limite.Due au 

refroidissement radiatif  accru du nouveau s c h b  entre 600 et 300 mb, on obser- 

ve à ces niveaux une diminution de l a  s t ab i l i t é  verticale entre l 'équateur e t  

40°N. Mais l'assèchement re la t i f  de l a  troposphère résultant du refroidissement 

de celle-ci tend à limiter l ' e f f e t  du dégagement de chaleur latente par con- 

vection e t  donc le  renforcement de l a  branche ascendante de l a  cel lule de 

Hadley. Dans les intégrations à n&ulosité fixée, l a  destabilisation semble 

a ~ p a r d t m  plus au Nord, ce qui n'est  pas sans conséquence pour l e  cycle 

hydrologjque et le  bilan hydrologique de l a  surface dans l'ensemble de l a  

zone tropicale (cf .  V-3.4). 

Seules les intégrations à nébulosité interactive semblent réagir 

suivant 1 ' analyse proposée par Wu e t  al. ( 1978 1, car  l a  nébulosité basse 

des intégrations VC - (calculée plus faible et dans des couches plus basses 

(cf .  V-3.3.1) que les valeurs climatologiques u t i l i sées  dans FC - et FCH -1 
permet au continuum d'absorption de destabiliser l'atmosphère à par t i r  de 

800 mb. 

V - 3.3. Nébulosité et champs radiatifs . 
Pour analyser les champs radia t i fs  correspondant aux intégrations 

VC -, il est nécessaire de présenter le champ de nébulosité s i d é  par l e  



modèle, tant  les variations des flux radia t i fs  sont liées à cel les  des nuages 

présents aux différents niveaux du modèle. 

V - 3.3 .1 .  Nébulosite simul&e_par le modèle. -------- ------ 
L e s  figures V-lQa, b, e t  c présentent l a  distribution moyenne 

de l a  nébulosité totale en janvier dérivée à par t i r  d'observation satel- - d 

l i t a i r e s  par différents auteurs. L e s  particularités régionales sont bien 

présentes sur ces t r o i s  cartes.  On retrouve les zones de faible nébulosité 

su r  les zones arides du Sahara, dlAustraïie, du Kalahari, de Mongolie e t  les 

zones fortement nuageuses sur llAmazonie, l'Indonésie et sur l e s  océans 

Atlantique. et Pacifique vers 50°N. Cependarrt l ' incert i tude sur l a  couver- 

ture  obsem& at te in t  généralement 10 %, ce qui n 'es t  pas négligeable du point 

de vue de l a  sensibi l i té  du bilan radiat if  à l a  couverture nuageuse. S i  pour 

Cess (1976) une variation de l a  couverture nuageuse l a i s se  inchan& le bilan 

radiatif  de l a  planète, de nombreux auteurs après Schneider (1972) ont montré 

qu'une augmentation de l a  couverture nuageuse tendait à diminuer l f6nergie 

absorbée par le  système Terre-atmosphère. Ainsi Schneider (1972) indique 

t'il que globalement une variation de 10 % de l a  nébulosité to ta le  entraîne- 

r a i t  un changement de 9 sur le bilan radiatif  de l a  planète, qui, toutes 

choses étant 6gales par a i l leurs ,  conduirait à une variation de l a  tempéra- 

ture à la surface de l 'ordre de 2 K suivant Schneider, de 5 K suivant Budyko 

(1975) ou C e s s  (1976). 

Cette incertitude sur l a  nébulosité observée permet cependant de 1 
donner un ordre de grandeur aux incertitudes acceptables sur l a  nébulosité i 
simulée dans l e s  modèles. 

L e s  figures V-20, V-21 et V-22 présentent pour VCK l a  répartit ion 

géographique des nuages hauts, moyens et bas respectivement, a ins i  que les I 
diff6rences de nébulosité entre VCN et VCK. l 

En zone équatoriale, l a  nébulosité haute résulte du transport 

vertical de vapeur d'eau d a .  l a  branche ascendante de l a  circulation de W e y .  1 
L e  maximum vers 35ON correspond aux mouvements ascendants forcés par ltorogra- 1 
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Figure V-19 . a. 

Figure V-19. b . 
Figure V-19. Distribution de la moyenne pour janvier de la nébulosité 

totale dérivée d'observations satellitaires. 

a - distribution globale d'après Berlyand et Srokina (1975) 
(unité 10 % ) .  

b - distribution globale d'après "Understanding Climatic 
Change a program for action", US National Academy of 
Sciences (1974) (unité O,11. 

c - distribution dans la zone 30°N - 30°S d'après Atkinson 
et Sadler (1969) (unité 1/81. 
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phie tandis que l a  supersaturation es t  à l 'o r ig ine  de l a  nébulosité haute obser- 

vée au Nord de 50°N. La nébulosité moyenne a deux origines. Dans l a  région 

polaire, e l l e  correspond à des nuages non convectifs. Dans l a  zone de conver- 

gence intertropicale, ce sont des nuages de convection profonde qui se forment 

en particulier au-dessus des continents. La nébulosité basse suit une réparti-  

t ion  similaire. On peut noter sur l e s  figures V-22a e t  V-21a l e s  fa ib les  nébu- 

los i t é s  basse e t  moyenne dans l e s  zones de mouvements descendants notées sur  

l e s  figures V-17. 

La comparaison des nébulosités de VCN et VCK, présentées en moyennes 

- zonales sur l a  figure V-23 sur l'ensemble du modèle e t  séparément au dessus 

de l'océan e t  du continent, pennet de dé ta i l le r  les e f fe t s  déjà notés sur les 

moyennes globales du tableau V-3, à savoir une diminution quasi-générale de 

l a  nébulosité haute, plus marquée aux hautes lati tudes, des variations peu 

significatives de l a  nébuîosité moyenne e t  des variations marquées de l a  nébu- 

l o s i t é  basse : augmentation sur l e  continent en zone équatoriale et 

sur l e s  océans jusqu'à 2s0N, diminution sur le continent entre 10 e t  

40°N. 

Un exemen dé ta i l l é  des champs de température e t  d'humidité 

montre que l e s  variations de l a  nébulosité sont essentiellement liées 

aux variations de l'humidité relat ive aux différents  niveaux atmosphé- 

riques (cf .  section V-3.4.3). 

Telle qu 'e l le  e s t  calculée par les divers s c h b s  de génération 

de nuages, l a  nébulosité peut apparaître dans n'importe quelle couche du 

modèle ; cependant un regroupement en t r o i s  couches, haute, moyenne et 

basse, est opéré pour des raisons d'économie de temps calcul. Aucun niveau 

part icul ier  n 'étant affecté  pour ces t r o i s  couches, e l l e s  sont susceptibles 

drévoluer en al t i tude en fonction de l a  *graphie, ou en réponse au forçage 

radiat i f  différent.  Cependant ce degré de l ibe r t é  sur l ' a l t i t u d e  des couches 

nuageuses ne permet que des interactions limitées dans l a  mesure où ce re- 

groupement en t r o i s  couches localise fortement les ef fe ts  radia t i f s  dans 

leur extension verticale e t  tend ains i  à bloquer les évolutions possibles. 

Un examen des nébulosités générbdans  toirtes les couches (avant regrou- 

pement montre qu ' au cours de 1 ' intégration très peu de changements intervien- 

nent sur l a  position des nuages. Pour une couche de nébulosité haute et 
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moyenne, calculée en moyenne sur 30 jours, on observe peu de variations longi-  
I 

tudinales. Dans 1es.mêmes conditions l a  nébulosité basse présente une plus 1 
I 

grande variabi l i té ,  qui apparaît l i é e  à l ' i n tens i t é  des ascendances. Cependant 1 
I 

prise en moyenne zonale, l a  distribution verticale de l a  nébulosité ne varie 

pas entre VCN et VCK. En revanche, celle-ci diffère assez fortement de l a  

distr5bdion climatologique, l a  nébulosité basse se situant en moyenne dans 

des couches situées deux niveaux plus bas que l a  climatologie employée 

( a  = 0.975 au l i eu  de a = 0.906 ; cf .  f ig.  V-A7). Par a i l leurs  les nébulo- 

sités obtenues à tous l e s  niveaux sont beaucoup plus faibles (cf.  tableau V-3). 

L e s  nébulosités to ta les  obtenues par VCK et VCN (vues du sommet 

de l'atmosphère en supposant un recouvrement aléatoire des couches nuageuses) 

en moyenne zonale au dessus du continent e t  des océans du modèle sont comparées 

sur l a  figure V-24. à l a  nébulosité climatologique employée dans l e s  

intégrations FC - et FCH - e t  aux distributions climatologiques corn- 

pilées par Berlyand et Strokina (1975). Ces comparaisons montrent tout  

d'abord que l a  nébulosité u t i l i sée  pour l e s  intégrations FC - et FCH - 
dérivée de l a  climatologie de London (1957) apparaît faible par rapport 

aux évaluations de Berlyand e t  Strokina. De ce point de vue, il es t  à 

remarquer que London n'avait u t i l i s é  que des données de surface, tandis 

que l a  climatologie plus récente f a i t  usage des d o ~ é e s  sa te l l i t a i res  qui 

prennent m i e w  en compte l a  nébulosité haute. Il apparaît d 'autre part  que 

les simulations VCK et VCN sous évaluent systématiquement l a  nébulosité 

totale .  Une part ie  de ce défaut du modèle peut être imputée à l'absence de 

schéma générant l e s  nuages de type stratiforme qui surmontent généralement 

l a  couche limite planétaire sur  l e s  façades océaniques occidentales des 

continents aux moyennes lat i tudes (au large de l a  Californie, de l a  Mauritanie, 

de l a  Namibie, du Chili et du Pérou). Par ai l leurs ,  le modèle ne possède aucun 

moyen de diagnostiquer l a  nébulosité stratiforme des étages moyen et supérieur 

qui sont observés dans l a  zone de convergence intertropicale.  D'après Webster 

et Stephens (19801, ces nuages sont souvent l e s  vestiges des enclumes des 

cumulonimbus se développant en zone équatoriale et peuvent se déplacer loin 

de leur région d'origine. C e t e  nébulosité est  alors déconnectée de tout  

processus convectif sous-jacent e t  ne peut donc être générée dans l e  modèle 

par un schéma de type Kuo. 



OUTGOING LONGWAVE RADIATION ( w M - ~ )  J A N U A R Y  (1975 - 1978) 

Figure V-25. Distribution de la moyenne pour janvier du flux de grandes 
-2 

longueurs d'onde sortant au sommet de l'atmosphère (en Wm ) 

dérivée d'observations satellitaires par Winston et al'. (1979) 
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V - 3.3.2. Champs radiatifs au sommet de l'atmosphère. ...................................... 
-k 

Les figures V-25 et V-27 concernant l a  distribution de FT(top), 

flux de grandes longueurs d'onde sortant au somnet de l'atmosphère. 

La f i m e  V-25 correspond à une climatologie obtenue à par t i r  

de mesures sa te l l i t a i res  par Winston e t  a l .  (1979). E l l e  f a i t  clairement 

apparaître le contraste entre l e s  valeurs faibles obtenues au-dessus des 

surfaces froides des hautes latitudes et, les valeurs plus élevées aux basses 

latitudes. Régionalment, en zone tropicale on distingue nettement le  contraste 

entre les continents et l e s  océans (jusqu'à 50 l i é  à une nébulosité 

plus abondante sur les continents. 

La figure V-26a présente ~ ; ( t o ~ )  pour VCK tandis que l a  

différence VCN - vCK apparait sur l a  figure V-26b. Sur l a  figure v-26a, 

le minimum re la t i f  observé vers 35ON correspond aux basses températures 

des régions montagneuses, tandis que l e  maximum continental s i tué  entre 10 

et 20°N es t  l ié  à l a  zone de type désertique aux températures de surface 
+ 

élevées (cf .  f ig.  V-8al. La figure V-27 présente FT (top) en moyenne zonale 

pour toutes les intégrations. Les plus fortes  valeurs obtenues pour VC- sont 

à rattacher à l a  valeur plus faible fixée pour l 'émissivité des nuages hauts 

dans ces intégrations (cf .  tableau V - A l ) .  Ces nuages sont donc plus transpa- 

rents e t  laissent passer une plus grande part ie  du flux émis par l a  tropos- 

phère et l a  surface. D'autre part,  ces flux sortants plus fo r t s  dans les 

simulations VC- sont aussi dûs à une couverture nuageuse to ta le  plus fa ib le  

e t  à des nuages de l ' é tage  inférieur de l'atmosphère s i tués  plus bas que dans 

l a  climatologie adoptée pour FC- e t  FCH-. Cette différence d'environ 70 mb 

. (entre u = 0,975 au l i eu  de 0,906 ) correspond suivant l a  latitude, à une 

variation de 5 à 9 K sur l a  température du sommet du nuage, so i t  une modi-  

fication de 15 à 30 Wm-Z sur l e  flux sortant au sannet d'une atmosphère cm- 

plètement couverte par un nuage bas. 

D a n s  l a  mesure où le flux de grandes longueurs d'onde sortant au 

sonunet de l'atmosphère dépend très fortement de l a  nebulosité sous-jacente 



FC- et FCH- donnent des distributions similaires de ce t te  quantité, dont 

l e  profi l  suit précisément l a  nébulosité spécifiée en moyenne zonale (cf .  

f ig .  V-A8 1 . L e s  écarts entre FCK et FCN sont de 1 ' ordre de 5 Mnd2 e t  sont 

liés à des températures de surface différentes (cf .  section V - 3 . 1 ) .  E n t r e  l e s  

intégrations FCHK et FCHN, le  flux sortant au sonnnet de l'atmosphère varie de 

+ - 5 Mnm2. ; l'assèchement re la t i f  des basses couches tropicales augmente l e s  

écarts observés dans ce t t e  &@.on par rapport aux intégrations FC-. D e  m b e ,  

l a  lé&re augmentation de l'humidité vers 6 0 ° N  dans FCHN contribue à diminuer 

l e s  écarts entre FCHK et FCHN dans ce t te  zone. 

D e  f a i t  de l a  var iabi l i té  des nuages, l'amplitude des écarts 

entre VCN et VCK es t  plus importante (entre -7 e t  + 1 8  WmW2) comme l e  

montre l a  figure V-26b. L e s  différences sont directement liées aux varia- 

t ions  de l a  nébulosité (cf .  f i g .  V-20 à V-22) : ainsi ,  dans l a  zone con- 

tinentale entre 1 0  et 30°N,  l'augmentation ( l a  diminution) du flwc suit l a  

diminution (19augmentation) de l a  couverture nuageuse ; sur l'océan occiden- 

t a l ,  l a  diminution du flux vers 1 s 0 N  es t  liée à une augmentation de l a  nébu- 

l o s i t é  à taus l e s  niveaux, l'augmentation du flux vers 30°N à une diminution 

de l a  nébulosité aux t r o i s  étages considérés. 

Dans l'ensemble des simulations (cf.  f ig .  V-271, on peut remarquer 

une représentation insatisfaisante de deux phénomènes apparaissant nettement 

dans l e s  observations s a t e l l i t a i r e s  : l e s  contrastes océan - continent déjà 

notes sur l a  figure V-25 e t  le  minimum re la t i f  du flwc observé en zone équa- 

to r i a le  de 20 à 40 plus faible que les pics subtropicaux (Warren e t  

Thanpson, 19831. 

Pour l e s  intégrations à nébulosité spécifiée, le faible contraste 

océan - continent (10 Mn-L) est dû à l a  distribution zonale de l a  nébulosité. 
-2 

L e  minimum équatorial (d'environ 20 CJin résulte des valeurs plus fortes  

spécifiées pour l a  nébulosité dans ce t te  zone ( f ig .  V - ~ 8 ) .  Pour les intégra- 

t ions à nébulosité interactive, l ' émissivité 0,s spécifiée pour les nimges 

hauts rend ceux-ci moins efficaces pour moduler le flux sortant, si bien que 

le contraste océan-continent et le  minimum équatorial sont m a l  simulés. Par 



ai l leurs  pour VCN, l'augmentation de l a  nébulosité basse sur l'océan aux basses 

latitudes af fa ib l i t  l e  contraste océan-continent ; sur l e  continent, l a  diminu- 

t ion  de l a  nébulosité haute en zone équatoriale e t  l a  lég&re augmenbation des 

nuages hauts vers 20°N f a i t  disparaître l e  minimum équatorial. 

La distribution du flux radiat if  de courtes longueurs d'onde n 'est  

pas directement affectée par un changement du schéma radiatif  de grandes lm- 
' 

gueurs d'onde. Seules l e s  variations de l a  nébulosité entraîne une modification 

de cet te  distribution, l a  température n'intervenant qu'au second oidre dans 

l'absorption du rayonnement solaire  par les gaz radiativement a c t i f s  de lfatmos- 

phère. On n'observe donc aucun changement notable de l'albédo planétaire 

entre FCN et FCK, ou entre FCHN e t  FCHK. La figure V-28 présente l 'albedo 

planétaire en moyenne zonale e t  séparément au dessus des océans e t  du conti- 

nent, pour VCN e t  VCK et pour FCHN. La faiblesse de l 'albedo dans les inté- 

grations VC - es t  due à l a  sous estimation de l a  nébulosité déjà discutée. 

Les différences d'albedo sont à re l i e r  aux variations de l a  nébulosité, en 

particulier à cel le  des étages moyen e t  inférieur,  les épaisseurs optiques 

fixées pour ces nuages (cf ,  tableau V-Al)  leur  permettant de moduler plus 

efficacement l e  rayomement solaire.  Les variations d'albedo sont plus 

prononcées au-dessus des zones océaniques qu'au dessus du continent. Cette 

différence est due aux valeurs de l 'albédo de l a  surface, plus faible sur 

l'océan que sur le  continent à l a  même latitude, induisant a ins i  un contraste 

surface-nuage plus fo r t  en régions océaniques qu'en région continentale. 

Le bilan radiatif  au somnet de l'atmosphère est l a  différence du 

Flux de courtes 1ong;ueurs d'onde absorbé par lfatmosphère et du flux de 

@andes longueurs d'onde sortant au samnet. Pour l e s  intégrations FC - e t  a 

FCH - , l e s  f l u x  nets solaires variant très peu, le bilan radiatif  r e f l è te  

l e s  variations du flux de grandes longueurs d'onde. La figure V-29 compare 

l e s  profi ls  du bilan radiatif  en fonction de l a  lat i tude pour l e s  différentes 

intégrations. 

A titre de comparaison, l e  bilan radiatif  dérivé des observations 

sa te l l i t a i res  par Winston e t  a l .  ( 1979 e s t  présenté à l a  figure V- 30. Les 

intégrations FC - et FCH - faurfiissent un bilan radiatif  t rop  élevé ; l e s  
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f& par les ix&&grati- VC - d plus jwvchw des observa- 

i- : on maarque en particuiier la ~ 1 1 ~  position des isKJ - la, ù2 V ~ S S  40°N & O Mn-' 1801. IBB la zone 6qw+oriaSe, un 

~~ accord avec l e  bilan d e s t  abt~pu pap VCN. Ces r6sl~A- 

tata sont n&ummins B gnaMire avec circaqmtion puisque la 0awert;m nua- 
g e ~ & ~  &mal& par le mad&e est trop faible. Ces ~~ font don: % 

apparaître une faible- sur la paradtrisatki ' effet de l a  n6bulodté F 
apir le bilan mrti&if. 

p+$? y-7 
$ '%7 Pair le. ùrteLp.ati~n% P rdbilwait6 variable, il eat m b b  

d'étudier direct- Sa senAhAlit6 du b i h  rad5atif au mamet ch 

1' re A la AU:*- en c&cu;ZaRt ce que Hartniaral et 
ShoPe (1980) appellent le facteur de n ~ o s i t l é .  C e l u i - c i  slkr j i t  : 

au 
= Q ( - ) + 1  

$2 glst l e  rpryo- .rsolahe irrmcidemk, a llalb& p l d d r e t  et F 

le flux de grandes longwum d1 ande sortant au haaraset de 1 'atamsph8re. C e  

frac3;eiar sgns din#rnsion rcaractdciae ltlnpMlrtance relative des effets de courtes 

et de $rancies longuetirs citande sur l e  bilan rsdlatff. Quand CF est ml, am 
effets se c - m t  j s'il vaut 1, on n'observe que  de^ effets 
mandes longueurs d'onde. Ce facteur de d e o s i t 4  peut êtse inférirau. à - 1 

suquel cas les n- prhrrts s e  - (CF-1) fois plus efficaces pour réf l  
chir l e  rayomesmt solaire que pour atténuer l e  flux sortant de grancies 1 

d'onde. La figure V-31 caapare las valeurs *.fa&eur de M o & . t é  - 

0btWn.w~ harr le cozrtiriexlt et les zones océaniques gaur les i&&ertions VCK 
:{;' 

et WX. En moyenne globale (cf. Tableau V-31, ce facteur reste trb proche de 
<&f 

zéro (- 0,097 paul VCK et - 0,078 pour VCN) indiquarrt une quaasi c-at 8% 
antre effets de &andes et de court- loqpxim d'onde. Un t e l  dstiitat n1 

kd en j M e p  
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V - 3.3.3. Chamqs radiatifs à la surface du modèle. --- ------------_C------------- 

La description du transfert  radiatif  cians le système Terre - 
Atmosphère, sera i t  incompléte sans l 'é tude du bilan en surface des diverses 

contributions radiatives du système. Ce bilan radiat if  e s t  un des éléments 

importants pour l e  bilan de chaleur et d'humidité de l a  surface. Actuellement, 

l e s  observations des flux radia t i fs  en surface sont relativement peu nombreu- 

ses,  cornparées aux mesures au sommet de l'atmosphère et n'ont pas l 'extension 

globale & celles-ci, limitant ainsi  l a  possibi l i té  de valider les modèles 

radia t i fs  à ce  niveau. 

L e  flux m t  de grandes longueurs d g  onde à l a  surface, (surf , 
est l a  différence entre le f lux montant de l a  surface e t  le flux descendant 

de 1 ' atmosphère : (surf 9 e s t  donc l ié  autant à l a  température de l a  sur- 

face qu'à l ' é t a t  de température, d'humidité et de nébulosité de l'atmosphère 

surplombant celle-ci. 

L e  f lux Ffpt (surf l es t  présenté en moyennes zonales sur 1 ' ensemble 

du modèle e t  séparément au-dessus des océans et du continent pour l e s  t r o i s  

séries d'intégrations sur l a  figure V-32. C e s  moyennes zonales font toutes 

apparaître une diminution de FT( surf 1 dans l a  zone tropicale par augmen- 

ta t ion  du flux descendant due à l a  prise en compte de l'absorption par le 

continuum de l a  vapeur d'eau dans l a  fenêtre atmosphérique. 

Pour l e s  intégrations FC- au-dessus des océans, seuls cet e f f e t  

direct  du continuum e t  le  résultat de l a  variation de l a  température de lratmos- 

phère expliquent l a  variation de Tt (surf 1 entre FCN et FCK. Au dessus du 

continent intervient de plus l a  variation de l a  température de l a  surface. 

Cependant l a  comparaison avec l a  fi- V-3 ( F ? ~  (surf )  à l ' i n s tan t  i n i t i a l  

des intégrations) montre que-le forçage radiatif  i n i t i a l  s ' e s t  maintenu au 

cours de l ' intégration. 

Pour l e s  intégràtions FCH-, au-dessus des océans, l ' intégration de 

l'humidité avec l e s  champs radia t i fs  entraîne une extension jusqu'à 30°N de 

l a  zone où 1 'on note un  écart sur F T t  (surf 1 .  Sur le. continent, l a  diminution 
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du flux montant due au refroidissement de l a  surface es t  compensée par 

l a  diminution du f lux descendant due au refroidissement e t  à l'assèchement 

des basses caiches atmosphériques si bien que l ' é c a r t  entre FCHN e t  FCHK 

reste similaire à celui  entre FCN et FCK. 

S i  pour l e s  intégrations à nébulosité spécifiée, on constate un 

ef fe t  équivalent sur le continent e t  sur l e s  océans, l a  réponse du modèle 

sur le continent d i f fère  de celle sur  les océans dans les in tépa t ions  à 

nébulosité variable. Sur l'océan, on observe aux basses lat i tudes une net te  

diminution de ~ T ( s u r f )  (- 15 hW2 entre l'équateur et 2S0N e t  une légère 

augmentation (+ 5 ~ 1 ; ~ )  vers 35ON liées aux variations de l a  nébulosité 

basse ( f ig.  V-23 c ) . Sur l e  continent, l a  diminution de Tt (surf 1 observée 

dans l a  zone équatoriale e s t  plus grande (- 18 que ce l l e  observée dans 

FC- et FCH-. Entre 5 e t  l S O N ,  l a  diminution de ~ y ~ ( s u r f )  e s t  plus faible  

que dans l e s  intégrations à nébulosité fixée . Entre 15 e t  2S0N, F? (surf ) 

pour VCN e s t  supérieur à l a  valeur correspondante pour VCK. L e s  figures V-33a. 

e t  V-33b présentent l e s  distributions régionales de FFt(surf 1 pour FCK e t  

VCN - VCK respectivement. L'examen paral lèle  des figures V-33 e t  V-22 montre 

1 'ef f e t  prédominant de l a  nébulosité basse sur le flux net en surface, accexitué 

par l a  faible  a l t i tude  des nuages bas dans l e s  intégrations VC-. Par ai l leurs ,  

l'humidité et l a  t apé ra tu re  aux plus bas niveaux du modèle concourent aussi 

fortement à l a  distribution observée (figures V-41 e t  V-9.b) :.uneaugmentation de 

l a  nébulosité basse tout  comme une augmentation de l'humidité au plus bas r;i- 

veau augmente l e  flux descendant e t  décroît l e  flux net pour une température 

de surface donn& ; une diminution parallèle des températures de l a  surface e t  

de l ' a i r  l a  surplombant tend à augmenter l e  flux net, l 'emissivi té  de l'atmos- 

phère pour-le rayonnement descendant étant &néralement inférieure à ce l l e  de 

l a  surface. 

Pour les courtes longueurs d'onde, de mênie qu'au sommet de l'atmos- 

phère, l a  nébulosité determine l a  distribution des flux en surface. L e s  inté- 

grations FC- et FCH- donnent par conséquctsicedes valeurs extrêmement proches 

de ces flux : l e s  variations rencontrées sont quasi nulles entre FCK et FCW 





et n'excèdent ~ B S  0,8 % &re F m  e t  FCiW ; entre VCK et VCN, les modi- 

ficatians du champ * n&dositd baww sont les p m d k  rwqmnsables 

de ceUas du eF5ilx net solaire à l a  d a c e .  

L e  bilan radiatif B la d a c e ,  e ( s u r ~ )  h t e  âe l a  atPféian- 

ce &re l e  flw net & CO- lcmguews dionde et celui de grandes 1-s 

d'aride : l e  prearier Wns~bi mp&mnte lf6wrjgie d'origine solaire absodxka pirt. 

l a  surface, le d t-, 1 brgrie perdme par celle-ci sous foraia. de rayon- 

rieme& te&=. Dans 1WI bUan 

l e  fîux radiatif m t  et 1- f lr tx turbulents de chaleur latente el: sensible 

traîne une variation de l a  taiiq)eratm de la mace. Le bilan rerdiatif B 
l a  wfaoa ,  e t  surf 1 est 

d l e  e t  ÛBpardumt wur les & et ie amtbent pau. 1- 3 &ries d'in- 

tt5gratim.s sur l a  figyre V-34. L e  d l e  t s h u h x t  llhéanisphere Nord en hiver, 

P(sur f1  est f au Mord d'une si- vers WON et e t i f  en deça. 

L position de cette lime varie suivant les int&ations : par r-rt aux 

intéhp'atiana, FC-, l l W d i t é  tmpaph6rique plus faible dsns les int&rations 

F(3I- eqdiqw la position plus &idionale de 1 i s o 4 p e  A.. Sa mition sur 

l a  figure V-34.42 est liée P l a  Mta,uiosit& bsass qui ps&d ptand les int&ratis>s 

VC- une valau. plus faible que cene  8pécifike cifaprès l a  climatolme (inté- 

grations FC- et FCH-1. Deuis tous les cas, le muvertu s c h b  diminue le flux net 

de mandes longueurs d'unde en zone tropicale et accroît donc le bilan rgdiatif 

en surface. Entre FCN et FCK (figure V-34 a )  l e  refroidisseamnt de la  

surface du corirtineat expUque l laqpatertion du bilan radiatif qui se p r o l m  

aux pi- hauias latitudes corrt;inentales. Entre FCWI et F a  cet effet est 

atbhu6 vem3 50°N par les asadificaticms du champ dlhmddit&. Les six urt6gra- 

tions ~~ une zone de déficit relatif sur l e  continent entre 20 et 30°N 

campoawlant B l a  zone aride du modUcr. 

LB li 1. e- - VCK st WN - VU< -rait - 
las fi- V-3% si; Y-35b ~ i v e a î m t .  Sur la fisprrc V-$48, les aasynie 

' de &aae daner FC- & FCH-, em& Ubs B 'la 6 dCMBI lis intgeP.a- 

sons W-. %m> la-f V-35bt XGS f ~ $ & m - e i b i  bilan r&&&if entm YCK et 

WN p b  afficflearetnt interpdtablsg cain lee dffcat i iona,  paralldles 





des flux nets de caurtes at; de grdes loagpreurss d'onde, qui prises isoleinent 

soart ai&w& refsables aw: variations de l a  dbuldt(4 barn, tendent à se 

V - 3.4.  Bilan hydrol~&ue à la surface du modéle . 
P w  ll&@ibxv 6nerg6tique de l a  surface, l ' e f fe t  premier du 

de:s&b radiatif de grandes ~~ d'and8 est une aqpmtation 

du bilan radiatif n& a l a  d a c  

la - tropicale 

eist fixée, toute amdification du bilan radiatif en$d.ne une oaodefic*ion 

équivalente de l'ensemble des flux turbùlent;~ de cf.taleur latsarte e t  sensible 

sans interaction pwssib1e avec l a  teqtérature de surface. La phitrion entre 

ces deux d.ernless flux dépend des variatltahs associks de t 

dfhumidite l a  surface du modèle. Cette partition peut être caractgMde 

par le rapport du f lux  de chislew sensible au flux de chalsur latente, appel6 

mpport de Bann (Priestley et Taylor, 1972 qui put  se'6crire : ig;p;q: fi .ic", ,? -- . % ~r'whk;$2. 7 

Hs 
I - 
, LEo 

oû les W o e s  S et a indiquent respectivement l a  surface et le plus 

bas niveau du &&le ; Cp est 1st capgicft8 calorifique de 1 'air pression 

canatante, L la chaleur lat;errte df&apoietiun, T l a  t@erture et I. 

de la :yii&? " ,tqg\g;i 
; > L r ' a 4 $ L  I 

de f l m b  agissant caili~e ua &-oir d'humidité de 

cipscité Wb%&, . 00- au rvspport & de l a  vapeur d'eau 
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A -et;-, ce ; au 



Rapport de Bowen 
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F i g u r e  V-36. Moyennes zona les  du r a p p o r t  de  Bowen (B = H/LE où H e s t  l e  f l u x  de  c h a l e u r  s e n s i b l e  e t  LE l e  f l u x  
de  c h a l e u r  l a t e n t e ) .  Les moyennes zona les  au dessus  du c o n t i n e n t  ne s o n t  p r é s e n t é e s  qu ' au  Sud de  
30°N : l a  p résence  de  n e i g e  aux p l u s  h a u t e s  l a t i t u d e s  l i m i t e  l ' é v a p o r a t i o n  e t  rend peu r e p r é s e n t a -  
t i v e s  l e s  v a l e u r s  obtenues  à c e s  l a t i t u d e s .  



où B est l a  coefficient d'évapotranspiration précédemment défini en fonc- 

t ion du contenu d'eau dans le so l  ( f i g .  V-A9 en appendice). 

La figure V-36 présente le  rapport de Bowen à l a  surface du modèle 

calculé pour les différentes intégrations en moyenne zonale sur une bande de 

lat i tude e t  séparément au-dessus des océans et du continent. Sur l e  continent 

au Nord de 40°N, l a  prkence de neige à l a  surface du modèle diminue l'évapo- 

ration et rend peu représentatives les valeurs obtenues à ces latitudes. 

Sur l e s  o c h s ,  l e  rapport augmente avec l a  lat i tude indiquant l a  part crois- 

sante prise par l e  f lux de chaleur sensible dans l e s  échanges d'énergie entre 

l a  surface et 1 ' atmosphère. 

La comparaison des intégrations --K e t  --N f a i t  apparaître 

sur l e s  zones océaniques une augmentation du rapport de Bowen entre l'&qua- 

teur et 30°N, indiquant que dans ces régions, au plus bas niveau du modèle, 

l ' e f f e t  de 1a variation de l a  température de l 'a ir- l 'emporte sur  celui de l a  

variation d'humidité. Sur le continent, l e s  variations de l a  température de 

l a  surface et du contenu d'eau dans le  so l  compliquent l ' interprétat ion.  

Néanmoins au Sud de lSON, le so l  contient généralement plus de 5 cm d'eau 

e t  évapore comme une surface saturée ; If  augmentation du rapport de Bowen dans 

l a  zone équatoriale, correspond l à  aussi  à un ef fe t  plus important sur l a  t e m -  

pérature que sur l'humidité. Plus au Nord, au-dessus de l a  zone aride du modèle, 

l e  nouveau schéma conduit dans l e s  intégrations à nébulosité spécifiée, à un 

rapport de Bawen localement plus f a i b l e  l i é  à une aughentation plus for te  du 

flux de chaleur latente que du flux de chaleur sensible, correspondant à 

l'augmentation parallèle du contenu d'eau dans l e  so l  e t  de l'humidité rela- 

t i ve  (cf .  V-3.4.3. et V-3.4.4). L'effet inverse apparaît au-dessus de l a  

zone aride pour l e s  intégrations à nébulosité interactive. ~ 
1 

V - 3.4.1. -- E v s a t i o n .  ----- 
L e  champ d'évaporation obtenu pour VCK est présenté sur l a  

figure V - 2 7  Cette figure montre deux maximum d'évaporation le long des 

cô'es l i é s  au for t  contraste thermique entre le  continent et les océans e t  
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Figure V-38. Moyennes zonales de l'évaporation et de la différence d'évaporation entre 
intégrations (en mm/jour). 





aux vents intenses régnant sur ces régions océaniques. La zone continentale 

équatoriale présente aussi de fortes  évaporations correspondant awc fortes  

précipitations convectives. On observe par a i l leurs  de faibles évaporations 

sur l a  zone continentale aride vers 20°N l ié  au déf ic i t  r e la t i f  du bilan 

radiatif  à l a  surface dans ce t t e  région. L'évaporation e s t  aussi fa ib le  aux 

hautes lat i tudes en raison des basses températures calculées par le modèle. 

La figure V-38 présente l'évaporation pour les t r o i s  séries 

d'intégration en moyenne zonale sur une bande de lat i tude et séparément sur 

l e  continent et l e s  océans. D'une manière &-&ale, l'augpentation de l 'éva- 

poration au-dessus des océans est due à l'assèchement re la t i f  de l'atmosphère 

l i é e  à son refroidissement. D e  plus, au-dessus des océans et du conkinent, les 

variations de l'évaporation aux basses lat i tudes suivent cel les  du bilan radia- 

t i f  en surface. Ainsi pour FC- et FCH-, l'augmentation de l'évaporation 

correspond à ' ce l l e  du bilan radia t i f ,  tandis que pour VC-, la diminution de 

l'évaporation vers 20°N es t  liée à cel le  du bilan radiat if .  

L e s  variations de l'évaporation expliquent les variations de 

l a  température de l a  surface du continent aux basses latitudes jusque vers 
-2 

30°N, l'évaporation d ' l  man dieau correspondazxt.à une perte d'énergie de 29 Whi . 
Un examen compare des figures V-9 e t  V-38- montrent un refroidissement de l a  

surface dans les zones où l'évaporation a augmenté pour FC-, FCH- e t  VC- 

(entre l'équateur e t  10°N) et pour VC- un échauffement de l a  surface vers 

20°N où l'évaporation a diminué. 

L e  champ de précipitation obtenu pour VCK est porté sur l a  figure 

V-39. Dans l a  région équatoriale-du continent, l e  maximum observé correspond 

aux précipitations convectives dues au transport vert ical  de l a  branche ascen- 

dante de l a  cel lule de Hadley. Vers 30°N sur le  continent, l e s  fortes  p k i p i -  

tat ions sont l i ées  aux mouvements ascendants forcés par l'orographie du modèle. 

Sur l e s  océans, l e s  maximums r e l a t i f s  observés vers 30°N sont associés aux 

fortes  haporations (c f .  V-3.4.1.). Dans toutes les intégrations, on retrouve 
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La figure V- 41 présente l a  distribution horizontale de l'humidité 

relative au premier niveau du modèle pour VCK. Cette figure f a i t  apparaître 

de l 'a ir  très sec sur la région continentale aux environs de 2 0 ° N  sur l a  zone 

aride. Plus au Sud, l'humidité relat ive dépasse 90 % dans l a  région des fcr tea 

précipitations équatoriales. A u  nord de 30°N,  les fortes  valeurs de l'humidité 

relative sont l i ées  à l'orographie : l 'air forcé vers le haut se refroidi t  et 

son humidité relat ive augmente. L'humidité relative prend encore de fortes  

valeurs aux hautes latitudes ; celles-ci correspondent cependant à des humi- 

dités absolues faibles compte tenu des températures très froides calculées 

par l e  modèle à ces latitudes. 

L'humidité relative à ce niveau influence fortement le flux 

net de grandes longueurs d'onde à l a  surface corrnie le montre une comparai- 

son des figures V - 3 2  et V-41 pour VCK. En zone tropicale, l e  f lux net de 
-2 

grandes longueurs d'onde es t  inférieur à 70 Wm quand l'humidité relat ive 

dépasse 90 %. Sur l a  zone aride, on observe une correspondance entre l e s  
-2 

valeurs di: flux s i r i e u r e s  à 90 Wm e t  l'humidit;é relat ive inférieure à 

L'humidité relative au premier niveau du modèle es t  présentée 

en moyenne zonale sur une bande de lat i tude e t  séparément pour les océans 

e t  Pe  continent sur l a  figure V-142 pour l e s  t r o i s  séries d'intégrations. 

On observe une augmentation de l'humidité relat ive aux basses lat i tudes au- 

dessus des océans due à l ' ac t ion  conjointe de l'évaporation accrue e t  de l a  

température plus faible.  Sur l e  continent, l'humidité relat ive su i t  l à  aussi 

l'évaporation avec pour FC- et FCH- une augmentation de l'humidité relat ive 

sur l a  zone aride et une diminution pour VC-. 

V - 3 . 4 . 4 .  Différence entre la préckitation et l'évaqoration ; Humidité du sol. ----------- --- --------- ------------------ 
La figure V-43 présente l a  distribution horizontale de l a  différence 

entre l a  précipiGation et l'évaporation pour l ' intégrat ion VCK.. Cette figure 

montre que l a  vapeur d'eau étant  toujours disponible au-dessus des océans, 

ltévaporation.est généralement plus importante que l a  précipitation sur les 
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Figure V-43. Distribution horizontale de la différence 

entre la précipitation et l'évaporation 

pour VCK (unité mm/jour). 
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zones océaniques. Au-dessus du continent, l a  précipitation Ifanporte .S'UT 

l'évaporation dans l a  zone équatoriale et sur l a  montagne tandis que l ' inverse  

se vér i f ie  sur une part ie  de l a  zone aride. La figure V-4.4 compare l'humidité 

dans l e  sol en moyenne zonale sur l e  continent pour les t r o i s  séries d'intégra- 

t ions. Les valeurs sont directement liées à l a  différence entre l a  précipitatibn 

e t  llévaporation. Dans l a  zone équatoriale et l a  zone montagneuse où ce t t e  

différence es t  largement positive, le s o l  es t  très humide, alors que le contenu 

d'eau dans le  so l  es t  très fa ib le  dans l a  zone aride. V e r s  35ON, l a  fonte de 

l a  neige qui recouvre l a  surface à ces lat i tudes explique l e s  fortes  valeurs 

de l'humidité du sol.  L'augmentation de l'humidité du so l  dans l a  zone aride 

dans l e s  intégrations FC- e t  FCH-, e s t  l i é e  aux précipitations plus importantes 

qui ne sont que partiellement compensées par l'augmentation de l'évaporation. 

V - 4 .  RESUME ET CONCLUSIONS. 

Par rapport aux k t a t s  climatiques moyens obtenus avec l e  schéma 

radiatif  de Katayama, Pe nouveau schéma produit une distribution tridimen- 

sionnelle du refroidissement radiatif  différente dans de nombreuses zones. 

La prise en compte de l 'absorption par l'ozone dans le nouveau schéma 

conduit à un réchauffement de plus de 10 K de l a  stratosphère à toutes l e s  

latitudes en meilleur accord avec l e s  observations. L e  gradient de tempéra- 

ture  stratosphérique entre le  pôle et l'équateur es t  réduit, entraînant une 

diminution de l ' in tens i té  des jets troposphérique e t  de l a  nui t  polaire. 

Le nouveau s c h h  refroidit  l'ensemble de l a  troposphère à l'exception des 

basses couches vers 45ON. L'htmiidit6 absolue réagit à ces variations de 

température et diminue (augmente) dans l e s  zones refroidies (échauffées), 

l ' e f f e t  global du changement de schéma radiatif  restant dans tous les cas 

un refroidissement e t  un assèchement re la t i f  de l a  troposphère du modèle. 

D a n s  l a  couche limite planétaire, ces variations de température sont l i ées  

aux variations du refroidissement radiat if .  

A u x  basses latitudes, l e  nouveau schéma donne des refroidissements 

plus for ts  dans l a  couche limite,  liés à l a  présence du continuun d'absorp- 

t ion  de l a  vapeur d'eau, plus faibles entre 750 e t  450 mb, plus fo r t s  jusqulà 

100 mb, plus faibles au-dessus. Ces variations du refroidissement radiat if  



modifient l a  s t ab i l i t é  verticale de l'atmosphère dans l a  zone tropicale et 

affectent l a  circulation mais cet  ef fe t  du changement de schéma radiat if  de 

grandes longueurs d'onde n ' a  pu être directement mis en évidence par manque 

de sortiesdiagnostiques adéquates pour nos expériences. Cependant l'impact 

du changement de forçage radiat if  apparaît indirectement à travers les m o d i -  

f ications du cycle hydrologique. 

En première approximation, l'augmentation du bi lan radiat if  à l a  

surface liée à l'augmentation du flux infrarouge descendant en présence du 

continuum d'absorption de l a  vapeur d'eau fournit un supplément d'énergie 

à l a  surface, qui.* t raduit  par une ineensification du cycle hydrologique 

en moyenne globale, l a  précipitation augmentant plus que l'évaporation quand 

l a  nébulosité est spécifiée e t  inversement pour une nébulosité interactive. 

Dans l e s  intégrations à nébulosité spécifiée, l a  nébulosité basse 

fixée semble contrecarrer l ' e f f e t  destabilisateur du continuum e t  l ' e f f e t  

résultant du changement de s c h h  radiatif  e s t  une diminution de l'intensité 

des mouvements verticaux, en particulier cel les  des ascendances dans l a  zone 

équatoriale continentale. Entre 15 e t  30°N, l'augmentation du bilan radiat if  

à l a  surface se  conjugue à cet te  diminution de l ' i n tens i t é  des mouvements 

verticaux pour diminuer l a  subsidence sur le continent, entraînant une dimi- 

nution de l a  température de surface, une augmentation de l a  précipitation, 

de l'humidité relative près du sol  e t  du contenu dans l e  so l ,  tous ces e f fe t s  

tendant à détériorer l a  représentation de l a  zone aride du modèle. 

Dans les intégrations à humidité e t  nébulosité fixées, où seule 

l a  température interagit  avec l e  rayonnement, celle-ci intervient avec un 

e f fe t  de rétroaction négatif, l e  refroidissement de l'atmosphère tendant à 

atténuer le forçage radiat if  i n i t i a l  & au changement de schéma radia t i f .  

Quand l'humidité es t  interactive avec les champs radiat ifs ,  celle-ci joue 

dans l a  troposphère un rôle amplificateur qui tend à accroître l e s  différences 

entre les climats générés par le modèle pour chacun des deux schémas radia t i fs  : 

ainsi  les écarts sur  le flux de grandes longueurs d'onde sortant au s m e t  de 

l'atmosphère sont plus importants en moyenne sur 1- 30 derniers jours des 



intégrations qu'à l ' ins tant  i n i t i a l .  Cet effet  amplificateur de l ' i n t e -  

raction entre l e  rayonnement et l'humidité joue sur l'ensemble des autres 

paramètres ; par exemple, l a  détérioration de l a  zone aride es t  plus 

prononcée dans l e s  intégrations à humidité ineeractive que dans cel les  à 

humidité spécifiée. 

Libre d'évoluer, l a  nébulosité se répart i t  différemment au-dessus 

du continent e t  des océans, e t  ce t te  distribution contrastée modifie l a  

réponse du modèle. Dans l e s  intégrations à nébulosité interactive, l a  nébu- 

los i t é  basse générée par l e  modèle se s i tue  dans des couches plus basses 

que l a  nébulosité basse spécifiée d'après l a  climatologie, si bien que l e  

refroidissement supplémentaire introduit par l'absorption de type e dans 

l e  nouveau schéma contribue effectivement à destabiliser l a  basse atmosphère 

aux basses latitudes. L'impact de cet te  destabilisation apparaît indirecte- 

ment sur l a  zone continentale aride du modèle dont l a  température de surface 

croi t  alors que diminuent l'évaporation, l a  précipitation, l'humidité relat ive 

près du sol ,  l e  contenu d'eau du sol e t  l a  nébulosité dans ce t te  région du 

modèle. 

En conclusion, il s ' ag i t  de définir  si l 'introduction d 'un nouveau 

s c h h  radiatif  de grandes longueurs d'onde, par construction plus précis, 

améliore l a  peprésentation du climat généré par le  modèle de circulation 

générale. L e s  données d'observation peuvent nous aider à déterminer si l ' i m -  

pact es t  dans l a  bonne direction. Si l 'un  des schémas radia t i fs  physiquement 

plus réa l i s te  permet une représentation correcte de l a  climatologie du modèle 

e t  l ' au t re  pas, on peut dire  que l e  premier s c h b  es t  meilleur que l ' au t re .  

Dans l e  cas inverse, on es t  amené à remettre en cause d'autres paramétrisations 

du modèle. 

Pratiquement, seul l'impact positif  sur l a  représentation de l a  

température stratosphérique peut être clairement établ i .  Sur l a  représentation 

de l a  troposphère, l a  réponse peut sembler.plus mitigée. Pour les intégrations 

à nébulosité spécifiée, l e  nouveau schéma tend à dégrader l a  représentation de 

l a  zone aride du modèle, alors  qu'à nébulosité interactive, l e  nouveau schéma 

permet de rékablir l a  qualité de la. représentation -de l a  zone aride du modèle 

au niveau qu''elle avait dans les intégrations à nébulosité spécifiée avec 

l 'ancien schéma. ûn peut admettre qu ' i l  s ' ag i t  d'une amélioration dans l a  

mesure où le modèle a dans ce cas un degré de l ibe r té  supplémentaire primordial: 



l ' i n t e r ac t ion  avec l a  nébulosité, qui e s t  essen t ie l le  pour une représen- 

t a t i o n  réaliste de llatmosphère. Cependant, il faut  garder à l ' e s p r i t  que 

ces r é su l t a t s  sont obtenus pour une dis t r ibut ion de l a  nébulosité entachée 

de nombreuses déficiences (nébulosité basse, haute et totale t rop  f a i b l e s ) .  

Néanmoins, un ce r t a in  nombre de problèmes rencontrés e t  mal résolus 

sont peut-être liés à l ' o u t i l  employé dans nos expériences : l e  modèle sec tor ie l  

a en e f f e t  l u i - m ê m e  ses l imites .  En particulier, son nombre de points limité en 

longitude et son domaine spatial limité à un hémisphère ne l u i  assurent pas une 

bonne représentation de l a  c i rculat ion,  précisément dans l a  zone équatoriale où 

l ' impact du changement de schéma rad ia t i f  de grandes longueurs d'onde est maxi -  

mum (vents a l i z é s  ma l  développés, c i rculat ion transéquatoriale impossible, 

branche ascendante de l a  ce l lu l e  de Hadley comprimée du f a i t  de l 'orographie 

du modèle). 

L e  t r a v a i l  rapporté dans cette cinquième pa r t i e  do i t  donc être vu 

comme l a  première étape d 'un t r a v a i l  à poursuivre sur le  m o d è l e  global, pour 

des simulations d 'hiver et d ' é t é .  



APPENDICE : PRÉSENTATION DU MODÈLE DE CIRCULATION GÉNÉRALE DU LMD, 

D e  façon à économiser l e  temps de calcul,  tout  en gardant une 

bonne représentativité des résul tats  à l ' échel le  régionale, l e s  t e s t s  sur 

l a  paramétrisation du t ransfer t  radiatif  au% grandes longueurs d'onde ont 

été effectués sur le modèle sectoriel  dérivé du modèle global de l a  circu- 

lat ion &nerale du L.M.D. On trouvera une description complète du modèle dans 

Laval et a l .  (1981 1 e t  nous ne donnerons i c i  que les grands t r a i t s  du modèle 

e t  un bref descriptif  des paramétrisations fournissant l e s  entrées des schémas 

de rayonnement. 

L e  modèle sectoriel  est construit suivant l'hypothèse d'une pério- 

d ic i t é  d'ordre t r o i s  en longitude e t  d'une symétrie par rapport à l 'équateur. 

Le domaine sectoriel  ainsi défini  e s t  décri t  par un maillage comportant 16 

points équidistants en longitude e t  25 points également répart is  en sinus de 

l a  lati tude. Cette résolution horizontale correspond à un pas en longitude 

de 7,s0 e t  à un pas-en lat i tude variant de 2 , S 0  vers l 'équateur 2 

7 O  vers 70° de lati tude. La répartit ion en la t i tude  entre l a  zone continen- 

tale et l e s  océans e s t  présentée sur l a  figure V-Al. pour l e  modèle et pour 

l lhh i sphère  Nord. Des zones de banquise e t  de glace continentale sont respec- 

tivement attribuées aux deux zones les plus septentrionales du modèle, ce qui 

surestime les étendues de glace par rapport à l a  réa l i té .  

L'orographie des continents et l a  moyenne zonale de l 'é lévat ion 

du terrain sont représentées sur  l e s  figures V-A2 e t  V-A3. La structure mon- 

tagneuse qui apparaît vers 35ON es t  de l'importance de l'Himalaya. 

Lors de nos intég-rations, l ' é t a t  i n i t i a l  correspondait à un é t a t  

d'équilibre géostrophique purement zonal, obtenu à par t i r  de données de tem- 

peratures climatiques moyenn6es en longitude pour avoir une répartit ion m é r i -  

dienne. La température i n i t i a l e  sur les continents est égale à l a  température 

océanique qui reste  fixée tout  au long des intégrations à s a  valeur climatique 

en moyenne zonale présentée sur l a  f igure V-A4. 

Du f a i t  de l a  représentation simplifiée des continents dans l e  modèle, 

les albédos sont spécifiés pour l e s  océans et le continent e t  ne dépendent que 
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Fipure V - A l .  Répar t i t i on  -en gardant  l e s  proport ions-  des  a i r e s  des 

con t inen t s  e t  des océans dans l 'hémisphère Nord (en t ra i t  

p l e i n )  comparée à l a  r é p a r t i t i o n  u t i l i s é e  dans l e  modèle 

s e c t o r i e l  de c i r c u l a t i o n  généra le  du LMD ( en  t i r e t s )  ; 

d ' ap rè s  S é r a f i n i  (1980) 
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Figure V-A3. Distribution en fonction de la latitude des moyennes 

zonales de l'élévation du terrain-(en mètres) ; 

d'après Sérafini (1980). 



Figure V-A4. Distribution en latitude des moyennes zonales de la 

température de surface de l'océan ; d'après Sérafini (1980), 

Figure V-A5. Distribution en latitude des moyennes zonales de l'albédo 

des océans (en tirets) et des continents (en trait plein) 

pour le mois de janvier ; d'après Sérafini (1980). 



Figure V-A6. Distributions verticales de la pression partielle 

d'ozone à différentes latitudes de l'hémisphère Nord - 

en janvier ; d'après Dütsch (1978). 
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sol / / / / / / / / / / / / /  

Figure V-A7. Distribution verticale des niveaux et des couches dans 

le MCG du LMD. 



de l a  lat i tude camne l e  montre l a  figure V-A.5. Cependant, l'albédo es t  

f ixé à 0,7 chaque fo i s  que le modèle calcule de l a  neige au sol.  

Le modèle ne prend pas en compte le cycle diurne du rayonnement 

solaire  et l e  transfert  radiatif  aux courtes longueurs d'onde e s t  donc évalué 

pour des valeurs moyennes de f'élévation solaire  e t  de l a  durée d'ensoleil- 

lement calculées pour janvier en fonction de l a  latitude. 

Pour l e  t ransfert  radiat if  aux grandes longueurs d'onde, l a  surface 

quelqu'elle so i t  es t  considér6e c m e  un corps noir e t  aucwie discontinuité 

de température entre l a  surface et  l'air l a  surplombant n ' e s t  prise en compte. 

Aux courtes longuews d'onde., l e  schéma radiatif  (Fouquart et Bonnel, 

1980) prend en compte l a  diffusion Rayleigh et cel le  par l e s  nuages, ainsi que 

l'absorption par l a  vapeur d'eau, l ' eau  liquide, l e  gaz carbonique, l'oxygène 

et l'ozone. Aux grandes longueurs d'onde, l e  schéma original ne considère que 

l ' abso~pt ion par l a  vapeur d'eau et le  gaz carbonique, tandis que l e  nouveau 

schéma y ajoute ce l le  par l'ozone et l'absorption de type e de l a  vapeur 

d'eau. Le tableau V-2 compare les caractéristiques des deux schémas radia t i fs  

de grandes longueurs d'onde, L e  gaz carbonique est supposé en mélange uniforme 

avec une concentration volumique de 330 ppn, tandis que l'ozone es t  distribué 

zonalement suivant l a  lat i tude d'après les d o ~ é e s  de Dütsch (19781 presentées 

sur l a  figure V-A6. 

La structure verticale du modèle es t  dom& sur l a  figure V-A7. 

Le m o d è l e  comprend 11 niveaux répart is  entre 3 niveawc dans l a  stratosphère, 

4 niveaux dans l a  troposphère et 4 niveaux dans l a  couche limite. 

Dans l a  première série dtint&gration du modèle (FC-), l'humidité es t  

non interactive avec le rayonnement et est spécifiée suivant les moyennes zo- 

nales de l a  climatologie de janvier de Oort et Raimusson (1971). 

L e s  deux premières sér ies  dliIltég.rations du modèle (FC- e t  FCH-) 

uti l isènt  par ai l leurs  une distribution de l a  nébulosité en hiver définie 



Tableau V - A l .  Epaisseur optique et'émissivité des nuages 

utilisées suivant les intégrations pour les 

trois niveaux de nébulosité. 



zonalement sur t r o i s  niveaux haut, moyen e t  bas à par t i r  de l a  climatologie 

de nuages compilée par Telegadas et London (1954) e t  London (1957). Les nuages 

décr i t s  dans l a  climatologie ont é t é  regroupés en t r o i s  couches af in  de limi- 

t e r  l e  temps de calcul qui, dans l e  schéma radiatif  de courtes longueurs d'on- 

de, c ro î t  proportiomellemerrt au nombre de couches nuageuses. Les couches 

retenues pour ces nuages sont respectivement l a  couche 4 entre le pôle e t  40° 

e t  l a  couche 5 entre 40° et l'équateur pour l a  nébulosité basse, l a  couche 5 

au nord de 40° e t  l a  couche 6 au sud de 40° pour l a  nébulosité moyenne, e t  l a  

couche 7 entre l e  pôle e t  50° et l a  couche 8 entre 50° et l 'équateur pour l a  

nébulosité haute. La figure V-A8 présente l a  distribution des nébulosités 

haute, moyenne e t  basse e t  t o t a l e  en fonction de l a  lati tude. 

L e s  épaisseurs optiques spécifiées pour les nuages dans le calcul 

du tfansfert  radiat i f  aux courtes longueurs d'onde et les émissivités corres- 

pondantes aux mandes longueurs d'onde sont donneks suivant le niveau de 

nébulosité considéré dans le tableau V-Al pour les différentes intégrations. 

Ces valeurs sont indépendantes de l a  lat i tude.  L e s  épaisseurs optiques 

retenues pour l e s  intégrations YC- ont été choisies pour donner avec le 

schéma radiatif  solaire  employé ( Fouquart et Bomel, 1980 1 des réflec- 

t i v i t é s ,  transmissivités et absorptivités comprises dans l e s  fourchettes 

de valeurs données par London (1957). Awc grandes longueurs d'onde, l e s  nuages 

bas et moyens agissent comne des corps noirs. La valeur 0,s employée pour 

lt&nissivité des nuages hauts dans les intégrations VC- correspond à l a  va- 

leur  moyenne des observations de Pla t t  et Paltridge (1982). Seule une erreur 

de programnation jus t i f i e  les valeurs différentes prises pour l e s  propriétés 

optiques des nuages dans les intégrations FC- e t  F a - .  

Dans l a  troisième série d'intégrations (VC-1, l e s  nuages apparais- 

sent partout e t  chaque f o i s  q u ' i l  y a condensation dans une maille du modèle. 

C e t t e  condensation peut provenir du schéma de sursaturation, du schéma d'ajus- 

tement convectif adiabatique humide et du schéma de Kuo. Dans l e  premier cas 

qui correspond à l a  condensation à grande échelle, le  nuage a ins i  fo- couvre 

toute l a  maille considérée. Il en est de même pour l a  nébulosité générée par 

l e  deuxième schéma, tandis que l e  schéma de Kuo qui décri t  l a  convection en a i r  

non saturé aux échelles inférieures à ce l l e  de l a  maille du modèle (convection 

~ ~ n n a r r t  naissance aux nuages cumuliformes) donne une valeur fractionnaire à 



l a  nébulosité. Pour  chacune des couches du modèle, on prend comme couverture 

nuageuse l a  plus grande des t r o i s  valeurs de nébulosité fournies par l e s  

schémas conduisant à l a  formation de nuages. Cette nébulosité est a lors  répar- 

t i e  en t r o i s  couches e t  des nébulosités respectivement basse, moyenne e t  

haute sont calculées à par t i r  des relations : 

où Q est l a  nébulosité prédite dans l a  i b e  couche ; f b  correspond à l a  

couche limite plan&taire, fm à l a  nébulosité de l a  moyenne troposphère 

tandis que fh représente l e s  nuages au niveau de l a  tropopause. Chacune de 

ces t r o i s  couches nuageuses es t  affectée à l a  couche qui comportait l a  nébu- 

los i t é  maximale fi dans le  calcul i n i t i a l  . 

Les flux turbulents de chaleur sensible Hs e t  de chaleur latente 

Y, sont calculés dans le  modèle à par t i r  des équations : 

où C est l a  chaleur massique de l ' a i r  à pression constante, CD est l e  
P 

coefficient de t ransfert ,  fonction de l a  s t ab i l i t é  de l'air et du type de 

surface, 1 V( z ) 1 , p (2 1, T(z sont respectivement l a  vitesse du vent, l a  

densité de l'air et l a  température de l ' a i r  près du so l  extrapolées à par t i r  

des premiers niveaux du modèle, a es t  l a  coordonn6e verticale,  K est égal 

à WCp, L e s t  l a  chaleur latente Grévaporation - e t  Eo es t  l'évaporation. 

Le calcul de l'évaporation dépend du type de surface : 

- pour le cas de l ' océan, de l a  glace, de l a  neige et du s o l  saturé, 
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Figure V-A8. Distribution des nébulosités haute, moyenne et basse pour 

les intégrations FC- et FCW- à nébulosité spécifiée. Cette 

distribution est définie à partir de la climatologie de 

nuages de Telegadas et London (1954) et London (1957). 
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Figure V-Ag. Variation du coefficient dlévapotranspiration B en 

Eonction du contenu d'eau du sol W. 



L 'évaporation est  donnée par : 

où (T ) est le rapport de m é l a n g e  saturant de l a  vapeur d ' eau qsat so 
à l a  température Tso de l a  surface et q(z) le rapport de mélange de l a  

vapeur d'eau extrapolé à l a  surface ; 

- pour l e  cas d'un so l  non saturé, ltévaporation est calculée came 

l e  produit de 1 'évaporation potentielle (correspondant à un so l  saturé) par 

un coefficient d'évapotranspiration 8 qui est fonction de l'humidité et des 

caractéristiques du sol.  

Dans l a  version du modèle utilisée dans ce t ravai l ,  0 suit une 

paramé%risation due à Budyko ( 1965) et est relié par l a  relation décri te  sur 

l a  figure V-A9 au contenu d'eau dans le sol ,  W, à l a  capacité du champ, 

wwax (= 10 cm) e t  à une valeur crit ique, S a t  (= 5 cm), à par t i r  de laquelle 

on suppose que l e  so l  commence à évaporer comme une surface saturée. 









Dans ce t ravai l ,  nous nous sonmes intéressés à l a  paramétrisation 

du transfert  radiat if  aux grandes longueurs d'onde dans les modèles numériques 

de l'atmosphère à grande échelle et aux interactions entre le  rayonnement e t  

l e s  autres processus représentés dans les modèles. La stratégie employée a 

consisté tout  d ' abod  à développer un modèle déta i l lé  du rayonnement atmos- 

phérique de grandes longueurs d'onde et à le  valider. Nous avons ensuite 

dégradé ce modèle point par point af in de le  réduire à un schéma radiat if  

très paramétrisé réalisant un très bon compromis entre l a  précision des résul- 

t a t s  et le temps de calcul nécessaire à les obtenir. Ce s c h b  radiat if  a 

ensuite été introduit e t  t e s t é  dans deux modèles de circulation générale, des- 

t inés  l'un à l a  prévision météorologique à moyen terme, l ' au t r e  aux études 

climatiques. . 

Plutôt que de reprendre i c i  les différentes part ies  du t r ava i l  

exposé dans ce mémoire, il nous semble plus u t i l e  d'envisager maintenant quels 

prolongements futurs l u i  seront dom&. 

D e  par s a  souplesse, le modèle détai l lé ,  présenté dans la  première 

partie,  est à même de prendre en compte l'absorption par d'autres constituants 

radiativement a c t i f s  de l'atmosphère. Ce modèle, actuellement u t i l i s é  carme 

s c h h  radiat if  dans le modèle atmosphérique unidimensionnel développé à 1'EERM 

pour l 'é tude des interactions entre photochimie et rayonnement, pourrait incor- 

porer l ' e f f e t  radiat if  des chlorofluorométhanes. Il est  aussi u t i l i sable  ( e t  

u t i l i sé1  pour le dépouillement de campagnes de mesures de paramètres radia t i fs  

de l'atmosphère (a ins i  ceux des aérosols sahariens mesurés pendant l'expérience 

ECLATS ) . 

D e  même, ce  modèle dé ta i l l é  peut tirer rapidement par t i  de tout 

progrès intervenant dans l a  connaissance des paramètres spectroscopiques des 

raies  appartenant au spectre de l'émission tellurique - en part icui ier  concer- 

nant l e  continuum d'absorption de l a  vapeur d'eau. 



Les validatkons du modèle déta i l lé  discutées dans l a  seconde part ie  

de ce t ravai l  seront poursuivies, d'une part par rapport à des mesures expé- 

rimentales, d 'autre part par rapport à des calculs effectués à très haute 

résolution. 

Les résul tats  de nos modèles radia t i fs  (détai l lé  et paramétrisé) 

seront campa* a u  champs radia t i fs  mesurés i) au sommet.de l'atmosphère 

par l e s  différents instruments de l'expérience ERBE (Earth Radiation Budget 

Experirnent), ii) dans l'atmosphère sous différents angles et dans différents  

canaux par l a  version aéroportée du Conical Scan Radiometer, iii) à l a  surface 

lo r s  des différentes campagnes de mesures servant de véri tés  te r ra in  aux expé- 

riences ERBE ou aux p rogrmes  ISCCP (International Sate l l i te  Cloud Climatology 

Program) et ISLSCP (International Sate l l i te  Land Surface Climatology Project). 

L e s  comparaisons des résultats de nos modèles avec ceux de modèles 

à très haute résolution spectrale de type raie-par-raie seront poursuivies et 

élargies dans l e  cadre du progranane d ' in te r  Comparaison des Codes Radiatifs 

pour l e s  Modèles Climatiques (ICRCCM) mais en place par l 'organisation Météo- 

rologique Mondiale et  l a  Commission Internationale du Rayonnement de l'AIMAP, 

dont l 'object if  e s t  de calibrer et de valider l e s  schémas radia t i fs  utilisés 

dans les modèles climatiques. 

Trois étapes sont prévues à ce progr-. 

La première étape concerne l a  calibration absolue des schémas 

radiat ifs .  Pour l e  calcul des flux radia t i fs  de grandes longueurs d'onde en 

atmosphère claire ,  les résul tats  des schémas radia t i fs  seront comparés à des 

c a l c d s  de "référence" effectués par le  modèle 4A du .ID sur un pe t i t  nombre 

(11) de prof i l s  atmosphériques standards pour l'ensemble du spectre entre 

50 et 2600 cm-' e t  pour diverses combinaisons d'absorbants. C e s  comparaisons 

pr olongeront le t r ava i l  présenté dans l a  deuxième partie de ce &oire. Au 

cours de ces comparaisons, l e s  schémas radia t i fs  seront aussi décortiqués, 

comam dans l a  troisième part ie  de notre t ravai l ,  a f in  de préciser, autant que 

f a i r e  se peut, l 'or igine des différences entre les divers schémas radia t i fs  



parmi les multiples approximations u t i l i sées  dans les schémas paramé;trisés. 

La deuxième étape concerne l a  calibration relat ive des schémas 

radiat ifs  et considèrera l 'é tude des variations dans l e s  £1- radia t i fs  cal- 

culés résultant de perturbations à l ' échel le  synoptique. L'intercomparaison 

des champs radia t i fs  calculés par les différents sch6mas sur un large ensemble 

(environ 2 0 )  de prof i l s  représentatifs de l a  variété  des situations rencon- 

trées dans l'atmosphère réelle devrait fournir une base pour une calibration 

stat is t ique relat ive des e f f e t s  des perturbations à l 'échel le  synoptique dans 

l e s  schémas radiat ifs .  

La troisième et dernière étape de ce progranane ICRCCM concerne les 

interactions entre l e  rayonnement e t  les autres processus physiques représen- I 

t é s  dans les modèle climatiques. E l l e  consistera en des tests de sensibi l i té ,  I 

l 
comparables à ceux présentés dans l e s  quatrième e t  cinquième parties de 

notre t ravai l ,  où le même modèle de circulation générale sera u t i l i s é  avec 

différents schémas radia t i fs  af in  d ' identif ier  l e s  erreurs importantes, 

c ' e s t  à dire cel les  qui ne seraient pas auto-compensées par des mécanismes 

internes aux modèles numériques. 
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TITRE DE LA THESE "SUR LA PARAMETRISATION DU RAYONNEMENT DANS LES MODELES 

DE LA CIRCULATION GENERALE A'1MOSPHERIQUE". 

L e s  modèles numériques de l a  circulation g-thérale atmosphérique sont 

actuellement l ' o u t i l  privilégié pour l a  prévision du temps ou l a  recherche en 

dynamique du climat. Dans ces modeles un calcul précis du transfert  radiat if  

est indispensable car  le rayonnement, source primaire et puits  ultime de l 'éner- 

gie du s y s t h e  t e r r e  - atmosphère, interagit  di~~ectement ou indirectement avec 

l'ensemble des variables du système. 

Nous préserrtons donc un modèle dé ta i l l é  du transfert  radiat if  aux 

grandes longueurs d'onde, validé par rapport à un modèle de type ra ie  par r a i e  

e t  à des observations sa te l l i t a i res .  Nous étudions ensuite l'impact sur  les 

résul ta ts  de ce modèle de différentesapproximations tendant toutes à diminuer 

le temps de calcul, e t  proposons en conclusion un schéma radiat if  hautement 

paramétrisé bien adapté aux impératifs des modèles de circulation générale, 

réalisant un bon comprds  entre précision e t  vitesse d'exécution. 

Nous présentons enfin des tests de sensibi l i té  effectués sur  le modèle 

opérationnel du Centre Européen de Prévision Météorologique à Moyen Terme, - et l e  

modèle climatique du Laboratoire Météorologique Dynamique, ayant pour objectif 

l a  mise en évidence dans la réponse de ces modéles de b ia is  systématiques a t t r i -  

buables à une représentation insuffisanment f idèle  des phénomènes radia t i fs .  

MOTS CLES : Transfert radiat if  - Radiative transfer  

Circulation générale - Gemral circulation 

Sensibilité - Sensit iv i ty  

Climat - Climate 

Rayonnement; infrarouge red radiation 

Modèle atmosphère spheric mode1 


