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Climat et Dynamique des Enveloppes Fluides

Partie 2 - Dynamique de I'atmospheére

2.1. Portrait de I'atmosphére



Portrait de I'atmosphére  Structure et composition chimique
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Portrait de I'atmosphére

Composition chimique

N2
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ALTITUDE (km)

Structure et composition chimique

La composition majoritaires (N2, O,) est homogene
jusqu'a 100 km. Par-contre, il existe d'importantes
variations des composants mineurs (H.O, Os, ...
dans cette plage d'altitude.
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Portrait de I'atmosphére

Structure et composition chimique
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Portrait de I'atmosphére  Un fluide en mouvement
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Portrait de 'atmosphére  La Tropospheére

e Couche au contact du sol
11 km l— Tropopause
e 10-18 km d’altitude R

0 L.
e 80% masse atmosphérique Troposphére libre o -
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- Couche limite

La composition chimique de la Troposphére varie au cours du temps
(volcanisme, modification de la végétation, activités humaines...)
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Composition chimique de la tropocphére 7



Portrait de I'atmosphére

Couche au contact du sol
10-18 km d’altitude
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Gradient normal
de température : -
6.5°C/km

Tres variable

La Troposphére

11 km

1 km

| Tropopause

Troposphére libre

Stratosphere

Tropopause

Courants-jets

L L L L

-50 0

L Température
(*C)

—

Troposphere

Couche

| —

Troposphére




Portrait de 'atmosphére  La Tropospheére

Une dynamique contrblée par les interactions
avec la surface et le cycle de I'eau
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Climat et Dynamique des Enveloppes Fluides

Partie 2 - Dynamique de I'atmospheére

2.2. Les échanges thermiques surface-atmosphere



Rappels du cours précédent L'énergie solaire

La constante solaire (1361 W/m?) correspond a I'énergie recue par unité de surface
perpendiculaire aux rayons du Soleil, et non par une surface courbe.

La Terre intercepte donc le flux solaire sur sa section efficace 1R?, puis cette énergie est
redistribuée sur 'ensemble de la surface terrestre avant de pénétrer dans I'atmosphére.

Disque plat immobile Sphére en rotation
Surface : mR? Surface : 4mR2

Constante solaire : €' = 1361 W m 2
Surface du disque :  Sjisque = mR*
Surface de la sphére :  Sgjhue = 47 R*
Puissance totale recue par la Terre: P = C X Sgjsque = C X TR? ~1.7x 10" W

P CxnR* C
Flux moyen regu a la surface de la Terre :  Floyen = 3 = 5 T
(avant d’entrer dans I'atmosphére) sphere ATR

~ 340 W m 2
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Reflected Shortwave
Radiation

Echanges thermiques atmosphere - surface

Incoming Shortwave
Radiation

Cartographie du flux solaire atteignant la surface
(climatologie pour le mois de mars)

Insolation Reaching Surface
March average for 1985-1989

shortwave radiation (W/m2)

9.2 453 815 117.6 153.7 185.8

Dits Min = 9.2, Max = 1898

Absorbed Energy
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Echanges thermiques atmosphere - surface

Reflected Shortwave Incoming Shortwave
Radiation Radiation

Cartographie du flux solaire atteignant la surface
(climatologie pour le mois de mars)

Insolation Reaching Surface
March average for 1985-1989

shortwave radiation (W/m2)

9.2 453 815 117.6 153.7 185.8

Dits Min = 9.2, Max = 1898

Absorbed Energy

Que devient I’énergie solaire absorbée par la
surface ?
Comment est-elle utilisée par le systeme climatique ? 13



Echanges thermiques atmosphere - surface

Comment I’énergie solaire réchauffe-t-elle les matériaux ?

Lorsque le rayonnement solaire est absorbé par un matériau, son énergie est convertie
en agitation moléculaire (énergie interne), ce qui éléve sa température.

F : flux absorbée (W/m?)

______ L’'augmentation de la température s’écrit :
Energie | AT — E [ Fét
stockée g h - C h - C h
=[Fdt .~ v v
S C, : capacité thermique volumique du matériaux
J (J,m—3_K—1)

h—-épatssetr-detacouchechauffée{m)
Il s’agit d’'une énergie par
. unité de surface ! Plus C, ou h sont grands, plus le réchauffement est

faible pour un méme flux.
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Echanges thermiques atmosphere - surface

Comment I’énergie solaire réchauffe-t-elle les matériaux ?

Exercice : Estimez la variation de température provoquée par I'exposition a un flux
solaire F = 168 W/m? pendant 10h pour les matériaux suivants. Vous prendrez h=1m.

F =168 W/m?
Matériaux Capacité thermique
volumique (J-m~3-K~?%)

Terre séche 1.35 x 10¢ .

< Energie ™ _
Terre humide | 1.90 - 2.50 x 108 . stockee | MFIm

.. E=JFadt

Béton 2.40 - 2.60 x 10¢ T
Eau 4.20 x 10¢ E Fét

AT = = /

Cyh Cyh

15



Echanges thermiques atmosphere - surface

Comment I’énergie solaire réchauffe-t-elle les matériaux ?

Exercice : Estimez la variation de température provoquée par I'exposition a un flux
solaire F = 168 W/m? pendant 10h pour les matériaux suivants. Vous prendrez h=1m.

F =168 W/m?2
Matériaux Capacité thermique
volumique (J-m~3-K™?)
Terre seche 1.35 x 10° e
. " Energie
Terre humide | 1.90 - 2.50 x 10¢ stockée L h=1m
, = [ Fdt
Béton 2.40-2.60 x 108 TR
Eau 4.20 x 108 B f st
AT = =
C,h C,h
Solution

Energie absorbée par unité de surface : E = 168 x 36000 = 6 048 000 J/m?
Terre seche AT =4.5K

Terre humide AT = 2.7 K

Béton AT =2.4K

Eau AT=14K



Echanges thermiques atmosphere - surface
Propagation de I’énergie stockée dans le sol : la conduction

L'énergie accumulée dans le sol pendant la journée se propage dans les couches sous-jacentes
par conduction thermique.

o

FEET 20 18 16 W 12 10 & & 4 2 L

Earth Depth
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Echanges thermiques atmosphere - surface

Propagation de I’énergie stockée dans I’océan superficiel :
convection et mélange turbulent

En raison de la forte capacité thermique de I'eau, une grande quantité d’énergie est stockée dans
la couche de surface sans provoquer une élévation rapide de la température. Lorsque les pertes
de chaleur deviennent suffisantes (refroidissement nocturne, flux turbulents, vents), les eaux de
surface se densifient et peuvent devenir plus denses que les eaux sous-jacentes. Cette instabilité
déclenche une convection verticale et du mélange turbulent.

OSBL

Strong wind

Diurnal warm Weak wind £
layer (DWL) base — et Nighttime convective
\ ——— J— ., mixing + strong wind
e = -
A Nighitime (
@ @ convective
@ % ek tid @
Surface mix midie @ @
® T e
(MLD) Nighttime surface @
= TNMIL mixed layer depth
| o)

Hsu et al (2024)
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Echanges thermiques atmosphere - surface

Transferts d’énergie a I’'atmosphére

Une partie de I'énergie thermique stockée dans le sol / les océans est a nouveau
transférée a I'atmospheére via : 1) le rayonnement infrarouge, 2) des échanges
de chaleur sensible (transfert thermique direct entre la surface et I'air au contact)
et 3) des échanges de chaleur latente (énergie de changement d’état de I'eau en
phase liquide/gazeuse).

19



Echanges thermiques atmosphere - surface
Comment ces transferts d’énergie mettent-ils I'atmosphére en mouvement ?

RAYONNEMENT SOLAIRE RAYONNEMENT SOLAIRE
réfléchi : 107 W/m? incident : 342 W/m

A

107

RAYONNEMENT INFRAROUGE

sory

235

Fenétre
’ 0 atmosphérique

342

4

Réfléchi par les nuages,
les aérosols et
'atmosphére

o

Réfléchi par
la surface
30

iy -J—

transmratlon
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Climat et Dynamique des Enveloppes Fluides

Partie 2 - Dynamique de I'atmospheére

2.3. La convection atmosphérique



Que se passe-t-il lorsque l'air
est chauffé par le surface
sous-jacente ?



Fondamentaux de la dynamique de I'atmosphere

Loi des gaz parfaits

L'air peut étre assimilé a un gaz parfait: PV = nRT
R: constante des gaz parfaits

Pour l'air sec, la relation peut aussi s’écrire : p=
p : densité de I'air sec
R, : constante de I'air sec (R/M)

Cette relation relie la dynamique (pression), la thermodynamique
(température) et la structure verticale (densité).

Equilibre hydrostatique

En I'absence de mouvement vertical, 'atmosphére est en
équilibre hydrostatique :

ap _
dz_ pg

Cela signifie que :

la pression diminue avec l'altitude,
le poids de I'air est exactement compenseé par la
force de pression verticale,

e les parcelles d’air restent immobiles.

Dans cette situation, une parcelle d’air a la méme densité
que I'air environnant a la méme altitude.

23



Altitude z+dz

Fondamentaux de la dynamique de I'atmosphere

Mouvements verticaux

Verticalement, deux forces principales s’exercent sur une parcelle d’air : le
poids (gravité), dirigé vers le bas et la force de pression exercée par les
masses d'air sus-jacentes et sous-jacentes.

Bilan des forces verticales s’exercant sur la parcelle d’air :

Altitude z

Poids (dirigé vers le bas) : - (dm)g = - pgdV

avec dm = pdV la masse de la parcelle

Force de pression surfacique : (P(z) - P(z+dz)) dS

(différence de pression entre le bas et le haut de la parcelle)

Soit :

Z F, = —pgdV + ( — (fi—l:dzdS)

ZF" = (— pg — %)dv

24



Altitude z+dz

Fondamentaux de la dynamique de I'atmosphere

Mouvements verticaux

Verticalement, deux forces principales s’exercent sur une parcelle d’air : le
poids (gravité), dirigé vers le bas et la force de pression exercée par les
masses d’air sus-jacentes et sous-jacentes.

On applique le Principe Fondamental de la Dynamique selon 'axe
vertical.

Altitude z

(dm)a, =X F,

avec a,: accélération verticale et dm = pdV masse de la parcelle

dP
aV)a. = (-~ pg— =)av
dP
Equation du mouvement vertical | pPQy = —pPg — E
Cas de l'équilibre hydrostatique ((ij_P = —pg
z

25



Fondamentaux de la dynamique de I'atmosphere

Exercice 1 : L'équilibre hydrostatique (a, = 0)

Altitude z+dz

1. On suppose l'air sec assimilable & un gaz parfait.
Montrer que : P = pR*T ou R* = R/M, est la constante
spécifique de I'air sec (R: constante des gaz parfaits et
M : masse molaire de l'air sec) Altitude z

2. Exprimez dP/dz en condition d’équilibre
hydrostatique dP

Pa= =PI~ "4

3. Exprimez dP/dz en fonction de P, R*, T et g

4. Exprimez P(z) dans le cas isotherme

Exercice 2 : Mouvements verticaux

On considére une parcelle d'air sec de densité p et pression P chauffée par la surface sous-jacente.
L'air environnant a une densité p, et une pression P..

1. Exprimez le gradient vertical de pression de I'air environnant (dP/dz) en condition d’équilibre hydrostatique.

2. On suppose qu'il y a continuité du champs de pression : P(z) = P (z) et P(z+dz) = P (z+dz).
Ecrivez le bilan des forces verticales s'appliquant a la parcelle.

e . _— Pe — P
3. Montrez que I'accélération verticale vérifie : a, = g

Interprétez le signe de I'expression. P

26



Fondamentaux de la dynamique de I'atmosphere

Exercice 2 : Mouvements verticaux (question 3)

La parcelle d’air est chauffée au contact du sol. Sa température augmente.

La pression est quasi-constante car la parcelle reste initialement entourée par I'air ambiant.

La loi des gaz parfaits nous donne : P=const.etTT = |p

La densité de l'air chaud diminue. Il y a rupture de I'équilibre hydrostatique.

— a'z:gu>0
p

=> |'air chaud monte : il se crée un courant ascendant.

AN

27



Fondamentaux de la dynamique de I'atmosphere

Mouvements horizontaux

Le mouvement horizontal d’'une parcelle d’air résulte du déséquilibre
entre les forces de pression horizontales.

\ 4

x+dx

En effectuant un bilan des forces selon I’axe x et
en appliquant le principe fondamental de la
dynamique, on peut établir que :

Gradient de _l dP —a Accélération
pression d . Y horizontale
horizontal p axr

idem selon l'axe y

Si la pression augmente selon X, la parcelle se
déplace en sens inverse et réciproquement.

dP
— >0&<4a, <0

dx

dP
— <0ea, >0

dzx

L’air se met en mouvement pour réduire les gradients
de pression et se déplace systématiquement des
hautes pressions vers les basses pressions

28



La convection atmosphérique

29



La convection atmosphérique

ADVECTION : Convergence
horizontale de I'air prés du sol

30



La convection atmosphérique

En altitude, I'air ascendant
s'accumule temporairement. La
pression y devient plus élevée
que dans les régions voisines,
ce qui crée une haute pression

31



La convection atmosphérique

ADVECTION : Divergence
horizontale de I'air en altitude

32



Loin de la source de chaleur, I'air
se refroidit (échanges
thermiques, détente).

Selon la loi des gaz parfaits, la
baisse de T entraine une
augmentation de p.

La convection atmosphérique

33



Loin de la source de chaleur, I'air
se refroidit (échanges
thermiques, détente).

Selon la loi des gaz parfaits, la
baisse de T entraine une
augmentation de p.

Courant
descendant

La convection atmosphérique
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La convection atmosphérique

On observe :
— une ascendance dans la région chauffée,
— une divergence en altitude,
— une subsidence en périphérie,
— une convergence prés du sol.

L’ensemble de ces mouvements forme une cellule de convection.

Basse Basse
. P 7 omalie pression
Refroidissement relative <:| : Positive de ] :> relative
en altitude s Pression
Courant
descendant

Courant

ascendant

Haute Haute
pression pression

i Anomalie i
relative - Négative de - relative
Pression

Echauffement au contact du sol




La convection atmosphérique

Exemple des brises thermiques

L’échauffement local du sol engendre
une dilatation de l'air et la formation
d'une zone basse pression en
surface. Cette zone attire les masses
d’air marines. C’est la brise de mer.

warm air

cool air Tk

DAY TIME

brise de mer

La nuit, la surface de l'océan se
refroidit moins vite que le sol du
continent. Il se forme une zone haute
pression au-dessus de [l'océan.
Cette zone attire les masses d’air
continentales. C’est la brise de terre.

warm air

NIGHT TIME

brise de terre
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Les cellules de convection
atmospheérigue peuvent se produire a
n'importe quelle échelle des lors qu'il y a
échauffement d’'une partie des masses
d’air.

Cependant, il est nécessaire de prendre
en compte I'action d’une autre force pour
comprendre totalement le mouvement
des masses d’air...



Climat et Dynamique des Enveloppes Fluides

Partie 2 - Dynamique de I'atmospheére

2.4. La force de Coriolis



Le disque tourne a vitesse angulaire
constante. Une balle est lancée en ligne
droite du centre vers un joueur (A).On
observe le mouvement depuis le disque

sens de la

rotatioAn/

ouhaite
eghvoyer la balle
au joueur A
position initiale
du ballon

La force de Coriolis

Polar person
spinning in place

Dans un référentiel non tournant (vu de
I'extérieur), la balle suit une trajectoire
rectiligne. Elle va bien vers le joueur A.

sens de la

rotatio‘n/

position initiale
du ballon

Force liée & la rotation du disque
Force de Coriolis

Depuis le référentiel du disque, le joueur A se déplace
pendant que la balle est en vol et |a trajectoire de la
balle semble incurvée. La balle est interceptée par le
joueur B. Cette déviation apparente est expliqguée par
l'introduction d’une force fictive : la force de Coriolis.
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Fondamentaux de la dynamique de I'atmosphere
Mouvements horizontaux
Le mouvement horizontal d’'une parcelle d’air résulte du déséquilibre

entre les forces de pression horizontales.

Equation générale du mouvement horizontal

—— —
Gradient de 1 - dv Accélération
pression — V hP - 5 horizontale
—) horizontal p dt

si on néglige I'influence de la rotation de la Terre !

\ 4

x+dx X

Dans un référentiel en rotation a la vitesse Q,
I’équation du mouvement horizontal devient :

%

1 - = 5 dv

——V,P4+202 xv=—

P dt
Gradient de Force de Accélération
pression Coriolis horizontale
horizontal

40



La force de Coriolis

Influence de la force de Coriolis
sur le mouvement horizontal d’une parcelle d’air

La Terre tourne. A grande échelle, cette rotation modifie profondément la
les mouvements horizontaux des masses d’air.

On se place dans un repére local x (direction Est), y (direction Nord) et z (verticale).
e \Vecteur vitesse : (v,, v, V,)

e  Vecteur rotation de la Terre : ( 0,Qcos(®),Qsin(®) ) ou @ latitude

Le produit vectoriel s’écrit :
—2Q sin(p) vy
- = :
20 xv=| 2Qsin(p) v,
—28 cos(p) v,

41



La force de Coriolis

Influence de la force de Coriolis
sur le mouvement horizontal d’une parcelle d’air

La Terre tourne. A grande échelle, cette rotation modifie profondément la
les mouvements horizontaux des masses d’air.

Le mouvement horizontal d’une parcelle d’air
est donc décrit par les équations :

—1 dP
TE e 21 sin(cp)vy = Qg
—1 dP
—— —2Q sin(p)v, = a
s () y

42



La force de Coriolis

Influence de la force de Coriolis
sur le mouvement horizontal d’une parcelle d’air

La Terre tourne. A grande échelle, cette rotation modifie profondément la
les mouvements horizontaux des masses d’air.

Le mouvement horizontal d’une parcelle d’air
est décrit par les équations :

1 dP
—;% - = f’l)y = A,
1 dP
Ty T
f = 2Qsin(p)

43



La force de Coriolis

Dans I’hémisphére Nord :
0<p<90” = f=20sin(p) >0

Dans I'hémisphére Sud :
—90°" < p<0° = f=20sin(p) <0

1dP+f
——— v
p dx =

:a’:l'

Siv, >0 (mouvement vers le Nord)
— accélération vers 'Est

siv, <0 (mouvement vers le Sud)
- accélération vers I'Ouest

1 dP
el Py
p dy

:ay

Si v, >0 (mouvement vers I'Est)
— accélération vers le Sud

Si v, < 0 (mouvement vers I'Ouest)
- accélération vers le Nord

C’est I'opposé !

44



Anticyclones et dépressions

Circulation de I'air Circulation de I'air
dans un anticyclone dans une dépression

©

hémisphére Nord
hémisphére Sud

Q@

La force de Coriolis dévie les vents de I’"hémisphére Nord
a droite de leur trajectoire. A I'inverse, la force de Coriolis
dévie les vents de I’"hémisphere Sud a gauche de leur
trajectoire

45



Effet de la force de Coriolis sur la convection atmosphérique

moist wamm air rises
and cools down

=47

dry and cold air
declines and
warms up

46



La force de Coriolis

Cas particulier : Le vent géostrophique

Rappel : le mouvement horizontal d’une
parcelle d’air est décrit par les équations :

1 dP
o T
1 dP
Ty e
f = 2Qsin(p)

Lorsque I'accélération horizontale est nulle (a, =0 et a, = 0),

on obtient:

1 dP

fov= gz
1 dP
foo=—=—
p dy

Ces équations nous donne I’expression d’un vent horizontal
stationnaire (v,,v,) aussi appelé vent géostrophique.
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La force de Coriolis

Cas particulier : Le vent géostrophique

Le vent géostrophique souffle paralléle aux isobares.

500 mb
Geostrophic
HWind
504 mb

Coriolis
Effect

High

p LOW PRESSURE Pressure
ﬂ gradient force

508 mb

Surface
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La force de Coriolis

Cas particulier : Le vent géostrophique

Le vent géostrophique souffle paralléle aux isobares.

C’est le régime dominant de la météorologie synoptique
(échelle spatiale > 1 000 km) des moyennes latitudes. 49



Le vent géostrophique

Exercice 3 : Calcul du vent géostrophique

On considére un champ de pression horizontal idéalisé au-dessus de I'Atlantique Nord a la surface isobare de 500 hPa.
Entre deux points A et B distants de 200 km selon un axe ouest—est, la pression mesurée est :

e P,=500hPa
e P,=498 hPa

La densité moyenne de l'air & ce niveau est p=0.7 kg/m3
La latitude est 45°N

On rappelle :

e Parametre de Coriolis : f=2Qsing
o 0=7.29x10°s71
e Accélération de la pesanteur : g=9.81 m/s?

v 1 dP
Deplus: * ¥ p dx

a) Calculer la différence de pression AP=P,-P, dP
b) En déduire le gradient horizontal de pression 4, en Pa/m

c) Calculer la valeur du parametre de Coriolis f a 45°N

d) Calculer la vitesse du vent géostrophique v, entre les points A et B.

e) Le vent géostrophique souffle-t-il vers le nord ou vers le sud dans cette configuration ? Justifier.
f) Représenter par un petit schéma le gradient de pression et le vent associé.



Le vent géostrophique
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Climat et Dynamique des Enveloppes Fluides

Partie 2 - Dynamique de I'atmospheére

2.5. La circulation générale de I'atmosphére



Retour sur le bilan radiatif planétaire

Valeur moyenne calculée a partir de
la constante solaire

RAYONNEMENT SOLAIRE RAYONNEMENT SOLAIRE RAYONNEMENT INFRAROUGE
réfléchi: 107 W/m? incident : 342 W/m sortj 7 t

A ; f

235
107

" r Fenétre
’ 7/ 4 atmosphérigue
]

165

Réfléchi par les nuages,
les aérosols et
'atmosphére

‘_

Réfléchi par
la surface
30
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Le chauffage différentiel

La Terre recoit I'énergie solaire de
maniere inégale selon la latitude et
les saisons.

e |'angle d’incidence solaire varie selon la
latitude : aux hautes latitudes, I'énergie
recue est plus faible car répartie sur une
surface plus grande.

e Ll’inclinaison de I'axe terrestre (23,5°)
provoque les saisons, modifiant la durée du
jour et I'angle solaire au cours de I'année.

e L’équateur recoit un flux solaire moyen

plus élevé, ce qui crée des contrastes
thermiques avec les poles.

https://ceres.larc.nasa.gov/resources/images/

Solar radiation ——

23 sept. N _
Equinoxe
d'automne

¢ OE LA TERRE
B?'E“ Solstice
N = P i
d s
Hiver dans
I'hémisphére

sud
2'1 mars

Equinoxe de

Eté dans
I'hémisphére
sud

el
22 déc. 5

Saolstice
d'hiver
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Le chauffage différentiel

Cartographie du flux solaire incident au sommet de 'atmosphére (hiver boréal)

Solar Incoming Radiation
DJF 7/2005 -6/2015
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Le chauffage différentiel

Cartographie du flux solaire incident au sommet de I'atmosphére (

Solar Incoming Radiation
JJA 7/2005-6/2015
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Le chauffage différentiel

Cartographie du flux solaire incident au sommet de I'atmosphére (moyenne annuelle)

Solar Incoming Radiation
7/2005 - 6/2015
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Déséquilibres locaux du bilan radiatif en surface

Flux solaire recu en surface

Insolation Reaching Surface
March average for 1985-1989

shortwave radiation (W/m2)

9.2 453 BLS 117.6 153.7 1858

Dita M = 9.2, Max = 1605

Flux IR émis par la surface

LW Energy Emitted
March average for 1985-1989

longwave radiation (W/m2)

135.2 167.5 193.9 232.2 264.6 2!

Data Mim = 115.2, Mas = 2969
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Energy (watts per square meter)

350

Déséquilibres locaux du bilan radiatif en surface

Bilan radiatif annuel en surface moyenné selon la longitude

Annual Radiation Budget

Rayonnement solaire entrant
maximal a I'équateur

Incoming radiation
Outgoing radiation Rayonnement infrarouge sortant
plus homogeéne avec la latitude.

Bilan net
e Entre ~30°S et ~30°N : le bilan
radiatif est positif - surplus
d’énergie.

e  Aux moyennes et hautes latitudes : le
bilan est négatif - déficit d'énergie.

e  Sans transport d’énergie, I'équateur
se réchaufferait indéfiniment et les

) Latitude (Degrees) ) pobles se refroidiraient.
Southem Hemisphere Morthem Hemisphera

EThe COMET Program

La surface terrestre et I'atmosphere sont proches d'un équilibre
radiatif global, mais pas localement. Le surplus équatorial doit
étre exporté. Le déficit polaire doit étre compensé.
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Déseéquilibres locaux du bilan radiatif en surface

Le climat terrestre ne peut étre stable sans redistribution

meéridienne de chaleur.

Ce transport est assuré par I'atmosphere (vents, cellules de
circulation - 60-70%) et les océans (courants marins - 30-40%).

Annual mean northward energy transp
PR IS S RS T L

60-

30

30

60-

2000-2014

(

Total
Atmosphere

_N.

Total

1 Pacific
7| Atlantic
Indian

Southern

PR U RS
Oceans |
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La convection atmosphérique tropicales : les cellules de Hadley

Autour de I'équateur, on observe une ceinture de basses pressions : I'air chaud se dilate, devient moins
dense et s’éleve. Cette ascendance rompt localement I'équilibre hydrostatique. L'air quittant la surface
provogue une baisse de la pression au sol.

Cette zone correspond a la ZCIT (zone de convergence intertropicale).

Cold dry air .:. Warm moist air
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Trois cellules de convection planétaire

La Terre tourne : tout mouvement horizontal est soumis a la force de Coriolis.
Plus la latitude augmente, plus la déviation est forte.

=> L’air ne peut pas maintenir un transport méridien direct sur toute la planéte.

Hadley cell

Equator —

Hadley cell

(a)

© 2007 Thomaon tagher Education

3 cellules de convection planétaire
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Trois cellules de convection planétaire

Radiative
cooling
Deeap convection

Shallow
intense

polar
cooling

Ferral
cell

Slaniwise

Equatorial
Warming
(deep convection)

~80°

Aux hautes latitudes :
air froid, trés dense - subsidence,
ascendance vers ~60° ou l'air

polaire rencontre I'air tempéré.

Cela forme la cellule polaire, plus

faible mais stable.

Latitude

Entre 30° et 60°, la cellule de
Hadley ne peut plus transporter la
chaleur, mais le gradient
thermique persiste. Une circulation
indirecte se met en place : la
cellule de Ferrel, entretenue par
les dépressions et anticyclones.

I\ Ce n’est pas une convection
thermique classique, mais une

circulation dynamique.

ﬂl.'-

La circulation équatoriale reste
possible sur une distance
limitée. C'est la cellule de Hadley
(ascendance a I'équateur,
divergence en altitude, subsidence

vers ~30° de latitude).
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Pression atmosphérique moyenne annuelle au niveau de la mer

Les couleurs et isobares montrent un champ de pression structuré par latitude.
On observe une alternance de basses pressions (BP) et de hautes pressions (HP).

Mean sea level pressure Annual mean

hPa.
1050

1040
1030
1025

BP

HP< 10225
1020
1175
1015
1125
1090

1007.5

BP <

Cette organisation est la trace des grandes cellules de
convection planétaires.
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Anticyclones et dépressions dans I'hémisphere Nord

Clouds from those it is raini g

dry and cold air
declines and

moist warm air rises warms up

and cools down

Pl high a
e pressure area =

wind blow In the clockwise direction
from center.

En surface hémisphére boréal

E

) 80°

vents d'est par - : .a nticyeloné polaire
rapport a la face N p-d
polaire (easterlies)

dépression
d'Islande

2 Bl vents d'ouest par

L rapport a la face
e polaire (westerlies)

vents d'est par
rapport a la face
équatoriale (alizés)

[To (U= 1 (=10 SO SRS 0°
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Les courants-jets

Comme le gradient thermique est maximal aux limites entre masses d’air trés
différentes (par exemple entre I'air tropical chaud et I'air polaire froid), la vitesse du
vent géostrophique devient trés forte dans ces régions. Le vent s’y concentre dans

une bande étroite en altitude : c’est le courant-jet.

En haute altitude Polar jet stream

Subtropical
jet stream

Tropical air

[

Equater




Les courants-jets

WHAT IS THE |
JET STREAM?

https://www.youtube.com/watch?v=Lg91eowtfbw
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Climat et Dynamique des Enveloppes Fluides

Partie 2 - Dynamique de I'atmospheére

2.6. Phénomenes saisonniers



Variabilité saisonniere des vents de surface

au sud de I'équateur selon les saisons). o

Mousson T ‘f‘ b

La Zone de Convergence Intertropicale (ZCIT) est la zone de _ %ﬁ’% et 7 g \“‘\
., -,/‘ /,\:\ ap 74 'jf N
rencontre des Alizés de Nord-Est et de Sud-Est. : 5 1 . el .
. . SN B ) ( oumst 7 y s NN -"l\
Sa position fluctue en fonction de la position du maximum j @’\f Pigion - a ,(,._ ;‘,\bk . \!
y 2 . . . 1’—‘,\,/ ( : ) Sy CC:D \ ° ‘ﬂ %
d’énergie solaire recue par la Terre (plus ou moins au nord ou , -// LT o -.,;,) ____»;S D,
—Ran oo NordEst § . 2 3 ‘ 1
[‘A,,, e \ T e— ]
‘—Am::"q-\ ‘

Précipitations sur les continents

| moins de 50 mm @ Cantre de basse pression i Convergance (=13}
P
E de 50 4 160 mm @ Centre de haute pression (sniicyclonel ——— Vants dominants

plus de 150 mm
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Phénomenes saisonniers

Exemple de la mousson indienne

Vents secs du Nord-
QOuest
=> Sécheresses

Vents humides du Sud-
Est
=> |nondations

/ [ ] e0-180mm

2 ¥ _
e E T

- B oee
North-Eastern Monsoon __* 1ain Winds South-Western Monsoon
(Wintermonsoon) (Summermonsoon)
Total precipitation Dec. = Febr. Total precipitation June_> Sep.

ITC = Intra-Tropical Convergence



Phénomenes saisonniers

Exemple de la mousson africaine

IOO
North ast
Trade

Harmattan
(very hot and dry)

"ATLANTIC

OCEAN

0 250 500 mi
0 400 800 km

© 2008 Encyclopaadia Britannica, Inc.

AFRICA

30°]

- ATLANTIC

OCEAN

0 250 500 mi
0 400 800 km

© 2008 Encyclopaedia Britannica, Inc.

10-20 20-40 40-80 >80

Rainfall (cm)
June-Sept.

10-20 20-40 40-60 >60

Rainfall (cm)
Jan.-March
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Phénomenes saisonniers

Exemple de la mousson africaine

' ']

total rainfall (mm)

10 100 200

2000

here summer

y fy
N
T 3
Lo e et |
.- A
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Variabilité saisonniere des vents de surface

Dépression des Aléoutiennes
Mean sea level pressure (Pacifique Nord) Dépression d’'lslande  pecember-February

hPa,

BP

HP < 10228
1017.5
1015
10125
1010
1007.5

BP <

1005
10025

Les cellules permanentes conservent leur position moyenne mais peuvent varier en intensité au cours des
saisons.
Plus les isobares sont rapprochées, plus la vitesse du vent horizontal est élevée.
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L’'Oscillation Nord-Atlantique

https://www.youtube.com/watch?v=KOYJG7j4ly8
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