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RésuméL'étude se 
on
entre sur l'analyse de la dynamique de la Cou
he Limite Atmo-sphérique stable et hivernale en vallée, notamment dans des situations 
onduisant àdes épisodes de pollution parti
ulaire. L'analyse est e�e
tuée à partir de simulationsnumériques de type LES et de mesures lo
ales.Dans une première partie, on étudie les vents 
atabatiques prenant naissan
e surles pentes des vallées en
aissées. On montre qu'ils sont instationnaires, inhomogèneset turbulents, que leur di�usivité turbulente évolue quadratiquement ave
 le nombrede Froude et dé
roît ave
 la strati�
ation ambiante. On s'intéresse ensuite au 
hampd'ondes internes généré par 
es vents. On trouve que sa fréquen
e ne dépend que dela strati�
ation et est indépendante des 
ara
téristiques des vents qui lui donnentnaissan
e.Dans une se
onde partie, on s'intéresse au système de vents de vallées et auxinversions thermiques dans les vallées Grenobloises. Les 
onditions météorologiques
onduisant aux épisodes de pollution sont étudiées et leur lien ave
 les mé
anismespré
édents est expli
ité. On montre que 
es épisodes se déroulent toujours dans un
ontexte anti
y
lonique, sont induits par la présen
e d'une inversion et que leurévolution est liée à 
elle des régimes de temps. Pendant 
es épisodes, le système devents lo
al est toujours similaire, indépendant du régime synoptique et 
onstituéde vents thermiques, dont l'organisation spatiale est gouvernée par la géométrie dusite. Ces 
ourants sont 
ontenus dans la 
ou
he d'inversion qui persiste pendanttoute la durée de l'épisode et n'est pas détruite si l'énergie solaire est insu�sante.Le seuil énergétique 
orrespondant est mis en éviden
e.Mots 
lés : Cou
he Limite Atmosphérique, Inversions thermiques, Vents 
ata-batiques, Cir
ulations en vallée, Ondes internes, Qualité de l'air, Simulations LES.



iiAbstra
tThe study is fo
using on the dynami
s of the stably-strati�ed Atmospheri
Boundary Layer in wintertime in valleys, espe
ially during situations leading to
PM10 pollution peaks. The analysis is made by means of LES-like numeri
al simu-lation and lo
al measurements.In a �rst part, we study the katabati
 winds 
reated over the slopes of a narrowvalley. We show that they are intermittent and turbulent and that their turbulentdi�usivity is proportionnal to the square of a Froude number, and de
reases withthe ambient strati�
ation. We also study the internal wave �eld generated by thesewinds and �nd that its frequen
y depends only on the strati�
ation and seems tobe independent of the 
hara
teristi
s of its sour
e.In a se
ond part, we study the valley wind system and the thermal inversionswhi
h o

ur by winter 
onditions in the valleys of the Grenoble area. Meteorologi
al
onditions leading to pollution episodes in the Grenoble valleys are also studiedand their link with the previous me
hanisms is explained. We show that theseepisodes take pla
e during anti
y
loni
 
onditions, are indu
ed by thermal inversionand that their evolution is linked to that of the weather regimes. During theseepisodes, we show that the lo
al winds system is always the same, independentof the synopti
al regime and 
onsists of thermally-driven winds, whose spatialorganization is 
ontroled by the geometry of the site. These 
urrents are 
on�nedinto a thermal inversion, whi
h persists during the whole episode, and is howevernot destroyed during the day if the solar energy is not su�
ient. The 
orrespondingenergy treshold is highlighted.Key words : Atmospheri
 Boundary Layer, Temperature inversions, Katabati
winds, Valley-wind systems, Internal wave �eld, Air quality, LES numeri
al simula-tions.



Remer
iementsMes remer
iements vont tout d'abord (sans surprise) à Chantal Staquet et Jean-Pierre Chollet, mes dire
teurs de thèse. A Chantal, en parti
ulier pour m'avoir donnél'opportunité de parti
iper à toutes les 
onféren
es, é
oles d'été et workshops queje souhaitais, de dé
ouvrir l'importan
e des é
hanges internationaux en matière des
ien
e et les enjeux des 
ommuni
ations s
ienti�ques, et pour m'avoir ouvert lesyeux sur la réalité du monde de la re
her
he. A Jean-Pierre pour sa présen
e et sonaide y 
ompris après son départ en retraite ; pour ses rele
tures du présent rapportainsi que pour ses 
onseils sur l'utilisation des divers 
odes de 
al
uls et le numériqueen général.Mer
i aux rapporteurs et aux membres du jury pour avoir évalué mon travail etlu 
e manus
rit dans le détail.Mer
i également à Charles Chemel pour son aide et son assistan
e, qui ont jouéun r�le déterminant dans l'orientation de ma thèse et sans qui j'aurais ren
ontréen
ore plus de di�
ultés que je n'en ai ren
ontré... Mer
i aussi pour ses 
onseilss
ienti�ques et te
hniques é
lairés ainsi que son a

ueil 
haleureux en Angleterre.Mes remer
iements vont ensuite à toute l'équipe de support informatique deMesoNH à Météo-Fran
e et au Laboratoire d'Aérologie de Toulouse, en parti
ulier àChristine LAC qui m'a fourni des informations et des 
onseils très utiles et pré
ieux,mais aussi à Juan Es
obar pour son assistan
e informatique et pour tout le travailqu'il e�e
tue pour maintenir et mettre à jour le 
ode MesoNH.Mer
i à l'ASCOPARG-COPARLY et en parti
ulier à Eri
 Chaxel et IsabelleRios qui ont pris de leur temps pour ouvrir des possibilités de 
ollaboration entre leLEGI et l'agen
e de qualité de l'air.Mer
i également à Météo Fran
e et à Sylvain Bigot de l'Institut de GéographieAlpine, pour m'avoir permis d'a

éder aux (malheureusement rares) mesures météode la région Grenobloise.Mer
i à la région Rh�ne-Alpes et au Cluster de Re
her
he en Environnement,pour avoir �nan
é 
ette étude et permis sa réalisation.Mer
i aussi aux organisateurs (pour leur travail) et aux parti
ipants (pour leurbonne humeur et/ou leur amitié) : d'ERCA 2008, de la 14eme CMM à Van
ouver(2008), de la session ABL de l'E
ole des Hou
hes (2008), d'ICAM 2009 à Rastaat, del'EGU 2009 à Wien, du Workshop �Waves and Instabilities� de Porquerolles (2009),des stages de formation MesoNH (2007 et 2010).Dans le 
adre de mes servi
es d'enseignements, je tiens également à remer
ier



ivle CIES pour la qualité des stages de formation qu'il organise, Ri
hard Montvoisinpour son inititation très enri
hissante à l'esprit 
ritique et la zététique, Mar
Legrand, pour m'avoir transmis la foi du 
onstru
tivisme et tous les autresresponsables et formateurs du CIES. Mer
i également à Philippe Sé
het, de l'INP,qui m'a permis d'intervenir à l'ENSE3 plut�t qu'à l'ENSGI...Sur un plan plus personnel, je tiens à remer
ier 
eux (et 
elles !) qui ont euune in
iden
e plus forte sur ma vie que mon travail de thèse et ont 
ontribuéà mon bon équilibre mental au 
ours de 
es années. En parti
ulier, mer
i auGMUC1 sans qui 
es trois ans n'auraient pas eu la même saveur ! Notammentmer
i à Thomas, Olivier, Grisou, Céline.H, Prez, Céline.G, Mikael, Diane, Stefan,Marmiton, Guénolé, Thomas.P et les autres... Mer
i à vous tous pour 
es instantsd'amitié divers et variés !Mer
i également à tous 
eux qui m'ont a

ompagné dans mes vadrouilles autourdu monde. En parti
ulier mer
i à Benjamin, Aubry, Ni
o, Thom et Olivier. Tous
es mois de voyages ave
 vous font partie de mes meilleurs souvenirs de 
es quelquesannées !En�n je ne saurais jamais assez remer
ier Aude, qui m'a

ompagne dans toutesles 
ir
onstan
es, nourrit mes rêves, fait resplendir mes ambitions et mes projets lesplus fous par son amour et me donne la for
e de 
roire à tout 
e que j'entreprends...

1 Marque déposée par la �ONE AGAIN A BISTOUFLY� team - siège so
ial : Rue de la Poste



Table des matièresIntrodu
tion générale 1Contexte et motivations . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 1Arti
ulation générale . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 3I Eléments de physique atmosphérique 51 Eléments de météorologie 7Introdu
tion . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 71 Le système atmosphérique : Stru
ture, é
helles, 
omportement . . . . 82 Cir
ulation synoptique . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 133 Cou
he Limite Atmosphérique (CLA) . . . . . . . . . . . . . . . . . 154 Bilan thermique du sol . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 19Con
lusion . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 212 Dynamique atmosphérique en zone de montagne 23Introdu
tion . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 231 Modi�
ation de l'é
oulement synoptique par le relief . . . . . . . . . 242 Système de vents de vallée . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 273 Inversion thermique . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 29Con
lusion . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 343 Modélisation numérique de l'atmosphère 37Introdu
tion . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 371 Les modèles atmosphériques . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 382 Les 
odes ARPS et MesoNH . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 413 Les modèles de sol de ARPS et SURFEX . . . . . . . . . . . . . . . 44Con
lusion . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 46II Dynamique de la Cou
he Limite Atmosphérique Sta-ble et Hivernale d'une vallée en
aissée 49Objet de l'étude 51



vi Table des matières4 Vents 
atabatiques, instationnarités et ondes internes 53Introdu
tion . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 541 Méthodologie . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 562 Vents 
atabatiques . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 593 Champ d'ondes de gravité internes . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 644 Etude de sensibilité . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 71Dis
ussion et Con
lusion . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 755 Quanti�
ation du mélange turbulent dans les vents 
atabatiques 79Introdu
tion . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 801 Mélange turbulent : 
onsidérations théoriques . . . . . . . . . . . . . 812 Méthodologie . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 863 Stru
ture dynamique et turbulente du vent 
atabatique . . . . . . . . 894 Quanti�
ation du mélange turbulent . . . . . . . . . . . . . . . . . . 915 Modèlisation de la di�usivité . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 96Dis
ussion et Con
lusion . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 101De la modélisation simplifiée aux situations réalistes 105III Dynamique de la Cou
he Limite Atmosphérique Sta-ble et Hivernale des vallées Grenobloises 107Objet de l'étude 1096 Pollution parti
ulaire et stabilité atmosphérique 113Introdu
tion . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 1141 Le site Grenoblois et ses stations de mesures . . . . . . . . . . . . . . 1152 Analyse des températures . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 1183 Détermination des épisodes stables . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 1194 Détermination des épisodes de pollution aux PM10 . . . . . . . . . . 1235 Stabilité et pollution parti
ulaire . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 1256 Météorologie des épisodes . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 127Con
lusion . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 1337 Système de vents de vallées pendant les épisodes de pollution 135Introdu
tion . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 1361 Des
ription des simulations . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 1372 Dynamique no
turne générale des 5 épisodes . . . . . . . . . . . . . . 1403 Système de vents de vallée sur le 
omplexe Grenoblois . . . . . . . . 1464 In�uen
e de l'é
oulement synoptique . . . . . . . . . . . . . . . . . . 1495 Quanti�
ation du dé
ouplage CLA/TL . . . . . . . . . . . . . . . . . 152Con
lusion . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 157



Table des matières vii8 Stru
ture spatiale de la CLA et des 
ourants thermiques 159Introdu
tion . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 1601 Con�guration numérique . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 1612 Strati�
ation de la CLA en 
ou
hes verti
ales . . . . . . . . . . . . . 1673 Stru
ture horizontale de la CLA . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 1774 Stru
ture spatiale des 
ourants thermiques . . . . . . . . . . . . . . . 1805 Zones de re
ir
ulation, de stagnation et de ventilation . . . . . . . . 185Con
lusion . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 1909 Formation, destru
tion et persistan
e des inversions thermiques 193Introdu
tion . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 1941 Evolution temporelle du forçage thermique de la CLA . . . . . . . . 1962 Intensi�
ation no
turne de l'inversion . . . . . . . . . . . . . . . . . . 1993 Rédu
tion diurne de l'inversion . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 2044 Evolution de l'inversion au 
ours d'une journée . . . . . . . . . . . . 2085 Evolution de l'inversion au 
ours d'un épisode . . . . . . . . . . . . . 2136 Persistan
e et destru
tion de l'inversion : Modèle énergétique . . . . 217Con
lusion . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 227Con
lusion générale et Perspe
tives 229Con
lusion générale . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 229Perspe
tives . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 233Annexes 236A Analyse de l'épisode P10 239B Evolution synoptique au 
ours d'un épisode 243C Analyse de sensibilité numérique 247Introdu
tion . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 2471 Sensibilité aux 
onditions initiales . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 2472 Sensibilité à la résolution verti
ale . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 2513 Dis
ussion : Conditions d'une représentation réaliste . . . . . . . . . 257Con
lusion . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 265D Champs de vents des 5 épisodes stables 267E Comparaison mesures/simulation de l'intensité de l'inversion 275Bibliographie 279





Introdu
tion généraleContexte et motivationsContexte 
limatiqueSur le territoire Européen, 
limatiquement marqué par diverses in�uen
es(o
éanique, 
ontinentale, méditerrannéenne et ar
tique), les zones de montagnes
onstituent souvent des en
laves dans lesquelles le 
limat 
ontraste ave
 
elui desplaines 
ontiguës ([Guiter, 1975℄). Les tendan
es 
limatiques sont alors nuan
ées parle relief et l'altitude, mais également par les spé
i�
ités géographiques et géomor-phologiques lo
ales. Suivant l'exposition aux vents dominants, ou l'isolement 
ontreles perturbations atmosphériques, le 
ara
tère mi
ro
limatique peut être fort.Spé
i�
ités atmosphériques lo
alesCes parti
ularités 
limatologiques puisent leur existen
e dans la ré
urren
e sur lelong terme de phénomènes physiques lo
aux, totalement induits par les spé
i�
itéstopographiques des sites 
onsidérés. Du fait du dé
ouplage ave
 la haute troposphèreet les régimes de vents régionaux, les vallées en
aissées subissent souvent l'in�uen
ede vents thermiques générés lo
alement, qui donnent naissan
e à des 
ir
ulationsau sein des basses 
ou
hes de leur atmosphère (généralement appellées système devents de vallées).Dans 
es vallées, la 
onvexité orographique engendre une plus grande absorptiondu rayonnement solaire par le sol que sur un site de plaine (à la même latitude), etdon
 une plus forte a

umulation de l'énergie thermique reçue au 
ours de la journée(
f [Hawkes, 1947℄). Inversement, la nuit, l'énergie thermique est plus fa
ilementperdue en vallée qu'en plaine. Celà résulte en des 
ontrastes thermiques plus fortsdans les vallées. A leur tour, 
es 
ontrastes génèrent des 
ir
ulations atmosphériquesentre les vallées et les plaines qui 
onstituent une autre spé
i�
ité de 
es régions. Ladynamique atmosphérique est alors plus sensible en vallée qu'en plaine aux variationsdu �ux solaire, et par 
onséquent aux 
y
les saisonniers. Ainsi, l'évolution journalièrede la stru
ture atmosphérique dans les vallées est très dépendante de la saison (
f[Whiteman, 2000℄) : en hiver, notamment, l'in�uen
e du refroidissement no
turnepeut perdurer toute la journée.Outre les 
ir
ulations thermiques, 
ette plus grande sensibilité thermique in-duit fréquemment (notamment la nuit) des phénomènes d'inversions de basses
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ou
hes, générateurs de forte stabilité atmosphérique. Les mouvements verti
auxsont alors 
onsidérablement réduits. L'in�uen
e du relief réduisant dire
tement lesé
hanges horizontaux, l'air a ainsi tendan
e à stagner dans des 
ou
hes 
on
entréesprès du sol, lors de 
es périodes de stabilité (qui se produisent essentiellement lanuit, ou 
ertaines journées de la période hivernale).In�uen
e sur la qualité de l'airPour des raisons indépendantes de 
es 
onsidérations 
limatiques, le développe-ment de notre 
ivilisation a 
onduit à une forte industrialisation des prin
ipalesvallées des Alpes, historiquement lieux de prédile
tion des a
tivités métallurgique,minière et énergétique, et possédant un fort potentiel d'attra
tion touristique. Parailleurs, en zone de montagne, les réseaux routiers se 
on
entrent essentiellementdans les vallées où le tra�
 est souvent dense. Les sour
es d'émissions polluantes,et en parti
ulier d'émissions de parti
ules �nes, y sont don
 nombreuses. Fréquem-ment, 
es émissions se 
ombinent à des phénomènes de stagnation des masses d'air.Les 
on
entrations atteintes sont alors élevées, généralement bien plus que sur dessites de plaine 
omportant des taux d'émissions identiques.Ces fortes 
on
entrations de parti
ules ne sont pas sans poser de problèmes sani-taires sérieux. Les parti
ules sont en e�et 
onstituées de multiples espè
es 
himiques,aussi diverses que souvent potentiellement no
ives. Certaines (entre autres : Hydro-
arbure Aromatique Poly
y
lique et métaux lourds, régulièrement présents dansl'atmosphère) ont un pouvoir toxique, et 
onstituent des 
an
érigènes ou mutagènesavérés pour l'homme et pour les é
osystèmes ([Bo�etta et al., 1997℄). De plus, unegrande partie de 
es parti
ules ont une très faible taille, inférieure à 10µm (on lesappelle alors PM10
2) voire inférieure à 2.5µm (on les appelle alors PM2.5). Leur pe-tit diamètre leur permet de s'introduire dans le système respiratoire jusqu'au niveaudes bron
hioles, où s'e�e
tuent dire
tement les é
hanges sanguins. Leur assimilationpar l'organisme est don
 rapide et leur e�et sur la santé à moyen et long terme peuts'avérer (très) néfaste (
an
ers, maladies 
ardiovas
ulaires ou respiratoires, 
f parex. [Pope III et al., 2002℄).Le 
ara
tère 
ritique de 
e problème est par ailleurs augmenté par des e�etsaérodynamiques : 
e sont pré
isémment 
es parti
ules de plus faible taille qui restentle plus longtemps en suspension dans l'air, du fait de leur faible masse qui ralentit
onsidérablement les pro
essus de sédimentation. Parallèlement, 
es parti
ules très�nes (PM2.5) sont également 
elles émises en plus grand nombre par les industries,
ar les plus sus
eptibles d'é
happer aux dispositifs de �ltrage...Motivations de l'étudeLa 
ompréhension des mé
anismes physiques asso
iés à la 
ou
he limite atmo-sphérique stable représente don
 un enjeu so
iétal important : 
e sont 
es mé
an-ismes qui 
onditionnent fondamentalement l'a

umulation ou la dispersion des pol-2 Abbréviation de �Parti
ulate Matter of diameter d < 10µm�.



Table des matières 3luants. La détermination de leur in�uen
e sur le transport et le mélange des parti
-ules est notamment 
ru
iale pour tous les modèles opérationnels de prévision de laqualité de l'air (par ex. [Seaman, 2000℄).Au delà de leur r�le sur le 
omportement de la pollution lo
ale, la représentation
orre
te de 
es phénomènes lo
aux dans les modèles de prévisions météorologiques ou
limatiques est également d'importan
e majeure (par ex. [Rota
h et Zardi, 2007℄).Les résultats opérationnels sont en e�et sensibles à la paramétrisation de 
esparti
ularités atmosphériques à l'é
helle d'une vallée puisqu'ils 
ontribuent de façon
onséquente aux bilans énergétiques et turbulents plus globaux.La présente étude s'ins
rit dans 
e 
ontexte et se 
on
entre sur l'analyse desdi�érents pro
essus physiques à l'oeuvre dans la Cou
he Limite Atmosphérique sta-ble en vallée. En parti
ulier, l'intérêt est porté sur la période hivernale, dans des
on�gurations très stables 
onduisant à des épisodes de pollution aux PM10. Notonstoutefois qu'au
un 
ouplage ave
 les aspe
ts 
himiques ne sera 
onsidéré. L'étudeest une 
ontribution à la 
ompréhension de di�érents phénomènes, et repose sur uneanalyse des prin
ipaux mé
anismes à l'oeuvre dans la 
ou
he limite stable hivernaledes vallées alpines, à savoir :1. Les vents 
atabatiques, prenant naissan
e sur les pentes des montagnes lorsde leur refroidissement no
turne.2. Les ondes internes générées par 
es vents 
atabatiques.3. Les systèmes de vents de vallées et de 
ir
ulations inter-vallées.4. Les inversions thermiques no
turnes et/ou persistantes.5. L'in�uen
e des 
onditions synoptiques sur la situation de qualité de l'air(déduite de mesures de 
on
entration en PM10).Dans 
ette étude, 
es di�érents phénomènes physiques sont analysés par le biais desimulations numériques de type LES réalisées ave
 les 
odes de 
al
uls ARPS etMesoNH, 
ouramment utilisés pour 
e type de problématique dans la 
ommunautés
ienti�que.Arti
ulation généraleLe présent rapport 
omprend 3 parties, qui peuvent être lues de façon indépendante :1. Dans la partie I, des 
onsidérations de physique atmosphérique et demétéorologie générale sont rappelées (
hapitre 1), puis les spé
i�
ités atmo-sphériques dans les zones de relief sont résumées dans le 
hapitre 2. Le 
hapitre3 présente les outils d'analyse retenus (
odes de 
al
uls méso-é
helles, utilisésen mode LES).2. Dans la partie II, nous analysons des phénomènes de petites é
helles3 (turbu-len
e, ondes) dans une vallée en
aissée de topographie idéalisée.3 De type mi
ro-β et mi
ro-γ (
lassi�
ation d'[Orlanski, 1975℄)



4 Table des matièresNous portons une attention parti
ulière aux vents 
atabatiques prenant nais-san
e sur les pentes d'une vallée idéalisée, ainsi qu'au 
hamp d'ondes internesgénéré par 
es vents dans toute la 
ou
he stable de la vallée (
hapitre 4). Letaux de turbulen
e engendré par les vents 
atabatiques est quanti�é dans le
hapitre 5.3. En�n, la partie III s'intéresse à des phénomènes d'é
helles moins �nes4 (del'ordre de la dimension de la vallée, voire d'é
helles synoptiques) sur le 
om-plexe orographique de la région Grenobloise, imbriquant plusieurs vallées.L'analyse s'axe sur di�érents phénomènes :(a) Les 
onditions météorologiques lo
ales et synoptiques 
onduisant auxépisodes de pollution parti
ulaire des vallées Grenobloises sont étudiéesdans le 
hapitre 6.(b) Le lien entre 
es épisodes de pollution et les mé
anismes de 
ir
ulationslo
ales est expli
ité dans le 
hapitre 7.(
) Le système de vents de vallées est étudié au 
hapitre 8. On détermineainsi un régime de 
ir
ulation inter-vallées et la strati�
ation verti
alequi en résulte.(d) En�n, le 
hapitre 9 porte sur les inversions thermiques qui prennent nais-san
e par 
onditions hivernales et étudie leur évolution (intensi�
ation,persistan
e, destru
tion).

4 De type meso-γ à meso-α ([Orlanski, 1975℄)
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8 Chapitre 1. Eléments de météorologiedans les mouvements du �uide atmosphérique : é
helle globale, é
helle synop-tique, méso-é
helle, mi
ro-é
helle (par ex. [M
Ilveen, 1992℄, [Malardel, 2005℄). Puis,il dé
rit la 
ir
ulation troposphérique et la dynamique de la Cou
he Limite Atmo-sphérique. En�n, quelques 
onsidérations sur l'évolution énergétique de la surfa
eseront rappelées.1 Le système atmosphérique : Stru
ture, é
helles, 
om-portement1.1 Stru
ture de l'atmosphèreSi des parti
ules ou des molé
ules subissent en
ore l'attra
tion terrestre jusqu'à10 000 km au dessus du sol (et peuvent être 
onsidérées 
omme appartenant aux trèshautes 
ou
hes ionisées de l'atmosphère), on 
onsidère en général que l'atmosphère aune épaisseur de 100 km (s'arrêtant à la ligne de Von Karman au dessus de laquelle onpeut négliger les e�ets atmosphériques non magnétiques, 
f [Labitzke et al., 1985℄,[Justus et Je�ries, 1995℄). Néanmoins, 99% de sa masse est 
ontenue dans les 30premiers kilomètres. Ainsi, son extension verti
ale représente environ 1% du rayonterrestre.En un point donné du globe, les 
ara
téristiques de l'atmosphère varient forte-ment le long de la verti
ale. L'attra
tion terrestre diminuant ave
 l'altitude, la pres-sion atmosphérique diminue exponentiellement à mesure que l'on s'éloigne du sol. Ilen est de même pour la densité de l'air. La température évolue quant à elle de façon
omplexe selon le s
héma de la �gure 1.1 ([Malardel, 2005℄).On voit apparaître di�érentes 
ou
hes (ou strates) dans lesquelles la températureest parfois 
roissante ave
 l'altitude, parfois dé
roissante, modi�ant radi
alement lespropriétés physiques des 
ou
hes 
orrespondantes. On nomme 
es 
ou
hes, par ordrede proximité du sol : Troposphère, Stratosphère, Mesosphère, Thermosphère.La troposphère est la 
ou
he dans laquelle les phénomènes météorologiques ap-paraissent et sont ex
lusivement 
ontenus. Dans la troposphère, la température atendan
e à dé
roître ave
 l'altitude. Elle est elle même divisible en 2 sous-
ou
hesdont les propriétés sont très di�érentes :� La Cou
he Limite Atmosphérique (que nous noterons CLA dans toute lasuite), près du sol. Son extension est généralement 
omprise entre 1 et 4 km.Elle se dé�nit 
omme la 
ou
he dire
tement in�uen
ée par la surfa
e (fri
tion,ré
hau�ement/refroidissement, e�ets liés au relief, et
.) sur une é
helle detemps inférieure à une journée et dans laquelle les �ux verti
aux de 
haleuret de quantité de mouvement sont signi�
atifs. Dans la CLA, les sour
es deturbulen
e thermiques et dynamiques sont du même ordre de grandeur. Onest ainsi dans une situation de 
onve
tion thermique naturelle.� La Troposphère Libre (que nous noterons TL dans toute la suite), juste audessus. Elle s'étend en moyenne jusqu'à 11 km au dessus du niveau de la mer.Elle est plus épaisse au niveau de l'équateur qu'aux hautes latitudes en raison



1. Le système atmosphérique : Stru
ture, é
helles, 
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Fig. 1.1 � Stru
ture verti
ale s
hématique de l'atmosphère (
orrespondant à unemoyenne temporelle de l'état atmosphérique).de la 
ombinaison des e�ets de rotation et de 
hau�age.1.2 E
helles atmosphériquesLes phénomènes atmosphériques se produisent sur une large gamme d'é
hellesd'espa
e et de temps, de la 
ir
ulation globale qui s'étend sur toute la 
ir
onféren
ede la Terre jusqu'aux tourbillons de tailles 
entimétriques. Chaque type de 
ir
u-lation peut être dé
rite à l'aide de son extension horizontale et sa durée de vieapproximative.La �gure 1.2, extraite de [Chemel, 2005℄, montre 
ette gamme d'é
hellesainsi que les 
lassi�
ations 
lassiques 
orrespondantes ([Stull, 1988℄, [Pielke, 1984℄,[Orlanski, 1975℄, [Thunis et Bornstein, 1996℄). Les systèmes anti
y
loniques et dé-pressionnaires sont ainsi d'é
helle synoptique (dite aussi régionale ou ma
ro), lessystèmes de vents de vallées relèvent de la méso-é
helle tandis que la turbulen
e oules ondes internes sont de l'ordre de la mi
ro-é
helle.Dans la présente étude, on s'intéressera surtout à la méso et à la mi
ro-é
helle(extension inférieure à 20 km, et jusqu'à quelques mètres ; sur des durées variantde 1 minute à quelques jours). Quelques 
onsidérations d'é
helle synoptique serontnéanmoins analysées.
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Fig. 1.2 � Classi�
ation des é
helles atmosphériques. D'après [Chemel, 2005℄.1.3 Stabilité atmosphérique1.3.1 Gradient adiabatiqueEn physique, on dé�nit le gradient adiabatique γadiab 
omme la variation de latempérature absolue par unité d'altitude dans une masse d'air n'ayant au
un é
hangede 
haleur ave
 son environnement. Ce gradient adiabatique varie en fon
tion de lapression atmosphérique lo
ale et de l'humidité, la variation ave
 le taux d'humiditépouvant être forte.On dé�nit alors le gradient adiabatique se
 
orrespondant à une atmosphère
omplètement exempte d'humidité. Il vaut théoriquement γsec
adiab = −9.8oC/km (parex. [Houghton, 2002℄). On dé�nit également le gradient adiabatique humide sat-uré qui varie entre −5oC/km et −8oC/km ave
 des valeurs typiques pro
hes de

γhumide
adiab = −6.5oC/km.1.3.2 Température potentielleEn dynamique de l'atmosphère, pour 
omparer la température de deux parti
ules�uides situées à des altitudes di�érentes (voire dans des 
onditions météorologiquesdi�érentes), on utilise le 
on
ept de température potentielle plut�t que la simpletempérature absolue (par ex. [Delmas et al., 2005℄).



1. Le système atmosphérique : Stru
ture, é
helles, 
omportement 11La température potentielle d'une parti
ule �uide est par dé�nition la températureabsolue qu'aurait 
ette même parti
ule �uide si elle était ramenée adiabatiquementau niveau de la mer. Ainsi les températures potentielles sont toujours 
omparablesentre elles. On la note θ et on la 
al
ule par :
θ = T

(
P0

P

)Ra/cp (1.1)où P0 est la pression standard au niveau de la mer (1013.25 hPa), P la pressionstatique lo
ale de la par
elle d'air, Ra la 
onstante des gaz parfaits et cp la 
apa
ité
alori�que massique à pression 
onstante de l'air.1.3.3 Stabilité statiqueSi une masse d'air est au repos, sa stabilité va dépendre uniquement des e�etsde �ottabilité. Lorsqu'une petite perturbation s'applique sur une parti
ule �uidedans une atmosphère strati�ée (ie où la température varie ave
 l'altitude), la for
ede �ottabilité qui s'exer
e sur 
ette parti
ule peut 
onstituer une for
e de rappeldirigée vers la position d'équilibre initiale : l'équilibre est don
 stable ; ou alorsengendrer une a

élération du même signe que le dépla
ement de la parti
ule, 
elle-
i 
ontinuant à s'éloigner de sa position d'équilibre : l'équilibre est alors instable.Pour estimer si nous sommes dans une situation de stabilité ou d'instabilité, ilsu�t d'évaluer le gradient verti
al de température potentielle. On montre que([Delmas et al., 2005℄) :1. Lorsque ∂θ

∂z
< 0, on a instabilité.2. Lorsque ∂θ

∂z
> 0, on a stabilité.3. Lorsque ∂θ

∂z
= 0, on dira que l'atmosphère est neutre.1.3.4 Fréquen
e de Brünt-VaïsäläDans tout le présent rapport, pour quanti�er la stabilité statique d'une 
ou
heatmosphérique, nous utiliserons parfois ∂θ

∂z
et parfois la fréquen
e de Brünt-Vaisäläambiante qui s'exprime 
omme :

N0 =

√
g

θ0

∂θ

∂z
(1.2)où g est l'a

élération de la gravité et θ0 une température potentielle de référen
e(que nous prendrons égale à la température potentielle au niveau du sol). Cettefréquen
e quanti�e la fréquen
e d'os
illation d'une parti
ule d'air autour de sa posi-tion d'équilibre, dans un environnement stablement strati�é, lorsque 
ette parti
uled'air subit une perturbation. Elle n'est dé�nie que lorsque ∂zθ > 0.



12 Chapitre 1. Eléments de météorologie1.4 Lois de 
omportement de l'atmosphèreLe 
omportement dynamique de l'atmosphère est ainsi 
lassiquement représentépar les équations régissant la thermodynamique et la mé
anique des �uides. Le �uideatmosphérique véri�e alors la formulation Eulérienne des équations de Navier-Stokes([Navier, 1823℄) suivantes (par ex [Malardel, 2005℄) :1. La loi de 
onservation de la masse (dite aussi loi de 
ontinuité) :
∂ρ

∂t
+ div(ρ.

−→
U ) = 0 (1.3)où −→

U est la vitesse de l'air et ρ est sa masse volumique.2. La loi de 
onservation de la quantité de mouvement dans le repère tournant :
∂ρ

−→
U

∂t
+ div(ρ

−→
U ⊗

−→
U ) = −2ρ

−→
Ω ∧

−→
U + ρ−→g −∇p + µ △

−→
U (1.4)où −→g est l'a

élération de la pesanteur, ⊗ représente le produit tensoriel, −→Ωest le ve
teur de rotation terrestre, p la pression et µ la vis
osité dynamiquede l'air.3. La loi de 
onservation de l'énergie, dite aussi premier prin
ipe thermody-namique :

∂ρcpT

∂t
+ div(ρcpT

−→
U ) =

Dp

Dt
+ λ △ T + div−→r + φ + δQ (1.5)où cp est la 
apa
ité 
alori�que de l'air, T sa température, λ sa 
ondu
tivitéthermique, −→r le �ux de 
haleur radiatif, φ la 
haleur dissipée par frottementvisqueux et en�n δQ les autres sour
es diabatiques (liées aux 
hangements dephases de l'eau).4. A 
es trois lois 
lassiques s'ajoute une équation d'état :

p

ρ
= rT (1.6)où r représente la 
onstante des gaz pour l'air se
 et vaut r = 287J/kg/K.5. A 
es équations viennent s'ajouter une équation de 
onservation pour 
ha
unedes phases de l'eau.L'ensemble de 
es équations déterministes permet de prévoir l'évolution des variablesprin
ipales (−→U , ρ, T et p ainsi que les di�érents rapports de mélange des phases del'eau).Dans le 
adre de la simulation numérique des é
oulements atmosphériques, uneapproximation fréquemment utilisée est l'approximation anélastique. Elle 
onsisteen une simpli�
ation de l'équation de 
ontinuité de la forme :

w
∂ρ

∂z
+ ρdiv(

−→
U ) = 0 (1.7)



2. Cir
ulation synoptique 13L'évolution de la masse volumique liée à l'élasti
ité du �uide n'est alors plus priseen 
ompte. Celà revient à négliger l'évolution temporelle lo
ale de ρ ainsi que sesvariations asso
iées à des mouvements horizontaux (on dit qu'on �ltre les ondesa
oustiques). L'équation de 
ontinuité ne prend alors en 
ompte que l'e�et de 
om-pression du �uide lorsque 
elui-
i subit des dépla
ements verti
aux.2 Cir
ulation synoptiqueLa 
ir
ulation générale 
orrespond à la 
ir
ulation qui s'établit à l'é
helle duglobe. Les mouvements atmosphériques à 
ette é
helle 
onstituent la réponse auforçage radiatif : des 
ir
ulations se mettent en pla
e entre les zones d'ex
édentsénergétiques (régions tropi
ales) et les zones dé�
itaires (p�les). Cette 
ir
ulationoriginellement imaginée par l'astronome Hadley est bien dé
rite dans [Je�reys, 1926℄,[Lorenz, 1967℄, [Lorenz, 1970℄ ou [Lorenz, 1991℄. A l'é
helle de quelques 
entaines(voire milliers) de kilomètres, et sur des périodes de l'ordre de la semaine, 
ette
ir
ulation générale est fortement modulée dans l'espa
e et dans le temps. Nousappellerons 
ir
ulation synoptique la 
ir
ulation qui en résulte.2.1 Spé
i�
ités des moyennes latitudesAux moyennes latitudes (zones entre 35o et 70o de latitude Nord et Sud), la vari-abilité atmosphérique est plus grande que sur le reste du globe. Cette augmentationde la variabilité est imputable au 
ara
tère ondulatoire des 
ir
ulations spé
i�quesde 
ette zone.Dans 
ette zone, les isobares et les isothermes ne sont pas parallèles, 
e qui
ara
térise un é
oulement baro
line. Le vent moyen est d'Ouest à toutes les altitudes(maximum près de la tropopause, dans un 
ourant appelé jet-stream) et la pressionen moyenne zonale est plus élevée du 
�té tropi
al que du 
�té polaire. C'est parailleurs la région du globe où les variations méridiennes de températures sont lesplus fortes.La 
onjon
tion de 
es spé
i�
ités dans 
ette zone baro
line induit une 
ir
u-lation asso
iée à des ondes quasi-stationnaires (de température, de pression et devent) d'une longueur d'onde de l'ordre de la moitié de la 
ir
onféren
e du globeà 
es latitudes (deux zones d'anomalies négatives de pression sur les o
éans etdeux zones d'anomalies positives sur les 
ontinents, dans l'hémisphère Nord, 
f[Malardel, 2005℄).2.2 Régimes de tempsEn fait, 
es ondulations ont une 
omposante non-stationnaire basse fréquen
e.Cette variabilité basse-fréquen
e 
orrespond à 
e que les météorologues appellent lesrégimes de temps ([Barnston et Livezey, 1987℄, [Mi
helangeli et al., 1995℄), que les
limatologues interprètent pour leur part en termes d'Os
illation Nord-Atlantique



14 Chapitre 1. Eléments de météorologie(NAO), 
f par ex [Rogers, 1984℄1.La variabilité suprasynoptique (ie �ltrant les périodes inférieures à 10 jours) dela pression révèle que l'atmosphère des moyennes latitudes os
ille ave
 des péri-odes 
ara
téristiques entre di�érents états qui 
onstituent des modes d'os
illationde l'atmosphère à 
ette é
helle. Selon 
ette vision, les régimes de temps 
orrespon-dent alors aux états de la 
ir
ulation synoptique ayant le maximum de probabilitéd'o

uren
e ([Kimoto et Ghil, 1993a℄ et [Kimoto et Ghil, 1993b℄). Une 
lassi�
ation
lassique aboutit à distinguer 4 régimes de temps sur l'Atlantique Nord et l'Europede l'Ouest ([Plaut et Simmonnet, 2001℄ ou [Cassou, 2004℄) :1. Le régime �Atlantique Ridge�, dit de dorsale.2. Le régime de blo
age.3. Le régime d'anti
y
lone Groënlandais, 
orrespondant aussi à la phase positivede la NAO.4. Le régime zonal, 
orrespondant aussi à la phase négative de la NAO.La �gure 1.3 illustre la stru
ture spatiale sur l'Atlantique Nord du géopotentiel à700 hPa pendant 
es quatre régimes de temps pour la période hivernale.La durée des périodes pendant laquelle l'atmosphère stagne dans un régime detemps est relativement irrégulière et l'alternan
e des régimes se fait de manièrequasi-
haotique2 (dixit [Malardel, 2005℄). Les re
her
hes ré
entes montrent néan-moins qu'il existe des voies de transition préférentielles d'un régime à un autre([Vautard, 1990℄, [Kondrashov et al., 2003℄, [Kondrashov et al., 2007℄).2.3 Systèmes dépressionnaires et anti
y
loniquesDans la pratique, 
ette variabilité synoptique est asso
iée à des systèmes nuageuxqui s'enroulent dans le sens trigonométrique dans l'hémisphère Nord et 
orrespon-dent à des perturbations baro
lines (générées par instabilité baro
line). Chaque per-turbation est en fait un 
entre dépressionnaire et deux 
entres dépressionnaires sontgénéralement espa
és d'un 
entre anti
y
lonique, ie où la pression est plus élevée.Ce type de perturbation est 
lassiquement appelée onde baro
line et se propagevers l'est (tout 
omme le �ux zonal moyen) après avoir pris naissan
e sur le bordOuest des o
éans ([Houghton, 2002℄).En fait, 
es perturbations baro
lines ont une durée de vie typiquementplus 
ourte que les régimes de temps (< 10 jours) et sont 
onsidérées
omme des modulations plus haute fréquen
e de 
es régimes de temps, duesà des non-linéarités dynamiques ([Mi
helangeli et al., 1995℄, [Vautard et al., 1988℄,[Vautard et Legras, 1988℄).En Europe de l'Ouest, la majeure partie des phénomènes météorologiques, etnotamment de leur alternan
e, est due à l'alternan
e de 
es perturbations (asso
iées1 L'index NAO annuel 
ara
térisant le mode de dominan
e des régimes de temps au 
ours d'uneannée spé
i�que.2 Comportement responsable d'une bonne part de l'in
ertitude des prévisions numériques àmoyen terme.
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Fig. 1.3 � Stru
ture spatiale du géopotentiel à 700 hPa sur l'Atlantique Nord pour
ha
un des 4 régimes de temps, pour la période hivernale (novembre à mars), issued'une analyse sur 40 hivers (1958-1998). Gau
he : Anomalie de géopotentiel. Droite :Champ de géopotentiel. Pour
entage entre parenthèses : fréquen
e d'o

uren
e durégime.AR : régime de dorsale atlantique ; BL : régime de blo
age ; GA : régime d'anti
y
loneGroënlandais ; ZO : régime zonal. Extrait de [Plaut et Simmonnet, 2001℄.à un temps nuageux ou pluvieux) et des périodes anti
y
loniques (asso
iées à des
onditions plus 
almes et généralement à des périodes de beaux temps).3 Cou
he Limite Atmosphérique (CLA)Dans 
ette se
tion, nous dé
rivons les 
ara
téristiques 
lassiques de la CLA sursol plat (et sur les 
ontinents).3.1 Turbulen
e atmosphériqueLa CLA est le lieu de 
isaillements de vitesses, qui peuvent engendrer l'apparitionde stru
tures tourbillonnaires. On a alors a�aire à un é
oulement turbulent. Dansun é
oulement turbulent, les mouvements impliquent un spe
tre 
ontinu d'é
helles



16 Chapitre 1. Eléments de météorologiespatiales et temporelles. Ils sont par ailleurs irréguliers et peuvent être 
onsidérés
omme aléatoires. Même si la dynamique reste déterministe3, sa prévisibilité estfortement mise en défaut, 
ar elle implique une 
onnaissan
e in�niment pré
ise des
onditions initiales si l'on souhaite dé
rire 
onvenablement toutes les stru
tures tour-billonnaires de mi
ro-é
helle ([Lesieur, 1999℄). Une appro
he 
ourante 
onsiste alorsà dé
omposer les é
helles du mouvement, en é
rivant 
haque variable atmosphériquesous la forme :
α = α + α′ (1.8)où α représente la 
omposante grande-é
helle (formellement le 
hamp �ltré au sensde la Simulations des Grandes E
helles, 
f 
hapitre 3) de la variable α, et α′ la�u
tuation petite-é
helle 
orrespondante. L'é
oulement est alors appro
hé par sades
ription grande-é
helle et on modélise l'in�uen
e des petites é
helles en intro-duisant un nouveau terme dans les équations de Navier-Stokes (
f 
hapitre 3).On dé�nit par ailleurs l'énergie 
inétique turbulente par unité de masse 
ommela somme TKE = 1/2

(
u′2 + v′2 + w′2

). Les équations de Navier-Stokes permettentd'é
rire une équation de transport pour 
ette énergie 
inétique turbulente, qui dansle 
as quasi-stationnaire, se résume à ([Garratt, 1994℄) :
S + B + T + D = 0 (1.9)où S est un terme de produ
tion de turbulen
e par 
isaillement, B un terme de pro-du
tion/destru
tion de turbulen
e par e�ets de �ottabilité, T un terme de transportet de redistribution de l'énergie turbulente, et D un terme de dissipation visqueuse.Les deux sour
es de produ
tion de turbulen
e sont don
 mé
anique (
isaillement)et thermique (�ottabilité) et leur ratio est un nombre 
ara
térisant l'origine de laturbulen
e. On l'appelle nombre de Ri
hardson de �ux :

Rif =
(g/θ) w′θ′

u′w′∂zu + v′w′∂zv
(1.10)qu'on peut aussi é
rire sous la forme du nombre de Ri
hardson de gradient :

Rig =
(g/θ) ∂zθ

(∂zu)2 + (∂zv)2
(1.11)3.2 Evolution ny
théméraleComme le forçage thermique du sol évolue au 
ours d'un 
y
le journalier, le termede �ottabilité évolue aussi sur 24h. Le jour, les e�ets de �ottabilité sont générateursde turbulen
e et d'instabilité statique, la nuit, ils sont destru
teurs de turbulen
eet générateurs de stabilité statique. La �gure 1.4 adaptée de [Stull, 1988℄ montrel'évolution de la stru
ture de la CLA au 
ours d'un 
y
le journalier, sur un sol plat.3 Au sens Lapla
ien du terme, ie �si l'on 
onnait à un instant donné les vitesses et l'énergieinterne en tout point de l'é
oulement, il n'existe qu'une seule distribution de vitesse et d'énergieinterne à un instant ultérieur� (extrait de [Lesieur, 1999℄).
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Fig. 1.4 � S
hématisation de l'évolution 
ir
adienne de la stru
ture de la CLA.Extrait de [Delmas et al., 2005℄, adapté de [Stull, 1988℄.En journée, une 
ou
he thermiquement instable et 
onve
tive se développe à
ause du 
hau�age par le sol (w′θ′ > 0), donnant naissan
e à une 
ou
he mélangéedans la plus grande partie de la CLA.La nuit, le refroidissement du sol donne naissan
e à une 
ou
he thermiquementstable dans les plus basses 
ou
hes (w′θ′ < 0). La région située au dessus 
onstituantla 
ou
he résiduelle, 
'est à dire le lieu d'un dé
lin de la turbulen
e induite par la
onve
tion 
réée en journée.Ce 
y
le journalier est plus marqué sur les 
ontinents que sur les o
éans, à 
ausede la plus grande inertie thermique des masses d'eau. Il est également plus intenseen été qu'en hiver à 
ause de la plus forte intensité du rayonnement solaire, résultanten une 
ou
he 
onve
tive plus épaisse en journée. Par ailleurs, il est moins net ensituation dépressionnaire ou lorsque la 
ouverture nuageuse est importante, du faitde l'in�uen
e radiative que les nuages exer
ent.Près du sol, on distingue une 
ou
he de surfa
e de faible épaisseur. Lorsqueles e�ets de �ottabilité sont négligeables (ie que la CLA est neutre), la 
on-trainte de 
isaillement y est approximativement 
onstante et le pro�l de vitessemoyenne suit en première approximation un pro�l logarithmique ([Garratt, 1994℄).[Monin et Obukhov, 1954℄ étendent le modèle de 
ou
he de surfa
e aux 
as de CLAnon-neutre, en prenant notamment en 
ompte la variation verti
ale des �ux turbu-lents.3.3 Cou
he Limite Conve
tiveLorsqu'elle est pleinement développée (en �n d'après-midi dans les 
onditions
lassiques des moyennes latitudes et en été), la Cou
he Limite Conve
tive de journée
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omporte la stru
ture suivante ([Garratt, 1994℄) :1. Une sous-
ou
he de surfa
e dans la région z < |L| (où L représente la longueurde stabilité de [Monin et Obukhov, 1954℄), dans laquelle la théorie de Monin-Obukhov s'applique.2. Parfois une 
ou
he de 
onve
tion libre dans la région |L| < z < 0.1h (où hreprésente la hauteur de la CLA)3. Une 
ou
he 
onve
tive mélangée dans la majeure partie de la CLA (0.1 <

z/h < 1). Cette 
ou
he mélangée est alors 
ara
térisée par un fort mélangeturbulent, de grandes valeurs de la vitesse turbulente verti
ale, de faibles gra-dients verti
aux de température potentielle et de vitesse, un �ux de 
haleur quidé
roit linéairement ave
 l'altitude, et une hauteur de CLA qui 
roit régulière-ment à mesure que la journée avan
e (tant que le Soleil n'est pas 
ou
hé).4. Une zone d'interfa
e ave
 la TL, souvent appelée zone d'entrainement ou in-version d'altitude dominée par les e�ets d'entrainement, stable et d'épaisseurpouvant parfois atteindre une proportion non négligeable de la CLA (jusqu'à
50%).La CLA 
onve
tive peut atteindre 1 à 2 km d'épaisseur aux moyennes latitudes.Elle est 
ara
térisée par des 
ellules 
onve
tives (dans la partie de 
ou
he limitemélangée) de plusieurs 
entaines de mètres de hauteur, de formes polygonales d'en-viron 1 à 3km d'extension horizontale ([S
hmidt et S
humann, 1989℄). La CLA 
on-ve
tive est souvent assimilée à sa seule partie mélangée.3.4 Cou
he Limite StableLa 
ou
he limite no
turne 
omporte typiquement (dans les saisons les plus
haudes de l'année) deux sous-
ou
hes :1. Une 
ou
he limite stable aussi appelée inversion de basses 
ou
hes.2. Une 
ou
he résiduelle entre le sommet de la 
ou
he limite stable et l'inversiond'altitude (interfa
e ave
 la TL). Dans 
ette 
ou
he résiduelle, la turbulen
e
onve
tive de la journée dé
line en environ une heure dans la période de tran-sition du soir (après le 
ou
her du Soleil). Cette 
ou
he reste quasi-neutre oudevient légèrement stable au 
ours de la nuit.Contrairement à la Cou
he Limite Conve
tive, la Cou
he Limite Stable ne peut êtreassimilée à un système en état quasi-stationnaire. Au
un état stationnaire n'est at-teint au 
ours de la nuit. La hauteur de 
ette 
ou
he d'inversion augmente d'environ

15 − 20m/h. Elle atteint une épaisseur typique de quelques 
entaines de mètres en�n de nuit, et une intensité pouvant atteindre ∆θ = 10 − 15K ([Garratt, 1994℄).La �ottabilité agit 
omme un puits de turbulen
e et engendre don
 des faiblesniveaux de turbulen
e. Les e�ets radiatifs deviennent aussi importants que les ef-fets turbulents voire dominants. Les �ux de 
haleurs turbulents y sont négatifs etdé
roissent quasi-linéairement (en valeur absolue) jusqu'à s'annuler au sommet de
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ou
he stable. La stabilité permet par ailleurs la propagation d'ondes internes quiperturbent les 
ara
téristiques turbulentes.Cette 
ou
he stable est également 
ara
térisée par la présen
e d'un jet de basses
ou
hes, potentiellement engendré par os
illations inertielles (pouvant donner lieu àdes vents supérieurs au vent synoptique au niveau du sommet de la 
ou
he stableplusieurs heures après le 
ou
her du Soleil). Ce jet de basses-
ou
hes est néanmoinstrès in�uen
é par les e�ets 
atabatiques dus à la pente du relief, même lorsqu'elleest faible ([Lettau, 1967℄, [Banta et al., 2004℄). Plus de détails seront donnés dansle 
hapitre suivant.4 Bilan thermique du sol4.1 Forçage thermique de la CLAL'atmosphère étant transparente aux longueurs d'ondes visibles, la quasi-intégralité du �ux solaire la traverse sans la ré
hau�er (en fait, seule une faiblepart de 
e rayonnement solaire est absorbé par 
ertaines molé
ules multi-atomiquesou par les nuages). Le �ux solaire atteint alors le sol. Une petite partie de 
e �uxest dire
tement ré�é
hi en fon
tion de l'albédo du sol, et la grande majorité estabsorbée par la surfa
e. Le sol interagit alors ave
 la CLA en la ré
hau�ant ou enla refroidissant. La sour
e d'énergie est don
 le Soleil, mais le sol sert de relais pour
ette énergie et 
onstitue le véritable forçage thermique de la CLA.4.2 Continuité des �uxA l'interfa
e sol-atmosphère (soit sur une 
ou
he in�niment min
e d'inertienulle), l'ensemble des �ux de 
haleur pénétrant vers le sol 
ompense les �ux sor-tant du sol. On a alors (par ex. [Noilhan et Planton, 1989℄) :
R↓

SW + R↓
LW = R↑

SW + R↑
LW + H + LE + G (1.12)où R↓

SW est le �ux solaire reçu au sol, R↓
LW est le �ux infrarouge émis par l'atmo-sphère et reçu au sol, R↑

SW est la portion du �ux solaire ré�é
hi par le sol, R↑
LW est le�ux infrarouge émis par le sol4, H est le �ux de 
haleur sensible, 
orrespondantà l'é
hange de 
haleur dire
t ave
 les basses 
ou
hes de l'atmosphère par di�usionet turbulen
e, LE est le �ux de 
haleur latente, 
orrespondant à la quantité de
haleur perdue par 
hangement de phase (pour évaporer l'eau du sol, notamment)et G est le �ux de 
haleur a

umulée dans le sol, 
orrespondant à un �ux de
ondu
tion dans le sol. Par ailleurs, on appelle �ux radiatif net la quantité :

RN = R↓
SW + R↓

LW − R↑
SW − R↑

LW (1.13)
orrespondant au bilan des �ux é
hangés par rayonnement.4 Les indi
es SW etLW 
orrespondent à Short Waves (visibles) et Long Waves (infrarouges).



20 Chapitre 1. Eléments de météorologieAinsi, le bilan de �ux sur les 4 modes d'é
hanges de 
haleur s'é
rit :
RN − H − LE − G = 0 (1.14)4.3 Evolution thermique du solPré
isons que l'équation pré
édente ne suppose pas qu'il y ait une évolutionstationnaire de la température du sol mais traduit simplement une 
ontinuité du�ux thermique. Le sol n'est quant à lui (quasiment) jamais en équilibre thermiquepuisqu'il subit un forçage variable : le 
y
le diurne. L'évolution de la températurede surfa
e du sol est gouvernée par le �ux absorbé par le sol :

∂Ts

∂t
= CT G = CT (RN − H − LE) (1.15)où CT est la 
apa
ité thermique du sol et Ts sa température de surfa
e.4.4 Flux de surfa
eOn note Fs le �ux solaire. R↓

SW se résume au �ux solaire et R↑
SW lui est propor-tionnel via un 
oe�
ient d'albédo α. R↑

LW est généralement modélisé à l'aide de laloi de Stefan : R↑
LW = εσT 4

s où ε est l'émissivité infrarouge du sol (entre 0 et 1 etdépendant de l'état de surfa
e) et σ est la 
onstante de Stefan-Boltzmann. R↓
LW esten revan
he issu de l'intégration sur toute la 
ou
he atmosphérique des émissionsinfrarouges des molé
ules d'air et des nuages.Ainsi, RN s'é
rit :

RN = Fs(1 − α) − εσT 4
s + R↓

LW (1.16)Le �ux de 
haleur sensible H est généralement é
rit sous la forme :
H = ρcpCV (Ts − Ta) (1.17)où C représente un 
oe�
ient de trainée, V est la vitesse du vent juste au dessusdu sol, et Ta la température de l'air juste au dessus du sol.En�n, LE est le produit de la 
haleur latente de vaporisation de l'eau (L) et du tauxd'évaporation E = ρCV (qsat(Ts) − qa) où q est le taux d'humidité dans les basses
ou
hes et qsat le taux d'humidité du sol à saturation. On dé
ompose souvent 
e�ux en un �ux venant du sol, et des �ux issus de la végétation. On é
rit alors :

LE = L (Es + Etr + Er) (1.18)où Es et Er sont le taux d'évaporation à partir du sol et de la végétation respe
tive-ment, et Etr est liée à la transpiration de la végétation. Il faut toutefois ajouter lestransferts thermiques latents asso
iés aux autres 
hangements de phase lorsqu'ilsont lieu : sublimation de la neige ou de la gla
e, par exemple.



4. Bilan thermique du sol 21Du point de vue de la CLA, les transferts ave
 le sol se font essentiellement autravers du �ux H. Le �ux infrarouge joue quant à lui un e�et important lorsqu'il ya une 
ouverture nuageuse, 
e qui n'est pas le 
as de �gure dans la présente étude.Dans la CLA, on 
onsidère que H est la 
ondition aux limites des �ux turbulents.On a alors :
w′θ′|0 =

H

ρcpTa/θa
≈

H

ρcp
(1.19)où w′θ′|0 représente la valeur du �ux de 
haleur turbulent en surfa
e, et θa est latempérature potentielle de l'air juste au dessus du sol.Con
lusionDans 
e 
hapitre, nous avons vu les prin
ipales 
ara
téristiques de la dynamiqueatmosphérique aux moyennes latitudes, sur les régions 
ontinentales et sur sol plat.Nous avons vu que 
ette dynamique implique une large gamme d'é
helles. Dansla suite de 
ette étude, nous nous intéresserons à 
ertaines spé
i�
ités de l'é
hellesynoptique (systèmes anti
y
loniques et régimes de temps des moyennes latitudes),mais surtout à la méso et la mi
ro-é
helle.La des
ription 
lassique de l'évolution de la CLA montre un 
y
le journaliermarqué sur sol plat, la Cou
he Stable No
turne étant moins bien dé
rite et modéliséeque la Cou
he Limite Conve
tive de journée.Nous verrons dans le 
hapitre suivant que la présen
e de relief modi�e fortement
es 
ara
téristiques et insisterons sur les spé
i�
ités liées aux vallées, sur lesquellesnous nous fo
alisons dans 
ette étude.
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Introdu
tionLa présen
e de montagnes modi�e sensiblement la dynamique atmosphérique.Les é
oulements atmosphériques asso
iés aux zones de montagne peuvent être dedeux types :1. Des é
oulements for
és par le relief, lorsque les vents à grande é
helle sontmodi�és ou 
analisés par le relief 
omplexe.2. Des systèmes de vents propres aux montagnes, générés lo
alement par les
ontrastes thermiques qui se 
réent à l'intérieur des zones montagneuses ou



24 Chapitre 2. Dynamique atmosphérique en zone de montagneentre les zones de montagnes et les plaines. Ces vents sont généralement appelésvents thermiques.Dans la réalité, 
es deux types d'é
oulements sont toujours 
ombinés dans une 
er-taine mesure. Ce 
hapitre dé
rit les 
ara
téristiques de 
es deux types d'é
oulement.1 Modi�
ation de l'é
oulement synoptique par le relief1.1 Fa
teurs in�uençant les é
oulements for
ésLorsque le vent synoptique s'appro
he d'une région montagneuse, il peut êtrefor
é à passer au dessus des montagnes ou autour. Il peut être 
analisé dans des val-lées, des talwegs orographiques ou à travers des 
ols. Il peut également rester bloquépar le relief. Ce 
omportement dépend en fait de 3 fa
teurs (
f [Whiteman, 2000℄) :1. La stabilité de la masse d'air.2. La vitesse de la masse d'air.3. Les 
ara
téristiques topographiques de la zone de montagne.On 
ara
térise alors le 
omportement à l'aide d'un nombre adimensionnelprenant en 
ompte 
es 3 fa
teurs. En général, on utilise un nombre de Froude([Poulos et al., 2000℄, [Poulos et al., 2007℄) dé�ni par :
Fr =

U

NH
(2.1)où U est la 
omposante de la vitesse perpendi
ulaire à la 
haine de montagne, Nla fréquen
e de Brunt-Vaisala, et H la hauteur moyenne de la 
haine de montagne
onsidérée.1.2 A

élération par e�et VenturiUn é
oulement stationnaire de �uide in
ompressible suit le théorème deBernoulli, dont la prin
ipale appli
ation pratique est l'e�et Venturi : Lorsqu'uné
oulement subit un rétre
issement de la se
tion de passage qui s'o�re à lui, 
elui-
ia

élère et voit sa pression diminuer au niveau de la 
onstri
tion. Dans l'atmosphère,le théorème de Bernoulli s'applique mal 
ar l'air est 
ompressible et l'é
oulement estinstationnaire. Néanmoins, dans 
ertaines 
onditions (notamment à petite é
helle),il explique 
ertaines variations du 
hamp de vent et de pression ([Malardel, 2005℄) :Lorsque l'é
oulement est 
analisé à travers un 
ol, le rétré
issement de la se
tionde passage induit par exemple une a

élération (
f �gure 2.1). Cette a

élération esttoutefois modi�ée par la di�éren
e de pression entre la zone amont et la zone aval,pouvant être ampli�ée ou atténuée (allant même parfois jusqu'à un phénomène deblo
age de la masse d'air d'un 
�té du 
ol), 
f [Whiteman, 2000℄.De même, lorsque l'é
oulement passe au dessus des montagnes, il subit en généralune a

élération au niveau des 
rêtes. La forme de la montagne joue 
ependant unr�le important et modi�e l'a

élération (qui est maximale pour des pentes faibles
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Fig. 2.1 � Canalisation de l'é
oulement à travers un 
ol. Illustration de l'e�et Venturi(extrait de [Whiteman, 2000℄.et une forme triangulaire). Elle induit parfois des re
ir
ulations lorsque le relief estbrusquement variable ([Whiteman, 2000℄).En�n, par 
onditions stables, l'é
oulement 
ontournant une montagne isolée esta

éléré sur les bords (là où l'é
oulement est tangent au relief, 
f [Justus, 1985℄).L'orientation de la vitesse du vent par rapport à la 
haîne de montagne in�ue parailleurs sur l'a

élération induite (maximale lorsque l'é
oulement est perpendi
ulaireà la 
haine ou que la 
haine est orientée de façon 
on
ave par rapport à l'é
oulement,
f [Justus, 1985℄).1.3 Déviation par le reliefPlus la stabilité est importante, plus l'é
oulement a tendan
e à ne pas s'élevermais au 
ontraire à 
ontourner les obsta
les ou à être 
analisé.Toutefois, l'é
oulement réel ne suit pas né
essairement soit l'un soit l'autre de 
es
omportements (élévation ou 
ontournement) : Une masse d'air peut être diviséeen deux, la partie supérieure s'é
oulant au dessus de la montagne, l'autre partie la
ontournant ([Etling, 1989℄). Toute la gamme de 
omportements intermédiaires estdon
 possible (élévation et 
ontournement).1.3.1 Elevation de la masse d'airSi la 
haîne de montagne est longue, que la 
omposante du vent perpendi
ulaire àla dire
tion de 
ette 
haîne est forte, que la masse d'air est instable, neutre ou faible-ment stable (Fr & 1), l'é
oulement a tendan
e à passer au dessus des montagnes.Deux types de phénomènes peuvent alors générés :1. Des ondes orographiques. Elles peuvent elles-mêmes être de deux types : soitse propager verti
alement et être présentes en haute altitude au dessus de lamontagne (ondes internes de type mountain waves) ; soit rester 
on�nées àune 
ertaine altitude et être présentes sur de longues distan
es en aval de lamontagne (ondes internes de type trapped lee-waves).2. Des vents de pentes (qui peuvent jouer un r�le important dans la 
limatologiedes régions à forts reliefs). Ils peuvent être de deux types :
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iés à un apport d'air froid. C'est notamment le 
as du Bora dansles régions adriatiques (Slovénie, Croatie) ([Grisogono et Belu²i¢, 2009℄).(b) Asso
iés à un apport d'air 
haud et se
. On les appelle alors Foehn. C'estpar exemple le 
as du Chinook ([Garriott, 1892℄) sur les �an
s Est desMontagnes Ro
heuses ou du Santa Ana en Californie ([Raphael, 2003℄).1.3.2 Contournement de la 
haine de montagneSi la 
haine de montagne est haute, étroite ou orientée parallèlement à l'é
oule-ment, que le vent est faible ou que l'air est très stable (Fr ≪ 1), l'é
oulement a enrevan
he tendan
e à 
ontourner les montagnes.Dans l'hémisphère Nord, le 
ontournement a alors tendan
e à s'e�e
tuer par lagau
he.1.4 Canalisation par le reliefLes vallées et bassins profonds peuvent parfois être protégés du vent. Dans denombreux 
as, en revan
he, les talwegs orographiques, vallées ou 
ols sont souventsoumis à de forts vents.Souvent, 
es vents 
analisés sont engendrés par des di�éren
es de pression,soit d'é
helle synoptique (asso
iées à des systèmes anti
y
loniques et dépression-naires), soit résultant de di�éren
e de température de part et d'autre du relief.L'é
oulement s'oriente alors des hautes pressions vers les basses pressions ou dansla dire
tion s'en appro
hant le plus lorsque le relief fait partiellement obsta
le([Whiteman et Doran, 1993℄).Un autre mé
anisme dit de 
analisation for
ée 
ontraint l'é
oulement dans unevallée à suivre l'axe de 
elle-
i (
f �gure 2.2). Cet é
oulement for
é implique untransfert de quantité de mouvement verti
al, des régions hautes en altitude (audessus du relief, où le vent synoptique n'est pas modi�é par 
elui-
i) vers les régionsplus basses dans lesquelles l'é
oulement est 
analisé ([Whiteman et Doran, 1993℄).
Fig. 2.2 � S
hématisation du phénomène de 
analisation for
ée de l'é
oulement(extrait de [Whiteman, 2000℄).Le Mistral et la Tramontane sont des exemples de vents 
analisés, respe
tivementdans la vallée du Rh�ne et entre le Massif Central et les Pyrénées. En Europe,beau
oup d'autres vents sont similaires ([Wanner et Furger, 1990℄). Certains d'entre



2. Système de vents de vallée 27eux sont également de type Foehn. La majorité sont aussi partiellement 
atabatiques,ie alimentés par des e�ets lo
aux (
f se
tion 2).2 Système de vents de valléeDans les zones de montagnes où le relief est 
omplexe, le 
omportement dela CLA di�ère de 
elui dé
rit dans le 
hapitre 1 
ar l'in
linaison du sol modi�esensiblement la dynamique qui adopte alors une stru
ture spé
i�que à 
es régions.2.1 Vents de pentes thermiquesAu 
ontraire des vents de type Foehn ou Bora (qui sont d'origines synoptiques),nous parlerons de vents de pentes thermiques pour parler des vents générés lo
ale-ment sur les pentes. Une revue des prin
ipaux modèles de vents de pentes est donnéepar exemple par [Sera�n, 2006℄. Ces vents de pentes sont de deux types :1. Les vents anabatiques. Ils sont produits la journée, lorsque le sol est 
hau�é.L'air près du sol devenant moins dense va se mettre à s'élever. La di�éren
ede pression engendrée par la di�éren
e de température entre les 
ou
hes lesplus près des pentes et les 
ou
hes d'air plus éloignées va ensuite plaquerl'é
oulement as
endant 
ontre les pentes. Les anabatiques sont ainsi des ventsremontant les pentes, en journée.2. Les vents 
atabatiques. Ils 
onstituent le phénomène inverse. La nuit, 
ommela 
apa
ité thermique du sol et son émissivité infrarouge sont plus grandes que
elles de l'air, le sol va se refroidir plus rapidement que l'air. De 
e fait, il varefroidir les 
ou
hes d'air pro
hes du sol par di�usion thermique, et 
elles-
idevenant plus denses, vont s'é
ouler vers le bas, parallèlement à la pente. Con-trairement aux vents anabatiques, pour les vents 
atabatiques, le gradient hor-izontal de pression n'est pas né
essairement un élément moteur (
elà dépendde la 
on�guration de la pente) et peut même être négligeable ([Mahrt, 1982℄).Les 
hapitres 4 et 5 du présent rapport se fo
alisent sur les vents 
atabatiques.2.2 Vents de valléeA l'é
helle d'une vallée, 
es vents thermiques engendrent une 
ir
ulation spé
i-�que, 
omme le montre la �gure 2.3 ([Defant, 1949℄, [Defant, 1951℄).1. En milieu de matinée (�g 2.3B), les vents anabatiques se forment sur les pentesde part et d'autre de la vallée. Par 
ontinuité, ils bou
lent sur eux mêmes etengendre une subsiden
e au dessus du 
entre de la vallée (formant une 
ellule
onve
tive à l'é
helle de la vallée).2. Si le fond de vallée est in
liné (ou de manière équivalente, si la vallée est ouvertesur une plaine d'un 
�té), un gradient de pression se 
rée entre la partie hauteet la partie basse de la vallée (ou entre la vallée et la plaine), et une 
ir
ulationdans l'axe de la vallée apparaît approximativement en milieu de journée (
f
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Fig. 2.3 � Cy
le journalier du système de vents de vallées. A : Lever du soleil, B :Milieu de matinée, C : Midi et début d'après-midi, D : Fin d'après-midi, E : Soirée,F : Début de la nuit, G : Milieu de la nuit, et H : Fin de la nuit. Figure extraite etadaptée de [Defant, 1949℄ et [Defant, 1951℄.�g 2.3C), orientée du bas vers le haut (ou de la plaine vers la vallée). Cette
ir
ulation s'enri
hit des �ux de masses induits par les vents anabatiques. Levent longitudinal alors 
rée est généralement nommé vent de vallée montant.3. En �n d'après-midi ou plus pré
isément lorsque les pentes 
essent d'être 
hauf-fées, les vents anabatiques disparaissent. Le vent de vallée persiste en raisonde sa plus grande inertie (
f �g 2.3D).4. Ave
 le refroidissement no
turne des pentes, des vents 
atabatiques prennentnaissan
e le long des pentes et donnent lieu à une légère as
endan
e au 
entrede la vallée. En début de soirée, le vent de vallée montant est toujours présent(�g 2.3E), puis il 
esse (�g 2.3F) et s'inverse plus tard dans la nuit (�g 2.3G),lorsque le refroidissement du fond de vallée donne lieu à un gradient de pressionentre haut et bas de la vallée (ou entre vallée et plaine). On a alors un vent devallée des
endant. Ce vent de vallée s'enri
hit des �ux de masses induits parles vents 
atabatiques.5. Suivant les 
on�gurations, les vents 
atabatiques persistent toute la nuit, de



3. Inversion thermique 29même que le vent de vallée des
endant, ou s'arrêtent avant la �n de la nuit (
f�g 2.3H), généralement à 
ause de la mise en pla
e d'une inversion thermiquede fond (
f se
tion suivante pour plus de détails).6. Au petit matin, lorsque le Soleil se lève, les vents anabatiques prennent denouveau naissan
e et le vent de vallée des
endant, ayant une inertie plus forte,persiste en
ore quelques heures (
f �g 2.3A) avant de s'arrêter puis s'inverserplus tard dans la journée.Dans toute 
ette étude, nous parlerons de système de vents de vallée pour qual-i�er 
ette organisation dynamique. Nous ferons alors référen
e à une 
ir
ulationlo
alement générée par e�et thermique, et non à des e�ets de 
analisation du ventsynoptique dans la vallée (type Foehn).De plus amples 
onsidérations seront données dans les 
hapitres 7 et 8 qui traitentdes systèmes de vents de vallées.3 Inversion thermique3.1 Dé�nition et 
ara
térisation3.1.1 Dé�nition d'une inversionOn parlera d'inversion thermique pour quali�er une zone de l'atmosphèredans laquelle le gradient de température absolue est positif : ∂zT > 0([Delmas et al., 2005℄, [Whiteman, 2000℄, [Heimann, 2007℄)1. Par dé�nition de latempérature potentielle, on a alors :
∂T

∂z
=

T

θ

∂θ

∂z
− |γadiab| (2.2)Comme T

θ
≈ 1 dans la CLA, 
ette relation peut s'appro
her par :

∂T

∂z
≈

∂θ

∂z
− |γadiab| (2.3)où |γadiab| = 6.5oC/km. Ainsi, une 
ou
he d'inversion sera don
 une 
ou
he trèsstable, plus exa
tement telle que : ∂zθ > |γadiab|.La �gure 2.4 montre les régimes de stabilité, d'instabilité et d'inversion en fon
-tion de la valeur du gradient de température potentielle ou absolue.3.1.2 Types d'inversionsOn distingue plusieurs types d'inversions (par ex. [Kerbiriou, 2004℄) qui ne seréfèrent pas aux mêmes phénomènes physiques :1 Le terme d'inversion fait alors référen
e à une situation dans laquelle la température 
roîtave
 l'altitude, ie à une situation thermique �inverse� de la situation thermique �normale� puisquedans la troposphère, la température moyenne dé
roît ave
 l'altitude.
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(a) (b)Fig. 2.4 � a) Représentation s
hématique des régimes de stabilité, d'instabilité etd'inversion en fon
tion du pro�l verti
al de température potentielle. b) Idem (a) entempérature absolue. Dans le régime 
onditionnellement stable, la stabilité dépenddu taux d'humidité. Adapté de [Whiteman, 2000℄.� Les inversions de basses 
ou
hes qui 
ara
térisent la sous-
ou
he stable dela 
ou
he limite no
turne, engendrées par refroidissement radiatif du sol([Garratt, 1994℄).� Les inversions d'altitude qui 
ara
térisent souvent l'interfa
e CLA/TL danslaquelle la stabilité est forte, généralement engendrées par entrainement oupar épaississement de la 
ou
he 
onve
tive ([Stull, 1988℄).� Les inversions grande é
helle qui 
orrespondent souvent à l'adve
tion d'unemasse d'air 
haud sur une masse d'air froid, et sont asso
iées à la 
ir
ulationsynoptique (par ex. [Whiteman et al., 1999
℄).Dans le 
as parti
ulier des vallées, on nomme inversions de fond les inversions debasses 
ou
hes. L'air est alors très froid en fond de vallée et 
haud au dessus. Onnomme inversions de sommet les inversions d'altitude parti
ulières qui se situentapproximativement à l'altitude des sommets de la vallée. Elles peuvent par exem-ple être engendrées par é
hau�ement radiatif des sommets. C'est à 
es deux typesd'inversions que nous nous interesserons dans la présente étude.3.1.3 Dé�nitions alternativesDans la littérature, on trouve néanmoins d'autres dé�nitions d'une 
ou
he d'in-version :1. Certains auteurs généralisent la dé�nition pré
édente à toute 
ou
he danslaquelle ∂zθ > 0, assimilant ainsi la notion d'inversion à 
elle de stabilité sta-tique. Cette dé�nition pose néanmoins problème lorsque toute la troposphèreest stable (fréquent en période no
turne et hivernale).2. D'autres entendent par 
ou
he d'inversion une 
ou
he parti
ulièrement sta-ble de l'atmosphère, ie dans laquelle ∂zθ > C où C 
orrespond à un 
ertainseuil. On peut alors �xer 
e seuil à la valeur du gradient de température



3. Inversion thermique 31potentielle de la Troposphère Libre (dé�nition d'une 
apping inversion selon[Deardor�, 1979℄). On peut également le �xer par rapport à la stabilité des
ou
hes voisines, et la 
ou
he d'inversion 
ara
térise alors une zone plus sta-ble que le reste de la troposphère. Cette dé�nition est bien adaptée auxinversions d'altitude.3. On peut également dé�nir une 
ou
he d'inversion par rapport aux points d'in-�exion du pro�l de θ, et don
 par rapport aux extrema de sa dérivée se
onde([Anquetin et al., 1998℄). La base de l'inversion 
orrespond ainsi à un max-imum de ∂2θ
∂2

z
et son sommet à un minimum de ∂2θ

∂2
z
. Cette dé�nition est enfait équivalente à la pré
édente. Elle est don
 également bien adaptée auxinversions d'altitude ou de sommets.4. En�n, on peut parler d'inversion pour 
ara
tériser la 
ou
he stable dire
te-ment a�e
tée par le refroidissement thermique lo
al ([Yamada, 1979℄).On détermine par 
onséquent son sommet 
omme l'altitude à partir de laque-lle les �ux de 
haleur w′θ′ deviennent négligeables ou nuls ([Guilbaud, 1996℄).Cette dé�nition s'avère bien adaptée aux inversions de basses 
ou
hes ou defond de vallée.D'une manière générale, toutes 
es dé�nitions 
orrespondent à une 
ou
he parti
-ulièrement stable de l'atmosphère.Pour les situations de la présente étude, les dé�nitions 2, 3 et 4 sont équivalentes et
orrespondent également à 
elle de [Delmas et al., 2005℄ (ie ∂zT > 0).3.1.4 Critère de 
ara
térisation d'une 
ou
he d'inversionDans la suite, pour 
ara
tériser une 
ou
he d'inversion, nous utiliserons don
 demanière équivalente les 3 
ritères :1. ∂T

∂z
> 02. ∂θ

∂z
> |γadiab|3. N0 > N0adiab =

√
g

θ0

|γadiab|3.2 Evolution journalière d'une inversion de valléeLa �gure 2.5 illustre s
hématiquement l'évolution de l'inversion de fond de valléeau 
ours d'un 
y
le journalier. Cette évolution journalière 
orrespond à l'évolutiontypique en été (ou aux autres saisons lorsque le rayonnement solaire est su�sammentintense).De même que sur sol plat, le refroidissement no
turne est à l'origine de la 
réationd'une 
ou
he stable dans les basses 
ou
hes. Dans une vallée, 
ette 
ou
he stableest néanmoins intensi�ée (en stabilité et en épaisseur) par les vents 
atabatiques
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A B
C D
E FFig. 2.5 � S
héma du 
y
le journalier de l'inversion de basses 
ou
hes et du systèmede vents de vallées. A : Lever du soleil, B : Milieu de matinée, C : Midi et débutd'après-midi, D : Fin d'après-midi, E : Soirée, F : Milieu de la nuit. La zone bleuereprésente la 
ou
he d'inversion. Les �è
hes bleues et rouges représentent un vent devallée dans l'axe longitudinal (respe
tivement montant et des
endant). Les �è
hesnoires illustrent les vents de pentes thermiques (anabatiques ou 
atabatiques). Lepro�l verti
al s
hématique de θ est superposé en gris. Adaptée de [Kerbiriou, 2004℄et [Chemel, 2005℄.no
turnes qui apportent de l'air froid en fond de vallée (
f �g 2.5A et 2.5F). Cette
ou
he stable 
ontient également un vent de vallée des
endant ([Whiteman, 1982℄,[Whiteman et M
Kee, 1982℄), illustré par la �è
he bleue sur la �gure 2.5.Ave
 le lever du Soleil, les vents anabatiques apparaissent. En été, ils détruisentprogressivement la 
ou
he d'inversion (
f �g 2.5B, 2.5C, 2.5D) à mesure que lajournée avan
e. Une 
ou
he 
onve
tive prend alors naissan
e autour d'un noyau de
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ou
he d'inversion résiduelle, qui �nit par disparaître au 
ours de la journée (
f �g2.5D). Les vents anabatiques 
ontribuent à 
ette destru
tion, 
e qui est en
ore unespé
i�
ité de la dynamique des vallées.La journée, le noyau de 
ou
he d'inversion résiduelle est le lieu d'un vent de valléedes
endant, qui persiste autant que la 
ou
he d'inversion. La 
ou
he 
onve
tive estquant à elle le lieu d'un vent de vallée montant, illustré par la �è
he rouge sur la�gure 2.5.L'étude de l'évolution des inversions de vallée fait l'objet du 
hapitre 9. Deplus amples détails seront alors donnés sur l'évolution journalière de leur stru
ture.Nous verrons notamment qu'en période hivernale, l'évolution de l'inversion peut êtremodi�ée et que 
ette inversion peut ne pas être détruite au 
ours de la journée.3.3 Mé
anismes de formation/destru
tion3.3.1 Mé
anismes de destru
tionSelon [Whiteman, 1982℄ et [Whiteman et M
Kee, 1982℄, il existe trois types dedestru
tion des 
ou
hes d'inversion. La �gure 2.6 illustre s
hématiquement 
es typesde destru
tion.1. Dans la destru
tion de type I, l'inversion est détruite par le bas, par entraine-ment progressif de la 
ou
he 
onve
tive. Ce mé
anisme est analogue à 
e quise passe sur sol plat.2. Dans la destru
tion de type II, l'inversion est détruite par son sommet, à partird'air provenant des plateaux avoisinants, ou de la subsiden
e engendrée parles vents anabatiques. Ce mé
anisme est alors typique des vallées étroites eten
aissées.3. Dans la destru
tion de type III, l'inversion est détruite à la fois par sa base etson sommet (
ombinaison des deux autres types). Les vents anabatiques jouentalors un r�le important. Ce mé
anisme est le plus usuel dans les vallées.Des mé
anismes d'intera
tions 
omplexes ave
 des vents lo
aux spé
i�ques d'unsite peuvent également jouer un r�le (
f 
hapitre 9 de 
e présent rapport ou[De Fran
es
hi, 2004℄).3.3.2 Mé
anismes de formationLes mé
anismes de formation des inversions dans les vallées ont fait l'ob-jet de moins d'étude que les mé
anismes de destru
tion. On sait toutefois queles inversions de vallée se forment sous l'a
tion 
onjointe ([Whiteman, 1986℄,[Kondo et al., 1989℄) :1. Du refroidissement radiatif du sol, qui engendre alors un refroidissement desbasses 
ou
hes de l'atmosphère.2. De drainage d'air froid par les vents 
atabatiques.
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hématisation des 3 types de destru
tion d'inversion. Type I : De-stru
tion par le bas. Type II : Destru
tion par subsiden
e du sommet. Type III :Destru
tion 
ombinée. Gau
he : pro�l verti
al de θ à di�érents instants (ti début,
tD : �n). Droite : Evolution temporelle de l'altitude de la base H et du sommet hde l'inversion. Adapté de [Whiteman, 1982℄.Con
lusionAinsi, l'impa
t du relief sur les é
oulements atmosphériques peut être fort etinduit di�érents types de 
omportements spé
i�ques.Lorsque l'é
oulement synoptique ren
ontre une 
haîne de montagne, suivant soninertie et la stabilité atmosphérique, la masse d'air peut s'élever et passer au dessusdu massif, donnant lieu à des ondes de relief, voire parfois à des vents de pentes(souvent intenses) qui peuvent être 
haud et se
 (type Foehn) ou froid (type Bora).L'é
oulement peut aussi 
ontourner le massif, ou être 
analisé par le relief, notam-ment dans les vallées ou à travers les 
ols. Dans la présente étude, nous analyserons
ertains é
oulements 
analisés par les vallées (
f 
hapitre 7).Dans les régions à reliefs marqués, l'é
oulement peut aussi être généré lo
alement



3. Inversion thermique 35par e�et thermique, soit en raison du 
hau�age ou du refroidissement du sol (ventsanabatiques et 
atabatiques), soit sous l'e�et des gradients de pression engendréspar les gradients thermiques (vents de vallées, 
ir
ulation plaine/montagne,...). Dansla présente étude, nous étudierons les parti
ularités et la dynamique de 
es deux
atégories d'é
oulements (
f 
hapitres 4, 5, 7, 8).En�n, les inversions thermiques de fond sont une spé
i�
ité des vallées. Elles sontanalogues à la sous-
ou
he stable no
turne qui se 
rée sur sol plat, mais l'in�uen
edes vents lo
aux sur leur stru
ture et leur évolution est souvent dominante. Le
hapitre 9 de 
e rapport s'intéressera à 
es phénomènes.
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Introdu
tionDans 
e 
hapitre, nous présentons d'abord rapidement les di�érentes te
hniquesde modélisation numérique de l'atmosphère. Puis, nous exposerons les 
ara
téris-tiques prin
ipales des 2 
odes de 
al
uls retenus pour la présente étude. Le premierest le 
ode ARPS (de l'Université d'Oklahoma), le se
ond est le 
ode MesoNH (deMétéo-Fran
e et du Laboratoire d'Aérologie). Nous présenterons en�n les modèlesde sols utilisés dans 
es 2 
odes.



38 Chapitre 3. Modélisation numérique de l'atmosphère1 Les modèles atmosphériques1.1 Modélisation LESEn dynamique des �uides, lorsque les nombres de Reynolds sont grands (
e quiest presque toujours le 
as lorsqu'on s'intéresse à des situations réalistes), la Sim-ulation Numérique Dire
te (DNS) des équations de Navier-Stokes est numérique-ment impossible en raison de son 
oût de 
al
ul extrême. Deux méthodes1 ontalors été imaginées pour réduire les 
oûts de 
al
uls tout en 
onservant un degréde des
ription de l'é
oulement satisfaisant (par ex [Gatski et al., 1996℄) : Les méth-odes LES (Large-Eddy Simulation) et RANS (Reynolds-Averaged Navier-Stokes) (
f[Launder et Spalding, 1974℄). Dans la présente étude, nous utiliserons des modèlesayant une formulation de type LES.Dans la méthode LES ([Smagorinsky, 1963℄), l'idée est de dire que, puisque lesstru
tures énergétiques qui gouvernent l'é
oulement sont de grande é
helle, la de-s
ription de 
es grandes é
helles est su�sante pour dé
rire l'état de 
et é
oulement.Néanmoins, dans un é
oulement de �uide, la stru
ture des grandes é
helles est forte-ment 
onditionnée par le 
omportement des petites é
helles (auxquelles s'e�e
tuenotamment la dissipation visqueuse régulant fondamentalement la turbulen
e). Il estdon
 né
essaire de modéliser l'in�uen
e des petites é
helles sur les grandes é
helles :on parle de paramétrisation des petites é
helles.La méthode applique un opérateur de �ltrage aux équations de Navier-Stokes.Elle dé
ompose ainsi les é
helles du mouvement selon l'équation 1.8, en déterminantune longueur d'onde de 
oupure dite aussi é
helle de �ltrage en dessous de laque-lle l'é
oulement sera modélisé et au dessus de laquelle il sera expli
itement résolu.Le pro
essus de �ltrage fait apparaître un tenseur sous-maille, qui se résume (sil'opérateur est idempotent) à u′
iu

′
j dans l'équation de quantité de mouvement, et

u′
iθ

′ dans l'équation de la 
haleur. L'appro
he 
lassiquement utilisée en météorolo-gie ([Garratt, 1994℄) 
onsiste à exprimer 
es �ux turbulents à l'aide des quantitésrésolues au travers d'un modèle sous-maille (rigoureusement un modèle sous-�ltre)et se base généralement sur le modèle de Boussinesq (dit aussi s
héma de fermetured'ordre 1) :
u′

iu
′
j = −νt

∂ui

∂xj
(3.1)et

u′
iθ

′ = −κt
∂θ

∂xi
(3.2)Les quantités νt et κt représentent respe
tivement la vis
osité turbulente et la di�u-sivité turbulente. Ces 
oe�
ients sont dépendants de l'é
oulement et de sa 
on�gura-tion et ne sont pas intrinsèquement liées au �uide (
ontrairement à leurs analoguesmolé
ulaires).1 En fait, de nombreuses méthodes dérivées sont issues de 
es deux méthodes fondamentales.



1. Les modèles atmosphériques 39Dans la pratique algorithmique, la méthode LES est généralement asso
iée àune dis
rétisation des opérateurs de dérivées partielles dans les équations de Navier-Stokes, de type di�éren
es �nies. On réalise alors un maillage du volume 
ontenantle �uide en é
oulement, et 
haque maille est numériquement asso
iée à un (ouplusieurs) point(s) sur le(s)quel(s) les variables sont évaluées par résolution deséquations dis
rétisées. En pratique, l'é
helle de �ltrage LES est la taille de la maille.1.2 Modélisation Méso-é
helleLorsqu'on souhaite modéliser l'atmosphère, il 
onvient de séle
tionner une taillede maille adaptée à la 
ir
ulation que l'on souhaite analyser (pour des raisonsnumériques et physiques évidentes : il faut pouvoir 
apter les é
helles 
ara
téris-tiques des phénomènes tout en ayant un nombre de mailles su�samment faible pourque le 
al
ul soit numériquement réalisable).On parle alors demodèle Méso-é
helle pour quali�er un modèle 
apable de rendre
ompte de la 
ir
ulation à l'é
helle 
orrespondante. Les mailles du modèle ont ainsiune extension horizontale de l'ordre de la dizaine de kilomètres.A 
ette é
helle, les ��u
tuations� autour de la valeur résolue pres
rite sur unemaille sont 
onsidérables et induites par une très grande variété de phénomènes,dont 
ertains sont valables pour tous les é
oulements de �uides (ex : turbulen
e), etd'autres sont 
omplètement spé
i�ques à l'atmosphère (ex : mé
anisme de 
onve
tionprofonde). L'e�et de tous 
es phénomènes doit alors être paramétrisé au sein dumodèle sous-maille si l'on souhaite que le modèle rende 
orre
tement 
ompte dela 
ir
ulation atmosphérique réelle. Cela 
onstitue alors la spé
i�
ité des modèlesMéso-é
helle (par ex. [Cuxart et al., 2000℄).Ave
 l'augmentation des puissan
es de 
al
ul numérique, il est devenu possible deréduire de plus en plus la taille des mailles dans les modèles Méso-é
helle, jusqu'à desé
helles de l'ordre de la 
entaine de mètres (mi
ro-é
helle). A 
es é
helles, 
ertainesspé
i�
ités atmosphériques (ex : 
onve
tion) sont alors résolues expli
itement parle 
ode et les s
hémas de paramétrisation 
orrespondant ne sont plus utiles. Lamodélisation atmosphérique est alors quali�ée de modélisation LES (
f �gure 3.1extraite de [Stevens et Lens
how, 2001℄). La di�éren
e entre les deux modélisationsréside souvent uniquement dans les spé
i�
ités du modèle sous-maille.Dans un 
adre d'étude de l'atmosphère, 
ependant, les 
odes dits Méso-é
helledésignent en général un système de modélisation 
omplet, 
onsidérablement plusvaste qu'un simple modèle de dynamique des �uides. Ils intègrent notamment :1. Un modèle de physique du sol (parfois indépendant du reste du 
ode) perme-ttant de rendre 
ompte de l'intera
tion sol-atmosphère, fondamentale dans ladynamique atmosphérique.2. Un modèle de rayonnement prenant en 
ompte l'évolution spatiale et tem-porelle du rayonnement solaire, ainsi que les émissions infrarouges des dif-férentes 
omposantes du système.3. Un modèle de mi
rophysique permettant de rendre 
ompte des 
hangements
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Fig. 3.1 � Illustration des é
helles spatiales 
ouvertes par di�érents phénomènesatmosphériques (sous l'axe) et des types de modèles numériques permettant deles simuler (au dessus de l'axe). L'axe des abs
isses représente le logarithme del'ordre de grandeur de l'é
helle spatiale des phénomènes (ie l'exposant x de la di-mension spatiale 10x m). A
ronymes : GCM/CSM : General Cir
ulation/ClimateSystem Model. MM : Mesos
ale Model, CRM : Cloud-Resolving Model. Extrait de[Stevens et Lens
how, 2001℄.de phase de l'eau et des pro
essus spé
i�ques de formation et d'évolution desnuages et de leurs di�érents 
onstituants (eau liquide, neige, gla
e, grêle, ...).4. Des modèles de turbulen
e (souvent plusieurs, ave
 plusieurs niveaux de 
om-plexité) permettant la résolution des pro
essus de la CLA.5. Un modèle de physique élémentaire des o
éans, des la
s et des rivières.6. Parfois des modules dé
rivant l'évolution de la 
himie atmosphérique ; de la
anopée et de la biosphère ; de la thermodynamique des villes, et
...1.3 Codes de 
al
uls 
lassiquesParmi les 
odes de 
al
uls atmosphériques 
ontemporains les plus utilisés etmaintenus par la 
ommunauté s
ienti�que, on 
itera notamment les 
odes :1. ARPS (Advan
ed Regional Predi
tion System) de l'Université d'Oklahoma.2. MesoNH (Mesos
ale Non Hydrostati
 model) de Météo-Fran
e et du Labo-ratoire d'Aérologie.



2. Les 
odes ARPS et MesoNH 413. WRF (Weather Resear
h and Fore
asting) du National Center for Atmo-spheri
 Resear
h (NCAR).4. MM5 (Mesos
ale Model 5) de l'Université de Pennsylvanie et du NCAR.5. RAMS (Regional Atmospheri
 Modeling System) de l'Université du Colorado.Tous 
es 
odes de 
al
uls ont des spé
i�
ités similaires. Ils utilisent un maillage enpoints de grilles de type Arakawa C (
entrées pour les variables s
alaires, dé
entréespour les variables ve
torielles), des s
hémas de turbulen
e tridimensionnels, des mod-èles de mi
rophysiques intégrant plus de 6 espè
es mi
rophysiques en phases liquideou solide, la possibilité d'imbriquer des domaines de simulation a�n de ra�ner lemaillage sur une zone spé
i�que ([Stein et al., 2000℄) ave
 une intera
tion de type�two-way nesting� (le domaine père agit sur le domaine �ls et ré
iproquement). Lesformulations des équations sont non-hydrostatiques pour tous, mais 
ertains ont uneformulation anélastique (MesoNH, MM5, RAMS), alors que d'autres ont une formu-lation 
ompressible (ARPS, WRF). La majorité utilise des maillages non-
artésiens,de type terrain-following, ie dans lesquels la 
oordonnée verti
ale est dé�nie par rap-port au relief ([Gal-Chen et Somerville, 1975b℄ et [Gal-Chen et Somerville, 1975a℄).Ils 
omprennent également souvent des modules opérationnels permettant de
oupler le modèle d'étude à des résultats opérationnels, d'imposer un forçage àpartir de variables mesurées ou de faire de l'assimilation de données. Ils 
omprennentaussi parfois des outils de visualisation des résultats et des outils de diagnosti
physique (
al
ul de variables spé
i�ques non utiles au fon
tionnement du 
ode, maispermettant l'interprétation et l'analyse des données).Dans la présente étude, nous avons retenus les 
odes ARPS et MesoNH, dans la
ontinuité des travaux de re
her
he de l'équipe ([Brulfert, 2004℄, [Kerbiriou, 2004℄,[Chemel, 2005℄, [Claeyman, 2004℄). Les nombreuses validations de 
es 
odes dansles régions à reliefs 
omplexes (ex : [Moppert, 2006℄) en font des outils adaptés àl'étude de la dynamique atmosphérique en vallée.2 Les 
odes ARPS et MesoNHNous rappelons i
i les aspe
ts fondamentaux (pour la présente étude) des 
odesARPS (De plus amples détails peuvent être trouvés dans [Xue et al., 1995℄,[Xue et al., 2000℄, [Xue et al., 2001℄, [Xue et al., 2003℄) et MesoNH (Pourplus de détails, se reporter à [Bougeault et al., 2008℄, [Lafore et al., 1998℄,[Stein et al., 2000℄, [Noilhan et Planton, 1989℄, [Cuxart et al., 2000℄,[Pinty et Jabouille, 1998℄, [Mor
rette, 1991℄, [Masson, 2000℄).2.1 Modèles atmosphériquesPlusieurs s
hémas de dis
rétisation et plusieurs formulations des équations deNavier-Stokes sont disponibles dans ARPS et MesoNH. De même, plusieurs 
on-ditions aux limites sont a

essibles à l'utilisateur. Pour l'essentiel, elles sont très



42 Chapitre 3. Modélisation numérique de l'atmosphèresimilaires dans les deux 
odes. Le tableau 3.1 résume 
es options et 
elles utiliséesdans l'étude �gurent en 
ara
tère gras.Nom ARPS MesoNHAdve
tion ve
to-rielle Di�éren
es �nies 
entrées d'ordre 2 oud'ordre 4 Di�éren
es �nies 
entrées d'ordre 2 oud'ordre 4Adve
tions
alaire Di�éren
es �nies 
entrées d'ordre 2ou d'ordre 4 Di�éren
es �nies 
entrées d'ordre 2ou d'ordre 4S
héma dé
entré type Flux-Corre
ted Transport (FCT) S
héma 
entré dé�ni positif d'ordre 2S
héma dé�ni positif MPDCD S
héma dé
entré dé�ni positif d'ordre 2S
héma dé�ni positif monotonePPMIntégration tem-porelle S
héma impli
ite ou expli
ite 
entré detype �leapfrog� S
héma expli
ite 
entré de type�leapfrog�Formulation debase Non-hydrostatique 
ompressible Non-hydrostatique anélastiqueMéthode derésolution deséquations 
om-pressibles Te
hnique de dé
ouplage modal pourrésoudre les modes a
oustiques (type�time-splitting�) �Formulations Approximation de Boussinesq Approximation de Boussinesqalternatives Suppression des e�ets de Coriolis Suppression des e�ets de CoriolisSuppression des e�ets de �ottabilité Formulation anélastique de type Lipps-HemlerFormulation anélastique modi�éeFormulation anélastique de type DurranConditions a) Mur a) Muraux limites b) Périodiques b) Périodiquehorizontales 
) Ouvertes (radiatives) 
) Ouvertes (radiatives)d) For
ées (
hamps extérieurs ou imbri-
ation de domaine) d) For
ées (
hamps extérieurs ouimbri
ation de domaine)e) Gradient nulConditions auxlimites verti
ales Rigides au toit, ave
 possibilité d'a-jouter une 
ou
he d'absorption deRayleigh Rigides au toit, ave
 possibilité d'a-jouter une 
ou
he d'absorption deRayleighRigides au sol Rigides au solType terrain-following Type terrain-followingSystème de Système 
urvilinéaire tridimensionnel Système 
urvilinéaire tridimensionnel
oordonnées Horizontalement orthogonal, verti
ale-ment étiré Horizontalement orthogonal, verti
ale-ment étiréTab. 3.1 � S
hémas de dis
rétisation et formulations des équations des 
odes ARPSet MesoNH. Les di�érentes options utilisées dans la suite de l'étude �gurent en
ara
tère gras.Notons que ARPS et MesoNH résolvent respe
tivement 6 et 7 équations detransport supplémentaires pour di�érentes espè
e mi
rophysique (la vapeur d'eau,l'eau nuageuse, l'eau pré
ipitante, la gla
e, la neige, la grêle, les graupels). Dans
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ha
un des 
odes, un modèle de mi
rophysique permet de modéliser les transfor-mations physiques asso
iées. Dans MesoNH, des équations de transport de s
alairessupplémentaires peuvent être ajoutées par l'utilisateur (suivi de tra
eurs Eulérienspassifs). Dans 
ette étude, nous n'utilisons toutefois pas 
es aspe
ts (mi
rophysiqueset transport de s
alaires).2.2 Modèles de turbulen
e2.2.1 Modèles de turbulen
e de ARPSARPS possède une formulation des équations de type LES. Le modèle sous-maillepeut alors utiliser 3 s
hémas de fermeture :1. S
héma de fermeture de Smagorinsky-Lilly ([Smagorinsky, 1963℄, [Lilly, 1967℄)2. S
héma de fermeture �TKE 1.5� ([Deardor�, 1972℄, [Deardor�, 1980℄,[Moeng, 1984℄)3. S
héma de fermeture dynamique de type Germano ([Germano et al., 1991℄)Nous rappelons i
i les éléments prin
ipaux du formalisme du s
héma �TKE 1.5�([Deardor�, 1980℄), qui sera 
elui essentiellement utilisé dans les simulations de laprésente étude. Le détail des autres s
hémas peut être trouvé dans la littérature([Xue et al., 1995℄, [Lilly, 1967℄, [Smagorinsky, 1963℄, [Germano et al., 1991℄).La vis
osité turbulente est pres
rite par les équations 3.3 et 3.4 respe
tivementsur la verti
ale et l'horizontale :
νv = CmE

1

2 lv (3.3)
νh = CmE

1

2 lh (3.4)où E représente l'énergie 
inétique turbulente et est 
al
ulée en résolvant une équa-tion pronostique supplémentaire. Cm est un 
oe�
ient 
onstant, lh et lv sont respe
-tivement donnés par 3.5 et 3.6 (dans le 
as stable ave
 une grille à large rapportd'aspe
t).
lh = (∆x.∆y)1/2 (3.5)
lv = min (∆z, ls) (3.6)
ls = CsE

1

2

∣∣∣∣
g

Θ

∂θ

∂z

∣∣∣∣
−1/2 (3.7)Puis, un nombre de Prandtl turbulent lo
al est 
al
ulé par la formule

Pr = max




1

3
,

1

2 +
2lv
∆z


 (3.8)



44 Chapitre 3. Modélisation numérique de l'atmosphèreEn�n, les di�usivités thermiques turbulentes verti
ale et horizontale sont déduitespar :
κv =

νv

Pr
(3.9)

κh =
νh

Pr
(3.10)2.2.2 Modèles de turbulen
e de MesoNHMesoNH permet deux modes de des
ription de la turbulen
e :1. Un mode dit Méso-é
helle (résolution horizontale δx & 2km) dans lequel laformulation est monodimensionnelle (les �ux turbulents horizontaux sont nég-ligés par rapport aux �ux turbulents verti
aux).2. Un mode dit LES (résolution horizontale δx . 2km) dans lequel la formulationest totalement tridimensionnelle.Les s
hémas de turbulen
e disponibles dans MesoNH sont des s
hémas de fermetured'ordre 1.5 ave
 une équation pronostique pour l'énergie 
inétique turbulente. Ilssont don
 analogues au s
héma TKE 1.5 de ARPS.Les deux modes disponibles (Méso-é
helle/LES) di�èrent par leur modèle delongueur de mélange : le premier est basé sur la taille de maille (L = (δxδyδz)1/3),le se
ond est basé sur le modèle de [Bougeault et La
arrere, 1989℄, qui est une adap-tation non-lo
ale de l'é
helle de [Deardor�, 1980℄, bien adaptée aux 
on�gurationsméso-é
helle, et très pro
he de la formulation de Deardo� dans le 
as LES (le modèleest alors très similaire au s
héma de turbulen
e TKE 1.5 de ARPS). Plus de détailssont donnés dans [Cuxart et al., 2000℄.2.3 Modèles de rayonnementDans ARPS, le s
héma de rayonnement utilisé est basé sur la paramétrisationadoptée par le GSFC de la NASA (
f [Chou, 1992℄).Le s
héma de rayonnement de MesoNH est, quant à lui, basé sur la paramétri-sation adoptée par les modèles opérationnels de l'ECMWF ([Mor
rette, 1991℄). Lemodèle de rayonnement infrarouge atmosphérique est 1D sur la verti
ale.3 Les modèles de sol de ARPS et SURFEX3.1 Modèle de sol de ARPSLe modèle de sol implémenté dans ARPS se base sur les modèlesde [Noilhan et Planton, 1989℄, [Ja
quemin et Noilhan, 1990℄, [Pleim et Xiu, 1995℄,[Boone et al., 1999℄, et [Ren et Xue, 2004℄.L'appro
he 
onsiste à modéliser le sol en plusieurs 
ou
hes (généralement 2, une
ou
he de surfa
e et une 
ou
he profonde. Des 
ou
hes supplémentaires peuvent



3. Les modèles de sol de ARPS et SURFEX 45néanmoins être introduites). La �gure 3.2 illustre les intera
tions sol/atmosphère etsol de surfa
e/sol profond. Dans 
ette étude, nous ne 
onsidérons que 2 
ou
hes.

Fig. 3.2 � Représentation s
hématique des intera
tions sol/atmosphère pris en
ompte par le modèle de sol. P et Ps représentent les pré
ipitations liquides etsolides, qs, q2 et qc le taux d'humidité du sol de surfa
e, du sol profond et de lavégétation respe
tivement. Extrait de [Chemel, 2005℄.La 
ou
he de surfa
e est de faible épaisseur (d1) et de faible inertie. La 
ou
heprofonde est plus épaisse (d2 ≫ d1) et plus inertielle. L'équation (1.15) est alorsmodi�ée pour la 
ou
he de surfa
e : un terme de 
ondu
tion entre les deux 
ou
hesest ajouté pour tenir 
ompte du transfert de 
haleur ave
 le sol profond. Les tem-pératures de la 
ou
he de surfa
e Ts et du sol profond T2 suivent ainsi les équations :
∂Ts

∂t
= CT .(RN − H − LE) +

2.π

τ
.(Ts − T2) (3.11)

∂T2

∂t
=

1

τ
.(Ts − T2) (3.12)où CT représente la 
apa
ité 
alori�que du sol, τ est un temps de relaxation �xé àune journée dans le modèle, et RN , H et LE sont respe
tivement le �ux radiatifnet, le �ux de 
haleur sensible et le �ux de 
haleur latente (donnés par les équations(1.16), (1.17) et (1.18) du 
hapitre 1 respe
tivement.).Par ailleurs, l'humidité des deux 
ou
hes et 
elle de la végétation sont égalementprises en 
ompte et leurs évolutions sont 
al
ulées par 3 équations supplémentaires.3.2 Modèle de sol SURFEXLe 
ode MesoNH utilise le modèle de sol externalisé SURFEX. Ce modèle de solest indépendant du 
ode MesoNH et peut être utilisé dans d'autres appli
ations (etpar d'autres 
odes de 
al
uls).



46 Chapitre 3. Modélisation numérique de l'atmosphèreSon prin
ipe se base sur le modèle de [Noilhan et Planton, 1989℄. Il est don
relativement similaire à 
elui de ARPS (les équations (3.11) et (3.12) sont no-tamment identiques). Néanmoins, il 
omporte une des
ription plus �ne et pluspré
ise de beau
oup de phénomènes. Il intègre ainsi des modèles spé
i�ques (
f[Bougeault et al., 2008℄) :1. Un modèle de 
omportement de la neige et des gla
es.2. Un modèle du 
omportement thermodynamique des villes ([Masson, 2000℄).3. Un modèle de physique des o
éans, la
s et rivière.4. Un modèle de végétation, de photosynthèse et de 
anopée.5. Un modèle de la 
ou
he limite de surfa
e [Masson et Seity, 2009℄.6. Un modèle d'émission/déposition 
himiques.La des
ription du sol de surfa
e utilise une base de données (par défaut, 
ettebase est la base E
o
limap 2 de Météo-Fran
e, 
f [Bougeault et al., 2008℄) qui 
ar-a
térise l'état de surfa
e du sol. Chaque 
ouvert de sol possède des 
ara
téristiquesphysiques spé
i�ques. Chaque maille du modèle de sol est dé
oupée en 4 fra
tionsreprésentatives de son état de surfa
e : on dé�nit alors la fra
tion végétale, la fra
tionde mers/o
éans, la fra
tion de la
s/rivières, et la fra
tion de ville. Cha
un des 4 mod-èles physiques 
orrespondant est exé
uté a�n d'évaluer les �ux induits par 
ha
unede 
es fra
tions. Les �ux totaux sont 
ombinés à l'é
helle de la maille. La fra
tionvégétale est quant à elle subdivisée en 12 
atégories de végétation, eux mêmes répar-tis en 243 types de 
ouverts de sol. Les spé
i�
ités lo
ales de la végétation peuventainsi être prises en 
omptes (de la tundra au maquis méditérannéen, en passant parles sites d'extra
tion minérale ou les oliveraies ; tous les types de végétation sontreprésentés et leur in�uen
e physique est modélisée de façon spé
i�que).Con
lusionAinsi, les 
odes de 
al
uls �Méso-é
helle� 
onstituent un ensemble de modèlespermettant de dé
rire la 
ir
ulation atmosphérique à di�érentes é
helles. La formu-lation algorithmique de leur modèle atmosphérique est analogue à un modèle LES(paramétrisation des �ux turbulents sous-mailles et résolution expli
ite de l'é
oule-ment de grande é
helle). Dans toute 
ette étude, nous utiliserons les 
odes ARPS etMesoNH, deux 
odes utilisés par de nombreuses études atmosphériques, en parti
-ulier sur terrain 
omplexe.Les deux modèles sont très similaires : ils utilisent des maillages et des sys-tèmes de 
oordonnées identiques (
oordonnée verti
ale dilatée non re
tiligne de type[Gal-Chen et Somerville, 1975b℄), une parallélisation numérique sur l'horizontale,des méthodes de dis
rétisation des opérateurs similaires, le même type de 
ondi-tions aux limites, une formulation non hydrostatique adaptée à des études à é
helles�nes, des modèles de sol permettant de rendre 
ompte des é
hanges sol/atmosphèreet de l'instationnarité des 
onditions de �ux en surfa
e, des modèles de turbulen
eet des modèles de rayonnement analogues.
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ipales di�éren
es, on note que la formulation de l'équation de
ontinuité est 
omplètement 
ompressible dans ARPS alors qu'elle est anélastiquedans MesoNH (
ette di�éren
e n'ayant de 
onséquen
es que sur le 
odage numériquepuisque les ondes sonores ne jouent au
un r�le dans les phénomènes météorologiquesque nous 
onsidèrerons, 
f [Durran, 1989℄, [Durran et Arakawa, 2007℄). Le modèlede sol de MesoNH (SURFEX) est également plus 
omplet, intégrant plus de modulesphysiques (notamment sur la neige et la ville), bien que tous les deux soient baséssur le modèle de [Noilhan et Planton, 1989℄.D'autres di�éren
es que nous n'exploitons pas dans 
ette étude, 
on
ernent laqualité des s
hémas mi
rophysique (plus grande dans MesoNH) ou la possibilitéd'introduire un dépla
ement dynamique du maillage pour suivre un phénomèneatmosphérique, 
omme une tornade, qui reste une spé
i�
ité du 
ode ARPS.





Deuxième partieDynamique de la Cou
heLimite Atmosphérique Stableet Hivernale d'une valléeen
aissée





Objet de l'étudeDans 
ette partie, nous étudions les pro
essus intrinsèques à la dynamique d'unevallée en
aissée, par 
onditions stables.A�n d'analyser la dynamique de 
es pro
essus, nous ex
luons les intera
tionsave
 tous les phénomènes ayant une autre origine. Pour 
ela, nous 
onsidèrons unesituation modélisant une vallée dans des 
onditions idéalisées. Nous utilisons unetopographie simpli�ée de vallée en
aissée et une atmosphère initialement statique(ie dénuée d'in�uen
e des é
helles synoptiques). Le pro�l de température utilisé estégalement simpli�é : il varie linéairement ave
 l'altitude, induisant une strati�
a-tion 
onstante, stable et 
ara
téristique de 
onditions usuellement ren
ontrées dansles vallées réelles pendant la période hivernale, 
omme nous le montrerons dans le
hapitre 9.

Les phénomènes intrinsèques à la dynamique de la vallée sont alors : des vents
atabatiques, des ondes internes et un vent de vallée. Nous nous fo
alisons es-sentiellement sur la dynamique des vents 
atabatiques (
hapitres 4 et 5) et des ondesinternes (
hapitre 4), qui 
onstituent des phénomènes atmosphériques de mi
ro-é
helle.
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54 Chapitre 4. Vents 
atabatiques, instationnarités et ondes internesIntrodu
tionEn l'absen
e d'un forçage synoptique important, l'é
oulement atmosphérique quise met en pla
e dans une vallée est essentiellement dominé par des 
ir
ulationsthermiques dues au 
hau�age ou au refroidissement de la surfa
e du sol. Cet é
oule-ment dépend don
 très fortement des 
onditions lo
ales. Sur les reliefs pentus, lerefroidissement no
turne du sol peut induire des 
ourants de pentes, de type vents
atabatiques (
f 
hapitre 2). Ce refroidissement engendre également une strati�
a-tion stable de la 
ou
he limite atmosphérique, au moins dans les premières 
entainesde mètres au dessus du sol. Cette stabilité atmosphérique permet une autre 
lasse demouvements, de nature ondulatoire : toute perturbation peut en e�et être à l'originede la propagation d'ondes de gravité internes.Les premiers travaux théoriques sur les vents 
atabatiques se sont at-ta
hés à 
onstruire des modèles simples, stationnaires et homogènes (notam-ment le travail pionnier de [Prandtl, 1942℄). Ces modèles analytiques ontensuite été enri
his et étendus, introduisant un terme instationnaire (ex :[Defant, 1949℄, [Fleagle, 1950℄, [M
Nider, 1982℄), le gradient de pression hori-zontal ([Ball, 1956℄, [Petkovsek et Ho
evar, 1971℄), puis les termes d'adve
tionet les 
ontraintes turbulentes ([Manins et Sawford, 1979℄, [Prin
eva
 et al., 2008℄,[Bastin et Drobinski, 2005℄).Dans une revue de tous 
es modèles, [Mahrt, 1982℄ propose une 
lassi�
ation desdi�érents régimes d'é
oulements 
atabatiques (ainsi que des modèles analytiques
orrespondants) à partir d'une analyse dimensionnelle de l'équation de quantité demouvement.Plus ré
emment, de nombreuses études LES, dans des 
ontextesidéalisés ([Smith et Skyllingstad, 2005℄, [Zhong et Whiteman, 2008℄,[Axelsen et van Dop, 2009a℄, [Axelsen et van Dop, 2009b℄,[Fedorovi
h et Shapiro, 2009℄), ou dans des 
on�gurations réalistes([Cuxart et al., 2007℄, [Martínez et Cuxart, 2007℄, [Tra
hte et al., 2010℄) soulignentles 
ara
tères instationnaires et intermittents de 
ertains régimes d'é
oulements.De nombreuses études basées sur des observations et 
ampagnes de mesures([Helmis et Papadopoulos, 1996℄, [Gryning et al., 1985℄, [Rota
h et al., 2004℄,[van Gorsel et al., 2004℄, [Whiteman et al., 1996℄, [Monti et al., 2002℄,[Banta et al., 2004℄, [Rota
h et Zardi, 2007℄, [Whiteman et Zhong, 2008℄,[Prin
eva
 et al., 2008℄) semblent montrer que la plupart des é
oulements
atabatiques réels sont a�e
tés par 
es instationnarités. Dans 
ertaines obser-vations, il est possible de déte
ter une organisation temporelle de 
es vents, etnotamment des os
illations régulières (
f notamment [Mori et Kobayashi, 1996℄,[Bastin et Drobinski, 2005℄).Ces résultats appuient alors fortement la validité des modèles analytiques simplesde [Fleagle, 1950℄ et [M
Nider, 1982℄. Ceux-
i attribuent alors 
es os
illations à unmé
anisme de ré
hau�ement adiabatique des parti
ules, à mesure que 
elles-
i s'é-
oulent vers le bas. Dans une atmosphère stablement strati�ée, la période des os
il-



55lations 
orrespondantes est alors donnée par T =
2.π

N.sinα
, où N est la fréquen
e deBrunt-Väisälä (dont le 
arré est proportionnel au gradient verti
al de températureambiante) et α est l'angle que fait (lo
alement) la topographie ave
 l'horizontale.Par ailleurs, 
e vent 
atabatique ayant une 
omposante verti
ale, il agit 
ommeune perturbation de l'atmosphère. Si 
elle-
i est stable, des ondes de gravité internesvont alors être générées (
f par ex [Gill, 1982℄) et modi�er la dynamique de la CLAau sein de la vallée.Jusqu'à présent, peu d'études se sont intéressées à la génération d'ondes internespar l'instationnarité de 
es é
oulements 
atabatiques. Parmi elles, une investigationnumérique préliminaire a été réalisée par [Chemel et al., 2009℄. Ce travail s'est fo-
alisé sur les os
illations temporelles observables dans une vallée idéalisée et a misen éviden
e la 
oexisten
e de deux systèmes d'os
illations dans l'atmosphère stabled'une vallée : le premier est asso
ié aux os
illations temporelles du vent 
ataba-tique le long des pentes de la topographie tandis que le se
ond 
orrespond à un
hamp d'ondes internes de gravité se propageant dans toute la 
ou
he limite atmo-sphérique. Ces 
on
lusions semblent en bon a

ord ave
 les observations faites par[van Gorsel et al., 2004℄ pendant la 
ampagne de mesure MAP-Riviera. L'étude 
on-duite par [Chemel et al., 2009℄ aboutit aussi à la 
on
lusion que le spe
tre temporeldes ondes internes semble présenter un pi
 à une fréquen
e pro
he de ω ≈ 0.8N .Néanmoins, dans 
ette étude, un seul jeu de paramètres a été 
onsidéré. Le 
ara
tèregénéral de la 
on
lusion est don
 limité.L'objet du présent 
hapitre est de 
ara
tériser les pro
essus dynamiques lo
auxà l'oeuvre dans une vallée en
aissée idéalisée et par 
onditions stables. Nous nous
on
entrons plus pré
isémment sur les mouvements os
illatoires, à savoir les insta-tionnarités du vent 
atabatique et le 
hamp d'ondes internes qui représentent lesmé
anismes prin
ipaux en l'absen
e d'un fort vent de vallée et d'un 
ouplage ave
la dynamique à plus grande é
helle (
'est à dire lorsqu'on peut négliger les intera
-tions ave
 la troposphère libre ou ave
 les 
ourants régionaux). En parti
ulier, nousétendons le travail réalisé par [Chemel et al., 2009℄ en étudiant l'e�et des 
onditionslo
ales, 
omme l'in
linaison des pentes de la topographie, la strati�
ation ambiantede l'atmosphère ou en
ore la forme générale de la vallée.Pour répondre à 
es questions, nous analysons des simulations numériques réal-isées ave
 le 
ode ARPS (
f 
hapitre 3). Les 
on�gurations du modèle sont dé
ritesdans la se
tion 1. On dé
rit ensuite 
ertaines 
ara
téristiques du vent 
atabatique etde son 
ara
tère instationnaire dans la se
tion 2.2. La se
tion 3 détaille les propriétésdu 
hamp d'ondes internes. Puis, l'in�uen
e des paramètres lo
aux (notammant dela température du sol, de la strati�
ation atmosphérique et de la forme généralede la vallée) sur les résultats est dis
utée dans la se
tion 4 au travers de tests desensibilité. Une dis
ussion vient 
on
lure le 
hapitre dans la se
tion �nale.



56 Chapitre 4. Vents 
atabatiques, instationnarités et ondes internes1 Méthodologie1.1 Modèle numériqueLes simulations numériques présentées dans 
e 
hapitre ont été réalisées ave
 le
ode ARPS (
f [Xue et al., 2000℄, et 
hapitre 3). Rappelons que 
e 
ode est non-hydrostatique 
ompressible. Pour 
ette étude, les dérivées spatiales sont dis
rétiséesselon un s
héma aux di�éren
es �nies d'ordre 4 
entré sur un maillage é
helonnéede type Arakawa C et l'intégration temporelle est faite à l'aide d'un s
héma dedis
rétisation expli
ite 
entré de �leapfrog� utilisant une te
hnique de dé
ouplagemodal pour résoudre les modes a
oustiques. Nous utilisons par ailleurs le s
hémade fermeture turbulente pres
rivant l'énergie 
inétique turbulente (TKE 1.5) pourmodéliser l'e�et des é
helles sous-mailles.1.2 Topographie de la vallée en
aisséeDans nos simulations, la vallée est modélisée par une topographie idéalisée baséesur le pro�l analytique dé�nit par [Rampanelli et al., 2004℄. Le pro�l est donné par :
z = h(x, y) = Hhy(y)hx(x) ave


hy(y) = 0.5(1 + tanh(y/Sy))

hx(x) =





0.5(1 − cos(π(|x| − Vx)/Sx)) for Vx < |x| < Vx + Sx,
0 for |x| < Vx,
1 for |x| > Sx + Vx.L'axe de la vallée est orienté Nord-Sud1 et la vallée est ouverte sur une plaineau bord Sud de façon à permettre le développement d'un vent de vallée. Dans toutela suite, nous utilisons deux jeux de paramètres et don
 deux types de topographiesen fon
tion des simulations (
f se
tion 1.4 pour plus de détails). La première to-pographie (nommée T1, 
orrespondant à 
elle utilisée par [Chemel et al., 2009℄) est
ara
térisée par une longueur (suivant y) de 20 km et une largeur de 2Vx = 1240m en son fond. La longueur des pentes dans la dire
tion x est égale à Sx = 2640m et 
elle des pentes dans la dire
tion y est de Sy = 5000 m. Les sommets 
ulmi-nent à une altitude de H = 1700 m. Ainsi dé�nie, T1 peut être 
onsidérée 
ommeune version idéalisée de la vallée de Chamonix, située dans les Alpes françaises. La�gure 4.1a montre que l'altitude des sommets varie le long de l'axe longitudinal dela vallée. Il en est don
 de même pour l'in
linaison maximale des pentes dans une
oupe verti
ale perpendi
ulaire à l'axe de la vallée. La valeur de 
ette in
linaisonmaximale varie ainsi entre environ 3o près de la plaine et 44o à l'extrêmité Nord dela vallée.1Nous ne tiendrons pas 
ompte des e�ets d'orientation qui ne jouent au
un r�le dans la dy-namique no
turne au 
ours de 
ette étude. L'orientation est i
i simplement donnée pour fa
iliterle repérage des di�érentes parties de la vallée. Les 
on
lusions de l'étude sont rigoureusementidentiques pour toute autre orientation de l'axe de la vallée.



1. Méthodologie 57La se
onde topographie (
f �gure 4.1b), qu'on nommera T2 et utilisée pour uneétude de sensibilité à la forme générale de la vallée, est plus régulière et bidimen-sionnelle. La longueur de vallée, sa largeur (2Vx) et la longueur des pentes selon x(Sx) restent les mêmes que pour T1. En revan
he, la longueur des pentes selon y est�xée à Sy = 1200 m et la hauteur maximale des sommets est �xée à H = 1000 m.Ainsi, les pentes y sont plus dou
es : la valeur extrême de leur in
linaison n'atteintque 30o au lieu de 44o pour T1.
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(a) (b)Fig. 4.1 � Topographies des deux vallées idéalisées. (a) T1. (b) T21.3 Con�guration des simulationsNous modélisons une situation no
turne de 3 heures débutant à 22h UTC2 enhiver et à la latitude de la vallée de Chamonix. Nous souhaitons étudier l'in�uen
ed'un vent 
atabatique dans une atmosphère stable sous une situation synoptique
alme, aussi nous n'imposons au
un 
hamp de vitesse à l'instant initial et au
unforçage synoptique.1.3.1 Champ initial de température de l'airA l'instant initial, nous imposons dans l'atmosphère un pro�l verti
al detempérature potentielle θ(z), ayant une valeur de 271 K en fond de vallée etévoluant linéairement ave
 l'altitude. La fréquen
e de Brunt-Väisälä donnée parl'équation (1.2) (i
i, la valeur de référen
e pour la température potentielle, priseégale à θ0 = 271 K), est don
 
onstante vu que dθ/dz l'est (au 
ontraire,dans [Chemel et al., 2009℄, un pro�l variable N(z) était utilisé). Nous 
onduisonsplusieurs simulations dans lesquelles on fait varier la valeur de dθ/dz entre 2.3 K/kmet 15 K/km (
f le tableau 4.2 pour plus de details). L'atmosphère est don
 stablemais sa stabilité est di�érente d'une simulation à l'autre.2 En fait, l'heure de début de simulation n'est pas �xée. Seule l'est la 
ondition de température ausol (
f se
tion 1.3.2). Dans la présente 
on�guration, 
ette 
ondition 
orrespond approximativementà la situation vers 22h.



58 Chapitre 4. Vents 
atabatiques, instationnarités et ondes internes1.3.2 Champ initial de température du solA l'instant initial, nous imposons une température au sol relativement à l'airqui lui est adja
ent. La température de surfa
e du sol Ts est ainsi initialisée à l'aided'un �o�set� à partir de la température de l'air adja
ent Ta. I
i, nous �xons 
eto�set à 0 K ou −3 K (voir la table 4.2 pour plus de details) 
e qui signi�e que latempérature absolue initiale de la surfa
e du sol est égale à la température absolueinitiale de l'air adja
ent, ou inférieure de 3 K. Comme nous utilisons le modèle desol à deux 
ou
hes de [Noilhan et Planton, 1989℄, nous imposons aussi un �o�set�entre la température de l'air adja
ent et 
elle du sol profond T2. Nous �xons 
elui-
ià 0 K ou −5 K dans nos simulations. Ces 
onditions n'interviennent pas 
omme unforçage mais bien seulement 
omme 
onditions initiales. La température des 
ou
hesdu sol 
hange ensuite à mesure que le temps avan
e, selon les lois thermodynamiquespres
rites dans le 
ode, qui prennent notamment en 
ompte le refroidissement parémission infra-rouge de la surfa
e du sol. Un résumé des simulations e�e
tuées estdonné dans le tableau 4.2.1.3.3 Conditions aux limitesDes 
onditions aux limites ouvertes sont utilisées dans les deux dire
tions hor-izontales. Le 
hamp de vitesse satisfait une 
ondition de non glissement en surfa
eet une 
ou
he d'absorption de Rayleigh est imposée sur la partie haute du domaine(près du toit).Sur la topographie, les �ux thermiques sont déterminés à l'aide des valeurs de
Ts et Ta, 
al
ulées à 
haque pas de temps. Dans le modèle à deux 
ou
hes 
onsidéré,l'évolution temporelle de la température de surfa
e Ts est gouvernée par l'équationpronostique (3.11).L'évolution temporelle typique de Ts est illustrée sur la �gure 4.2 : la températurede surfa
e dé
roît ainsi de quelques degrés par heure, de manière 
ohérente ave
 desmesures in situ reportées par exemple par [Pe
k, 1996℄.
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2. Vents 
atabatiques 591.4 Paramètres numériquesLa résolution verti
ale du maillage est 
onstante dans les 100 premiers mètres audessus du sol et subit un étirement suivant la verti
ale au dessus. Le pas de tempsdu s
héma temporel est �xé par 
ritère CFL. Les ondes a
oustiques sont traitéespar la méthode dite de �time-splitting� ave
 un pas de temps 10 fois inférieur aupas de temps pré
édent. Les autres paramètres numériques 
ommuns à toutes lessimulations sont résumés dans le tableau 4.1.Résolution horizontale δx = δy = 200mRésolution verti
ale δz = 5mau sol dans les 100 premiers mètresRésolution verti
ale
δz = 98mau toit du domaineAltitude
7000mdu toit du domaineNombre de mailles Nx = 121

Ny = 103

Nz = 140Pas de temps δt = 0.25sPas de temps
δt = 0.025sa
oustiquePas de temps
δt = 0.25smodèle de solPas de temps
δt = 60smodèle de rayonnementTab. 4.1 � Paramètres numériquesOn e�e
tue 10 simulations di�érentes. Le tableau 4.2 résume les spé
i�
itésparamètriques de 
ha
une d'elles. La gamme de strati�
ation étudiée 
ouvre alorsles valeurs typiques ren
ontrées dans la CLA en vallée en période hivernale.2 Vents 
atabatiquesDans 
ette se
tion, on s'intéresse uniquement à la simulation S1 (
f tableau 4.2)pour laquelle la strati�
ation se situe dans la moyenne de la gamme de strati�
ationétudiée, pour une valeur de stabilité pro
he de 
elles ren
ontrées dans une situationréelle. Le gradient verti
al de température est don
 de 6 K/km, 
e qui induit unevaleur de N = 14, 7.10−3rad/s pour la fréquen
e de Brunt-Vaïsälä. L'analyse de lasimulation se pen
he parti
ulièrement sur les mouvements os
illants.2.1 Vent de valléeUn vent de vallée se développe du fond de la vallée vers la plaine (
f �gure 4.3). Cevent de vallée est généré par l'é
oulement 
atabatique (qui sera dé
rit plus en détail



60 Chapitre 4. Vents 
atabatiques, instationnarités et ondes internesSimulation Ta − Ts Ta − T2 dθ/dz N Topographie(en K) (en K) (en K/km) (en rad/s)S1 0 0 6 14.7.10−3 T1S2 -3 -5 2.3 9.1.10−3 T1S3 -3 -5 3.4 11.1.10−3 T1S4 -3 -5 4.7 13.10−3 T1S5 -3 -5 6 14.7.10−3 T1S6 -3 -5 8 17.10−3 T1S7 -3 -5 10 19.10−3 T1S8 -3 -5 12.3 21.1.10−3 T1S9 -3 -5 15 23.3.10−3 T1S10 -3 -5 6 14.7.10−3 T2Tab. 4.2 � Résumé des simulations et paramètres 
orrespondantsdans la se
tion 2.2), par 
onservation de la masse, mais est d'intensité plus faibleque 
elui-
i. Il est notable de 
onstater que le vent de vallée n'est pas 
on�né au fondde la vallée mais implique toute la masse d'air 
omprise entre les deux pentes de lavallée (
f �gure 4.3). Plus pré
isément, 
e vent est assez intense dans une très faibleépaisseur près du sol (environ 50 mètres, 
ette épaisseur augmentant ave
 le temps)et plus faible au dessus. Ce 
omportement 
orrespond bien au mé
anisme 
lassiquede vent de vallée en début de nuit, dé
rit par exemple par [Whiteman, 2000℄.
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ord ave
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2. Vents 
atabatiques 61de l'axe longitudinal de la vallée (voir la hauteur des sommets sur la 
ourbe de la�gure 4.3), la quantité d'air qui s'é
oule dans le vent 
atabatique est plus grandedans la partie Nord (pour y > 15km) que dans la partie Sud (pour y < 5km). Il enest don
 de même du taux de refroidissement. Celà induit une zone de surpressiondans la partie Nord de la vallée et un vent de vallée se met don
 en pla
e jusqu'à laplaine sous l'e�et du gradient de pression.2.2 Stru
ture verti
ale du vent 
atabatiqueLe refroidissement no
turne du sol 
onstitue la sour
e de refroidissement de l'at-mosphère. L'émissivité infra-rouge du sol étant plus élevée que 
elle de l'air, enl'absen
e d'un �ux solaire (la nuit), le bilan radiatif net à la surfa
e du sol est né-gatif. Par 
onséquent, un �ux radiatif (grandes longueurs d'ondes) est émis par lasurfa
e du sol. Cette émission infra-rouge induit une diminution de la températurede surfa
e, de l'ordre de plusieurs degrés par heure. En 
onséquen
e, les 
ou
hesinférieures de l'atmosphère se refroidissent par di�usion thermique. L'air froid ainsi
réé devient plus dense et s'é
oule par gravité vers des altitudes inférieures. Ceté
oulement 
atabatique est visualisable sur la �gure 4.4, qui montre les iso
ontoursde vitesse 
atabatique (
omposante du vent parallèle à la pente) dans une 
oupeverti
ale et transverse en y = 15 km , où l'in
linaison maximale de la pente estd'environ 44o.
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Fig. 4.4 � Vent 
atabatique (en m/s) s'é
oulant le long des pentes de la vallée.Contours de la 
omposante 
atabatique (
omposante du vent parallèle à la pente)du vent en y = 15 km à t=60 minutes (l'in
linaison de la pente est de 44o).On s'intéresse i
i aux propriétés dynamiques élémentaires de 
e vent. On intro-duit pour 
ela un système de 
oordonnées (s, n) suivant la topographie, où s estla 
oordonnée le long de la topographie (pointant vers le bas) et n la 
oordonnéenormale à la topographie (
f �gure 4.5a). La �gure 4.5b montre la 
omposante 
ata-batique (ie le long de la topographie), notée us(n), en fon
tion de n. us est tra
éepour y = 15 km, au point de plus grande pente (x = −2 km) et pour t = 95 min.On distingue 
lairement que le vent est dirigé vers le bas de la pente, sur uneépaisseur d'environ 50 m et atteint une valeur maximale de quelques mètres par se
-
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(a) (b)Fig. 4.5 � a) Système de 
oordonnée suivant la topographie. b) Composante 
ata-batique (us) du vent en fon
tion de la 
oordonnée normale à la topographie (n), aumilieu de la pente à t = 95 mn (x = −2 km, y = 15 km)onde à environ 10 m du sol. Au dessus, le vent dé
roît dans toute la première 
entainede mètres. Autour de 100m au dessus du sol, on remarque la présen
e d'un 
ourantde retour, 
ara
téristique de 
e genre d'é
oulement, dans lequel la vitesse remontela pente. Ces observations s'a

ordent bien ave
 les mesures in situ faites dans desvents 
atabatiques sur de fortes pentes (plus de 10o) tant sur une simple pente (
fpar ex. [Helmis et Papadopoulos, 1996℄, [Monti et al., 2002℄, [Skyllingstad, 2003℄,[Baines, 2005℄) que dans une vallée ([Gryning et al., 1985℄, [van Gorsel et al., 2004℄).2.3 Instationnarités du vent 
atabatiqueEn un point donné, la 
omposante us du vent varie en intensité dans le temps.Selon les analyses théoriques ([Fleagle, 1950℄, [M
Nider, 1982℄), le ré
hau�ementadiabatique et la for
e de �ottabilité sont à l'origine de 
es os
illations : une par
elled'air refroidie par di�usion thermique depuis le sol se met à des
endre le long de lapente du fait du dé�
it de température qui augmente sa densité. En des
endant lapente, elle se dirige vers des zones de pression plus fortes et se ré
hau�e don
 par
ompression du fait de la strati�
ation atmosphérique. Ce ré
hau�ement entraînealors un ralentissement jusqu'à 
e que le refroidissement du sol induise une nouvellea

élération. On obtient alors un 
omportement périodique. La pulsation 
ara
téris-tique de 
es os
illations du vent 
atabatique est donnée par ([M
Nider, 1982℄) :
ωmacNider = N.sin(α) (4.1)où α représente la pente de la topographie et N la fréquen
e de Brunt-Vaïsälä.Ainsi, dans la simulation S1, la période théorique de 
es os
illations est don
d'environ 10 minutes pour les zones où la topographie est la plus es
arpée (où lapente est la plus forte et atteint 44o). Le vent 
atabatique simulé exhibe bien detelles os
illations temporelles 
omme en atteste la �gure 4.6. Le spe
tre temporelde la vitesse du vent 
atabatique (�gure 4.6b) montre bien que la période de 
esos
illations 
oin
ide ave
 
elle prédite par [M
Nider, 1982℄.
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)Fig. 4.6 � (a) Evolution temporelle de us à 12.5m au dessus du sol en (x, y) =

(−1.2km, 15km). b)Spe
tre en période de us à 12.5m au dessus du sol en (x, y) =

(−1.2km, 15km). Bleu pointillé : Période de Ma
Nider ave
 N = 1.4710−2 rad/s et
α = 44o. 
)Idem (b) au point (x, y) = (−1.2km, 7km).Lorsqu'on se dépla
e vers les zones de la vallée où les pentes sont plus faibles,on 
onstate que les périodes d'os
illations deviennent plus longues, en a

ord ave
l'équation 4.1. On distingue 
e phénomène sur le spe
tre de la �gure 4.6
 
orre-spondant à une zone où la pente maximale n'atteint que 21o. La période théorique
orrespondante est alors de 20 min.Remarquons toutefois que les os
illations du vent 
atabatique n'ont pas partoutexa
tement la fréquen
e ωmacNider, mais que le spe
tre temporel de us présente engénéral plusieurs pi
s autour de 
ette fréquen
e. Cela tient vraisemblablement aufait que la pente de notre vallée n'est pas uniforme et que sa valeur varie lorsqu'ondes
end le long de 
ette pente alors que la fréquen
e ωmacNider est obtenue théorique-ment ave
 l'hypothèse d'une pente in�niment longue et uniforme.Du point de vue de la stru
ture verti
ale du vent 
atabatique, 
es os
illationssont surtout représentatives des variations temporelles de la vitesse des 
ou
hes lesplus basses (inférieures à 20 − 30 m au dessus du sol). Le 
ourant de retour situéautour de 100m suit également des os
illations à une fréquen
e similaire.



64 Chapitre 4. Vents 
atabatiques, instationnarités et ondes internes3 Champ d'ondes de gravité internesL'atmosphère étant stablement strati�ée, toute perturbation non-horizontale vari-ant dans le temps engendre des ondes de gravité (e.g. [Lighthill, 1978℄). Comme nousvenons de le voir, le vent 
atabatique est instationnaire et, par 
onséquent, génère desondes de gravité internes qui se propagent dans l'ensemble de la vallée, en s'éloignantdes parois.Dans la situation étudiée i
i, les e�ets de Coriolis sont très faibles 
ar les é
helles
onsidérées sont petites (le nombre de Rossby asso
ié au vent 
atabatique étantd'environ 100 et 
elui asso
ié aux ondes émises étant supérieur à 1). Les e�etsde Coriolis peuvent don
 être négligés. Ainsi, l'é
oulement induit par les ondes degravité internes planes est un é
oulement 
isaillé (
f par ex. [Lighthill, 1978℄), danslequel la vitesse est dirigée le long des plans de phase. L'angle que font 
es plansde phase ave
 la verti
ale, qu'on notera φ, dé�nit la fréquen
e ω des ondes, lorsquela fréquen
e de Brunt-Väisälä est �xée. La relation de dispersion de 
es ondes estalors : ω = N
osφ.La �gure 4.7a illustre l'émission d'ondes internes par les instabilités du vent
atabatique à l'aide d'une 
oupe verti
ale de 
hamp de vitesse à y = 15 km après 45minutes de simulation. On 
onstate que les ve
teurs vitesses forment des stru
turesde dire
tion alternées. Ces stru
tures se dépla
ent le long de la pente.Cette stru
ture en 
ellule apparaît 
lairement lorsque la 
omposante de vitesseverti
ale est tra
ée dans le même plan verti
al (�gure 4.7b). La �gure 4.7b montreégalement que les ondes sont remarquablement régulières : l'angle φ que les stru
-tures 
ellulaires font ave
 la verti
ale est le même quelle que soit la lo
alisation lelong de la pente, bien que l'in
linaison de la pente soit variable. Ce
i suggère que lafréquen
e des ondes est 
onstante, pour une valeur de N �xée. Cette 
ara
téristiqueimportante sera examinée plus en détail dans les se
tions suivantes. L'amplitude dela vitesse verti
ale induite par les ondes est de 0.2 m/s, soit environ dix fois pluspetite que la vitesse verti
ale de l'é
oulement 
atabatique qui émet 
es ondes. Les
ontours de la 
omposante de vitesse horizontale u possèdent également les mêmes
ara
téristiques, ave
 une vitesse maximale de 0.5 m/s.3.1 Stru
ture spatiale des ondes3.1.1 Génération des ondesLe vent 
atabatique s'établit dans les 20 premières minutes de simulation. Pen-dant 
ette période, au
une onde n'est visible. Après 20 minutes, par 
onservation dela masse, un mouvement as
endant apparaît en fond de vallée au niveau de la zone defront entre les deux 
ourants 
atabatiques. Simultanément, un mouvement des
en-dant (de plus faible intensité) apparaît au niveau des sommets. Comme l'atmosphèreest stablement strati�ée, les parti
ules �uides en mouvement verti
al subissent unefor
e de rappel et les ondes internes sont alors générées autour de 
es sour
es deperturbations. La génération des ondes s'e�e
tue alors, notamment au niveau de lazone la plus énergétique, 
'est à dire en fond de vallée (
f �gures 4.8a et 4.8b).
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(a) (b)Fig. 4.7 � (a) Ve
teurs vitesses dans un plan (x, z) à y=15 km et t = 45 min. Lesve
teurs près de la pente (100 premiers mètres), asso
iés au vent 
atabatique, ontété supprimés pour plus de 
larté. (b) Contours de vitesse verti
ale (en m/s) aumême instant et au même endroit.Après 35 − 40 minutes, la stru
ture en 
ellules s'est mise en pla
e le long de lapente (
f �gures 4.8
 et 4.8d). Les ondes sont émises et un régime de propagationlibre s'établit. Les 
ellules et les plans de phase se propagent alors le long de la pentedu haut vers le bas.3.1.2 Mise en pla
e de di�érents régimes su

essifsPendant environ 20 minutes, un régime d'ondes libres s'établit. Les ondes in-ternes sont générées près des pentes et se propagent en s'en éloignant. Puis, après
70 − 80 minutes, les réseaux d'ondes internes issus des deux pentes donnent lieu àun système d'ondes stationnaires (alors 
ara
térisé par des 
ellules 
ir
ulaires visi-ble vers 1500m au 
entre de la vallée sur la �gure 4.8e) Après 80 − 90 minutes, lastru
ture spatiale est de moins en moins visible et les périodes 
ara
téristiques desos
illations sont moins nettes : un régime d'intera
tions potentielles entre les ondes(voire de déferlement des ondes ou de turbulen
e légère) est alors mis en pla
e. Onvoit ainsi se su

éder di�érents régimes :1. Régime d'émission des ondes internes.2. Régime de propagation libre.3. Régime stationnaire.4. Régime de déferlement / régime turbulent.3.2 Analyse en longueur d'ondeLa stru
ture du 
hamp d'onde peut être mieux 
ara
térisée par un tra
é d'iso
on-tours dans un diagramme temps-espa
e (dit diagramme de "Hovmöller"). Le tra
édes 
ontours de vitesse verti
ale ou de température dans un tel diagramme peutnotamment fournir la vitesse de phase des ondes dans la dire
tion xi à l'aide de la
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(e) (f)Fig. 4.8 � a) Ve
teurs vitesses à t=25mn. b) Iso
ontours de w à t=25mn. 
) Ve
teursvitesses à t=35mn d) Iso
ontours de w à t=40mn. e) Ve
teurs vitesses à t=70mn. f)Iso
ontours de w à t=90mn. Toutes les 
oupes sont dans le plan (x, z) à y = 15km.pente que font les lignes de phase 
onstantes dans 
e diagramme. Il est égalementpossible de déduire la longueur d'onde dans la dire
tion xi et la fréquen
e asso
iée.3.2.1 Longueur d'onde longitudinaleLes iso
ontours de vitesse verti
ale dans un diagramme (y, t) sont ainsi tra
éssur la �gure 4.9a le long de la ligne dé�nie par x = −0.6 km (près du 
entre de lavallée) et z = 800 m, pour les 80 premières minutes de simulation. La �gure montreque les ondes atteignent 
ette altitude de 800 m environ 40 min après le début de
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(
)Fig. 4.9 � a) Iso
ontours de vitesse verti
ale (en m/s) dans un diagramme (y, t) aupoint x = −0.6km et z = 800 m. b) Iso
ontours de vitesse verti
ale (en m/s) dansun diagramme (z, t) au point x = −0.6km et y = 15km. 
) Iso
ontours de vitesseverti
ale (en m/s) dans un diagramme (x, t) au point y = 15km et z = 800 m. Lesdroites noires permettent de visualiser le lieu des transe
ts utilisés pour les 2 autresdiagrammes.L'in
linaison des isophases permet de déterminer la vitesse de propagation desondes le long de la dire
tion y. I
i, la pente des isophases s'é
rit :
cy =

ω

ky
=

λy

T
(4.2)La pente des isophases est don
 in�nie dans la partie Nord de la vallée (ie pour

y > 7km). Cette pente étant in�nie, la vitesse de propagation asso
iée est nulle dans
ette région (y > 7km), 
e qui signi�e que la stru
ture des ondes peut être 
onsidéréebidimensionnelle dans 
ette zone où les ondes se propagent approximativement dansun plan (x, z). Dans la région ouverte sur la plaine (y < 7km), la propagation desondes est en revan
he tridimensionnelle.3.2.2 Longueur d'onde verti
aleLes iso
ontours de vitesse verti
ale dans un diagramme (z, t) le long d'une ligneverti
ale dé�nie par x = −0.6 km (près du 
entre de la vallée) et y = 15km (près
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atabatiques, instationnarités et ondes internesdu bord Nord de la vallée) sont tra
és sur la �gure 4.9b. Comme pré
édemment,les lignes de phase sont 
lairement visibles, ave
 une pente bien dé�nie pendant les
80 premières minutes de simulation. Pendant 
ette période, on observe nettement lerégime de propagation libre des ondes et leur propagation en altitude.La période T des ondes peut être déterminée par la distan
e le long de l'axedes abs
isses entre deux maximums de phase. On trouve T ≈ 10 mn. La pente desiso
ontours permet de mesurer la vitesse de phase verti
ale : cz = −2.5 m/s. En�n,la relation cz = λz/T permet d'inférer la longueur d'onde verti
ale. On trouve λz ≈

1300 m. Notons que le tra
é de 
e diagramme de Hovmöller pour les faibles valeursde y, où l'in
linaison de la topographie est plus faible, fournit approximativementles mêmes périodes et vitesses de phase.3.2.3 Longueur d'onde transverseEn�n, la �gure 4.9
 donnant le diagramme de Hovmöller (x, t) dans la partieNord de la vallée (pour y = 15km, où on peut supposer une indépendan
e vis-à-visde y) et pour z = 800 m, nous permet d'évaluer la longueur d'onde dans la dire
tion
x. A 
ette altitude, l'axe des x est limité à une gamme de valeurs restreinte parla topographie (sur la �gure, on représente l'axe des x seulement entre les deuxplateaux, le milieu du diagramme 
orrespondant au 
entre de la vallée).Les ondes n'atteignent pas 
ette altitude avant t ≃ 30− 40 min. Par ailleurs, leslignes de phase s'organisent selon des stru
tures bien dé�nies qui sont symétriquespar rapport à l'axe de la vallée (par symétrie du système). La formation d'un systèmed'ondes stationnaires est visible pour les instants ultérieurs à 80 minutes. On trouveque la pente des lignes de phase est cx ≈ 2 m/s et que la période est d'environ T ≈ 10minutes, de manière 
ohérente ave
 la valeur déterminée à l'aide du diagramme (z, t).On évalue en�n la longueur d'onde selon x : λx ≈ 1200 m.Cette valeur de 1200 m pour la longueur d'onde suivant x est pro
he de lalargeur de la vallée (qui est de 1260 m en fond de vallée dans la topographie T1), 
equi pourrait suggérer que la largeur de vallée �xe la longueur d'onde. Pourtant, lavaleur de λx reste pro
he de 1200 m lorsqu'on e�e
tue le 
al
ul à di�érentes altitudes(pour la même position en y), alors que la vallée s'élargit à mesure que l'on monte enaltitude (
f �gure 4.10). Ce résultat est 
ohérent ave
 
elui de [Chemel et al., 2009℄qui trouvent que la valeur de λx reste in
hangée lorsque la largeur de la vallée estdoublée.3.3 Analyse en fréquen
eDans 
ette se
tion, on évalue la fréquen
e des ondes à partir des séries tem-porelles de vitesse verti
ale en un point. On regarde 
omment évolue 
ette fréquen
elorsqu'on se dépla
e dans la vallée, le long de la verti
ale (dire
tion z), le long del'axe de la vallée (dire
tion longitudinale y) et le long de la dire
tion transverse(dire
tion x).
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Fig. 4.10 � Courbe pleine : Evolution de la longueur d'onde λx ave
 l'altitude.Courbe pointillée : Evolution de la largeur de la vallée à une altitude donnée Vx(z)ave
 l'altitude.3.3.1 Variation verti
ale de la fréquen
e des ondesLe spe
tre fréquentiel de la vitesse verti
ale a été 
al
ulé à di�érentes altitudesentre 500m et 5000m au dessus du sol.
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 prin
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70 Chapitre 4. Vents 
atabatiques, instationnarités et ondes internesde Brunt-Vaisälä est tra
ée sur la �gure 4.11a en un point de la vallée dans la régionde la vallée où les pentes sont faiblements in
linées ((x, y) = (−0.6km, 5km)). Lafréquen
e de Ma
Nider est superposée en bleu.Au delà de 500m AGL, les spe
tres montrent une fréquen
e dominante ω 
om-prise entre 0.7N et 0.95N . Une régression linéaire (
f droite pointillée noire sur la�gure 4.11a) fournit une valeur moyenne de ω/N = 0.88.Le même 
omportement est obtenu lorsque les spe
tres sont 
al
ulés à un endroitoù la pente de la topographie est plus raide (y > 7km). Cependant, dans 
ette zone,la fréquen
e de M
Nider est plus élevée et plus pro
he de 
elle des ondes internes(plus de détails sont donnés dans les paragraphes suivants).Cette analyse montre don
 que la fréquen
e des ondes (su�samment loin du sol)est approximativement 
onstante lorsqu'on se dépla
e le long de la verti
ale et qu'ellesemble indépendante de la fréquen
e de Ma
Nider (
ara
térisant les os
illations duvent 
atabatique).Aux altitudes inférieures à 500 m AGL, au
une fréquen
e ne domine le signal(système d'ondes stationnaires).3.3.2 Variation longitudinale de la fréquen
e des ondesOn analyse i
i l'évolution de la fréquen
e des ondes le long de l'axe de la vallée,lorsqu'on reste à une altitude su�samment élevée (z = 2200 m). La topographievariant le long de 
et axe, et notamment l'in
linaison maximale α des pentes, lafréquen
e de M
Nider (ωmacNider = N.sin(α)) est également variable. La �gure4.11b montre l'évolution du rapport ω/N en fon
tion de y. On y superpose l'évolu-tion de ωMcNider/N en bleu.On voit que ω est approximativement indépendant de y, 
'est à dire, vis-à-vis dela topographie. Par 
onséquent, la fréquen
e des ondes ne suit pas la fréquen
e deM
Nider. La fréquen
e est en
ore 
omprise entre 0.7N et 0.95N et une régressionlinéaire donne ω ≈ 0.82N .3.3.3 Variation transverse de la fréquen
e des ondesEn�n, on analyse la variation le long de l'axe transverse à une altitude 
onstante(z = 2200 m), à deux positions le long de l'axe de la vallée.La �gure 4.11
 montre ω/N en fon
tion de x pour y = 5 km et la �gure 4.11d,pour y = 15 km. Dans le premier 
as, les fréquen
es sont bien distin
tes de lafréquen
e de M
Nider, de façon 
ohérente ave
 les résultats pré
édents, et 
entréesur une valeur moyenne égale à 0.8N . Dans le se
ond, la fréquen
e des ondes est trèssimilaire. Elle est alors plus pro
he de la fréquen
e de M
Nider (ωmacNider = N.sinα)puisque sinα ≈ 0.7.Ainsi, on 
onstate que la fréquen
e des ondes ne 
oïn
ide pas ave
 la fréquen
ede Ma
Nider qui 
ara
terise les os
illations du vent 
atabatique. En revan
he, 
ettefréquen
e reste dans la gamme [0.7N, 0.95N ] quelle que soit la position dans la vallée.



4. Etude de sensibilité 714 Etude de sensibilitéDans 
ette se
tion, nous examinons l'in�uen
e de 
ertains paramètres ayant unr�le déterminant dans la dynamique de la CLA stable. En parti
ulier, nous portonsl'analyse sur l'in�uen
e de la température du sol, de la strati�
ation thermique del'atmosphère et en�n de la forme de la topographie.4.1 In�uen
e de la température de solSi le taux de refroidissement du sol est plus intense, la dynamique pré
édemmentdé
rite doit se mettre en pla
e plus rapidement. On s'attend don
 à 
e que le vent
atabatique et le 
hamp d'ondes internes apparaissent plus t�t dans les simulations.Dans notre 
on�guration, il est di�
ile d'augmenter le taux de refroidissementdu sol sans 
hanger toute la dynamique (
e dernier est en e�et 
al
ulé à l'aidede l'équation 3.11, lui imposer une valeur 
onstante modi�erait don
 l'évolutiontemporelle spé
i�que des 
as pré
édents). En revan
he, il est plus simple d'agirdire
tement sur le taux de refroidissement de l'air, qui dépend essentiellement du �uxde 
haleur sensible provenant du sol. On s'attend là en
ore à 
e qu'une augmentationde 
e taux de refroidissement de l'air a

élère la mise en route de la dynamique.Pour véri�er 
ette assertion, nous augmentons arti�
iellement le taux de re-froidissement de l'air en initialisant le modèle de sol ave
 une température plus faibleque 
elle de l'air. La simulation 
orrespondante est la simulation S5 du tableau 4.2,dans laquelle Ts = Ta − 3K et T2 = Ta − 5K. De 
ette façon, le �ux de 
haleursensible est intensi�é et l'atmosphere se refroidit plus rapidement.
0 20 40 60 80 100 120 140 160 180

256

258

260

262

264

266

268

270

272

T
s (

K
)

Temps (minutes)

 

 

S5
S1

Fig. 4.12 � Evolution temporelle de la température de surfa
e du sol pour la simu-lation S1 (noir) et S5 (bleu).Nous 
omparons ainsi les simulations S1 et S5. La �gure 4.12 montre que le tauxde refroidissement du sol de surfa
e est environ le même dans les deux 
on�gurationsmais le sol est environ toujours 3K plus froid dans S5 que dans S1. En 
onséquen
e,le taux de refroidissement de l'atmosphère (lié à H) est un peu plus fort dans S5que dans S1. Les e�ets dynamiques sont également intensi�és, et don
 la réponsedynamique de l'atmosphère apparaît plus rapidement et est également un peu plusforte mais qualitativement identique dans les deux situations. Ce résultat est bien
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atabatiques, instationnarités et ondes internesillustré par la �gure 4.13 qui montre les diagrammes de Hovmöller (z, t) de la vitesseverti
ale (pour x = −0.6km et y = 15km) pour les deux simulations.
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(a) (b)Fig. 4.13 � (a) : Diagramme de Hovmoller (z, t) de w dans la simulation S1. (b) :Idem dans la simulation S5Cette �gure montre que le système d'ondes internes apparaît 15−20 minutes plust�t dans la simulation S5. Les résultats issus de S5 sont très similaires à une trans-lation temporelle des résultats de S1. Ainsi, S5 dé
rit bien la situation dynamiqueno
turne qui apparaît un peu plus tard dans la simulation S1.A�n de réduire les 
oûts de 
al
ul, toutes les simulations du tableau 4.2 (àl'ex
eption de S1) sont faites ave
 Ts = Ta − 3K et T2 = Ta − 5K.4.2 In�uen
e de la strati�
ation thermiquePour évaluer l'in�uen
e de la strati�
ation thermique, nous e�e
tuons 8 simula-tions (S2 à S9, voir tableau 4.2) ave
 di�érentes valeurs de la fréquen
e de Brunt-Väisälä, variant entre 9.10−3 rad/s et 2.3.10−2 rad/s.En a

ord ave
 les résultats de la �gure 4.11b, on trouve que la fréquen
e desondes est indépendante de l'in
linaison de la pente (ou de manière équivalente, in-dépendante de y) dans toutes les simulations, et quasiment 
onstante dans toutl'espa
e. On 
al
ule alors la moyenne spatiale de ω. On supprime ainsi la vari-abilité spatiale de 
ette fréquen
e. L'in
ertitude résiduelle sur l'évaluation de 
ettefréquen
e provient don
 de la longueur de l'é
hantillonage temporel (les simulationsdurent 3 heures seulement) 
e qui fournit une in
ertitude d'environ 1.5.10−3 rad/s.Cette valeur moyenne, qu'on notera 〈ω〉, et les in
ertitudes 
orrespondantes, sonttra
ées en fon
tion de N sur la �gure 4.14a. Cette �gure montre que 〈ω〉 augmenteave
 N , de manière 
ohérente ave
 les résultats pré
édents.Le rapport 〈ω〉/N est tra
é en fon
tion de N sur la �gure 4.14b. Cette �gure
on�rme les résultats de l'étude détaillée de la se
tion 3.3, à savoir que la fréquen
edes ondes est 
omprise entre 0.7N and 0.95N . Cependant, elle montre aussi que lerapport 〈ω〉/N est 
onstant et d'environ 0.8 pour les faibles valeurs de la strati�
a-tion atmosphérique, et semble dé
roître légèrement lorsque N 
roît, pour les valeursde strati�
ation plus fortes. D'autres travaux seraient requis pour expliquer dans le
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(a) (b)Fig. 4.14 � (a) * : 〈ω〉 en fon
tion de N . + : In
ertitudes sur la valeur tra
ée.(b) * : 〈ω〉/N en fon
tion de N . + : In
ertitudes sur la valeur tra
ée.détail 
e 
omportement.4.3 In�uen
e de la topographieIl se trouve que pour la topographie T1 utilisée dans les simulations S1 à S9, lavaleur la plus élevée de l'in
linaison des pentes est de 44o (atteinte dans la partieNord de la vallée) de telle sorte que sinα ≈ 0.7 et est don
 pro
he de 0.8 qui
oin
ide ave
 le rapport < ω > /N trouvé pour le 
hamp d'ondes internes. Ainsi,la fréquen
e des ondes est par hasard peu éloignée de la fréquen
e des os
illationsdu vent 
atabatique dans la région la plus es
arpée alors que 
es deux fréquen
esprennent des valeurs très distin
tes partout ailleurs. Pour véri�er que 
es 2 fréquen
essont bien indépendantes (
omme semble le montrer la �gure 4.11b), une simulationave
 une autre topographie (T2) est e�e
tuée (la simulation S10 du tableau 4.2).Les prin
ipales di�éren
es entre T1 et T2 sont que, dans T2 :1. La partie supérieure de la vallée est 
omplètement bidimensionnelle.2. L'in
linaison maximale des pentes est de 30o au lieu de 44o, de telle sorte que
ωMacNider/N est, au plus, égal à 0.5.3. Les sommets 
ulminent à 1000 m au lieu de 1700 m.4. Les pentes longitudinales sont plus raides et aboutissent sur la plaine.Un diagramme de Hovmöller (y, t) est tra
ée sur la �gure 4.15a. Il montre que le
hamp d'ondes est très fortement et 
lairement bidimensionnel dans la partie hautede la vallée (pour y > 8 km), en a

ord ave
 la géométrie de la topographie. Ainsi,de même qu'ave
 la topographie T1, pour y > 8 km, ky = 0 et il n'y a don
 au
unepropagation d'ondes dans la dire
tion y de l'axe de la vallée, dans 
ette zone.Ave
 
ette topographie, les pentes longitudinales atteignent une in
linaison max-imale d'environ 25o. Des vents 
atabatiques prennent alors naissan
e sur 
es penteset induisent également une émission d'ondes internes. Le diagramme de Hovmöller

(x, t) de la �gure 4.15b (situé dans un point de la plaine au bas d'une des penteslongitudinales) montre que les ondes sont émises depuis 
es pentes longitudinales et
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atabatiques, instationnarités et ondes internesse propagent le long de y. Comme l'impose la géométrie de la vallée, pour |x| > 3kmil n'y a pas propagation de 
es ondes selon x.Dans la partie 
entrale de la plaine (|x| < 3km et y < 8km), la stru
ture des on-des est la 
ombinaison des deux systèmes d'ondes émis par les pentes longitudinaleset par les pentes transverses3.
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(a) (b)Fig. 4.15 � (a) Diagramme de Hovmöller (y, t) pour w au point x = −0.6 km et à
800 m d'altitude. (b) Diagramme de Hovmöller (x, t) pour w dans la plaine au point
y = 5 km et à 800 m d'altitude.Un spe
tre temporel de la 
omposante 
atabatique de la vitesse près du solfournit la �gure 4.16a et montre que dans le 
ourant 
atabatique, les os
illationspossèdent toujours la fréquen
e de Ma
Nider, qui vaut i
i 0.006 rad/s pour un anglede 26o, le rapport ωMacNider/N étant alors pro
he de 0.5. Cependant, le spe
tretemporel de la 
omposante verti
ale du vent (w) à l'altitude de 4000m (
f �gure4.16b) présente un pi
 à la fréquen
e de 0.0012 rad/s qui est toujours égale à 0.8N .Cette fois, pourtant, la di�éren
e relative entre ωMacNider et la fréquen
e des ondesest grande (environ 45%), et on peut don
 
on
lure que la fréquen
e des ondesinternes est distin
te de 
elles des os
illations du vent 
atabatique (donnée parl'équation (4.1)) partout dans la vallée.La fréquen
e des ondes internes présente la même variabilité en espa
e dans S10que dans S1. On peut don
 
on
lure que la relation de dispersion de l'équation (4.3)est valable dans toutes les situations.

ω = a.N (4.3)ave
 0.7 < a < 0.95La 
onstante a est alors indépendante de la topographie. Le fait de retrouver 
ettemême relation dans les 
on�gurations S1 et S10 montre que la fréquen
e observéene dépend pas de la pente de la topographie, ni même de la forme générale de latopographie.3 Notons qu'il est très di�
ile de dire si la stru
ture observée est plus du à l'émission depuisles pentes longitudinales ou transerves. Les deux systèmes possèdent néanmoins les mêmes 
ara
-téristiques dynamiques.
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(a) (b)Fig. 4.16 � (a) Spe
tre en fréquen
e du vent 
atabatique us (x = −1.2 km, y = 15km, z = 12.5m AGL). Ligne pointillée bleue : ωMacNider pour α = 26o. (b) Spe
treen fréquen
e de w du 
hamp d'ondes internes (x = −1.2 km, y = 15 km, z = 4000m).Dans les deux �gures, la ligne rouge représente 0.8N et la ligne noire, N .Dis
ussion et Con
lusionLe but de 
ette analyse était d'étendre et de revisiter l'étude préliminaire e�e
-tuée par [Chemel et al., 2009℄ 
on
ernant l'émission d'ondes internes par un 
ourant
atabatique. L'étude de [Chemel et al., 2009℄ se fo
alisait sur la 
ara
térisation desos
illations dans le vent 
atabatique et dans le 
hamp d'ondes internes. Une simu-lation unique avait été 
onsidérée.La présente étude 
on�rme que deux systèmes os
illants 
oexistent au sein de laCLA de la vallée, le premier étant 
ara
téristique d'os
illations temporelles dans levent 
atabatique qui se développe près des parois (
f [M
Nider, 1982℄) et le se
ond
orrespondant à des ondes de gravité internes à une fréquen
e pro
he de 0.8N .Elle analyse également la génération et la 
hronologie de l'émission d'ondes internesainsi que la stru
ture spatiale du 
hamp d'ondes. Les ondes se forment alors enpremier lieu au niveau de la zone de front entre les deux 
ourants 
atabatiques,en fond de vallée, 
e qui s'a

orde qualitativement ave
 les résultats expérimentauxde [Hazewinkel, 2007℄ qui montrent une émission d'ondes par le front d'un 
ourantde gravité. Les ondes se forment ensuite tout au long de la pente et se propagentessentiellement dans un plan perpendi
ulaire à l'axe de la vallée.La variabilité spatiale de la fréquen
e des ondes est examinée et prouve que lafréquen
e des ondes est approximativement 
onstante dans toute la CLA de la val-lée. L'analyse montre que la fréquen
e de 
es ondes est indépendante de 
elle préditepar [M
Nider, 1982℄ 
ara
térisant les os
illations temporelles du vent 
atabatique,
e qui est inattendu. Ainsi, la fréquen
e des instationnarités du vent n'est pas im-posée aux ondes. Au 
ontraire, les ondes internes semblent os
iller à une fréquen
eindépendante de la topographie et notamment indépendamment de l'in
linaison despentes (des simulations ave
 deux vallées idéalisées de formes générales di�érentes
on�rment bien 
e résultat). Elle est alors 
omprise entre 0.7N et 0.95N .



76 Chapitre 4. Vents 
atabatiques, instationnarités et ondes internesL'étude de 8 simulations ave
 des strati�
ations thermiques di�érentes permetde retrouver 
ette tendan
e et de 
on�rmer que la fréquen
e dominante des ondesinternes est en moyenne de ω ≈ 0.8N quelle que soit la valeur de N sur une gamme
ara
téristique des valeurs typiques de l'atmosphère réelle.Notons que 
e résultat est analogue à 
eux trouvés expérimentalementpar [Linden, 1975℄, [Dohan et Sutherland, 2003℄, ou [Sutherland et Linden, 1998℄dans des 
on�gurations d'ondes internes générées par de la turbulen
e strat-i�ée ; ou bien en
ore à 
eux de [Flynn et Sutherland, 2004℄, [Wu, 1969℄, et[Aguilar et Sutherland, 2006℄ pour des ondes internes générées par l'intrusion d'un
ourant de gravité dans un milieu stable ou pour des ondes topographiques. Danstoutes 
es expérien
es, il est trouvé que les ondes possèdent une fréquen
e indépen-dante du mé
anisme d'ex
itation (et notamment de sa fréquen
e propre) 
ommele montre la �gure 4.17. Le ratio entre la fréquen
e des ondes et la fréquen
e deBrunt-Vaisala est alors approximativement 
onstante (
f tableau 4.3).
0 0.2 0.4 0.6 0.8

0

0.2

0.4

0.6

0.8

1

ω
McNider

/N

ω
/N

0.5 1 1.5 2
0

0.2

0.4

0.6

0.8

1

ω
exc

/N

ω
/N

0 0.5 1 1.5 2 2.5
0

0.2

0.4

0.6

0.8

1

ω
exc

/N

ω
/N

(a) (b) (
)
0.008 0.012 0.016 0.02 0.024

0

0.005

0.01

0.015

0.02

0.025

N (rad/s)

ω
 (

ra
d

/s
)

 

 

(d) (e)Fig. 4.17 � Evolution de ω/N des ondes en fon
tion de ωexc/N de la péri-ode du mé
anisme d'ex
itation dans (a) la présente étude (b) l'étude de[Flynn et Sutherland, 2004℄ (
) l'étude de [Aguilar et Sutherland, 2006℄. ω/N està peu près 
onstant égal à 0.8 dans (a), 0.6 dans (b) et 0.73 dans (
).Evolution de ω en fon
tion de N dans (d) la présente étude. (e) l'étude de[Dohan et Sutherland, 2003℄. La droite pointillée représente 0.8N dans (a) et 0.71Ndans (b).Ce résultat peut alors être mis en regard des travaux théoriques de [Voisin, 2007℄.[Voisin, 2007℄ a en e�et montré que la puissan
e des ondes émises par une sphère



4. Etude de sensibilité 77ETUDE TYPE D'ECOULEMENT ω/N[Wu, 1969℄ Courant de gravité 0.8[Linden, 1975℄ Turbulen
e strati�ée 0.57[Sutherland et Linden, 1998℄ Turbulen
e strati�ée 0.56 - 0.7[Dohan et Sutherland, 2003℄ Turbulen
e strati�ée 0.57 - 0.74[Flynn et Sutherland, 2004℄ Courant de gravité 0.44 - 0.75[Aguilar et Sutherland, 2006℄ Ondes topographiques 0.67 - 0.79Présente étude Courant 
atabatique 0.7 - 0.95([Largeron et al., 2010a℄)Tab. 4.3 � Ratio ω/N pour di�érentes études de génération d'ondes de gravité.Toutes montrent un ratio presque 
onstant et indépendant du mé
anisme d'ex
ita-tion.ou un 
ylindre os
illant dans un �uide stablement strati�é est maximale pour unefréquen
e d'os
illation pro
he de 0.8N .Dans le 
as d'une émission par un vent 
atabatique, il semble que le système
her
he à maximiser le �ux énergétique fourni par le vent au 
hamp d'ondes, 
equi favorise don
 l'émergen
e d'ondes ayant une fréquen
e parti
ulière et unique-ment dépendante de la strati�
ation (et pas des 
ara
téristiques turbulentes ougéométriques de la sour
e de perturbation qui leur donne naissan
e). Puisque l'exis-ten
e même du vent 
atabatique est liée à une transition du système atmosphériquethermodynamiquement perturbé par le refroidissement radiatif du sol, il semble 
o-hérent que le système s'oriente vers un retour à l'équilibre en minimisant son énergiepotentielle. Dans le 
as où l'atmosphère est stable, l'énergie potentielle ex
édentairepeut alors être transformée de deux manières :1. Une part est transformée en énergie 
inétique et 
ause le mouvement de de-s
ente du vent 
atabatique,2. Une autre part (aussi grande que possible, a�n de minimiser l'énergie po-tentielle du vent 
atabatique) est transférée au 
hamp d'ondes internes, quipossèdent alors les 
ara
téristiques d'un 
hamp de puissan
e maximale, etnotamment la fréquen
e 
orrespondante.De plus amples investigations, notamment énergétiques, seraient né
essaires pour
on�rmer 
es hypothèses et pour déterminer la 
ause physique exa
te de la généra-tion d'ondes (instabilités de 
isaillement au sommet de la 
ou
he 
atabatique, tur-bulen
e du vent 
atabatique...).
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80 Chapitre 5. Quanti�
ation du mélange turbulent dans les vents
atabatiques
Ce 
hapitre fait l'objet d'un arti
le publié dans le journalMeteorologis
he Zeits
hrift (
f [Largeron et al., 2010b℄).Introdu
tionDans 
e 
hapitre, on poursuit l'analyse du 
hapitre 4, en se fo
alisant sur l'étudedes vents 
atabatiques. Ces 
ourants sont 
onnus pour développer de la turbulen
edans les zones de 
isaillement [Baines, 2005℄, [Smith et Skyllingstad, 2005℄.Après de multiples études analytiques ([Prandtl, 1942,Defant, 1949, Fleagle, 1950, Ball, 1956, Petkovsek et Ho
evar, 1971,Manins et Sawford, 1979, M
Nider, 1982, Mahrt, 1982℄) ounumériques ([Smith et Skyllingstad, 2005, Zhong et Whiteman, 2008,Axelsen et van Dop, 2009a, Fedorovi
h et Shapiro, 2009, Cuxart et al., 2007,Martínez et Cuxart, 2007, Tra
hte et al., 2010℄ dé
rivant les propriétés dynamiquesfondamentales des vents 
atabatiques, les travaux s
ienti�ques des dernièresannées se sont atta
hés à évaluer leurs propriétés dynamiques plus 
omplexes,
omme les �ux turbulents et les moments d'ordre 2 ou supérieurs (par ex.[Monti et al., 2002, De Fran
es
hi et al., 2009℄). La dé�nition et l'amélioration dess
hémas de paramétrisation des é
oulements 
atabatiques dans les modèles opéra-tionnels étaient alors les motivations prin
ipales de 
e type de travail, puisque 
eux-
isemblent 
ru
ialement faire défaut, 
omme souligné par [Rota
h et Zardi, 2007℄dans leur analyse des résultats 
lés de la 
ampagne Mesos
ale Alpine Program(MAP). Le développement de telles paramétrisations est en e�et basé sur une
ompréhension poussée des propriétés de mélange de la 
haleur et de la quantité demouvement.Dans 
e 
ontexte, l'obje
tif du présent 
hapitre est d'analyser et de modéliser lespropriétés de mélange d'un vent 
atabatique turbulent, en 
ara
térisant une di�u-sivité turbulente dans les basses 
ou
hes au dessus des pentes de la vallée idéalisée(T1) présentée dans le 
hapitre 4. Les ondes internes alors émises par le vent 
ata-batique (
f [van Gorsel et al., 2004, Chemel et al., 2009, Largeron et al., 2010a℄ et
hapitre 4) ne sont pas une sour
e de turbulen
e signi�
ative lorsque le gradientde température potentielle est 
onstant puisque les ondes se propagent alors versle haut et quittent l'atmosphère 
on�née de la vallée (il n'y a don
 pas d'e�et depiégeage pouvant induire des déferlements et de forts e�ets non linéaires). La prin-
ipale sour
e de turbulen
e vient don
 du vent 
atabatique, 
e qui représente bien
e qui se passe fréquemment dans la CLA d'une vallée réelle en période hivernale,lorsque la CLA est dé
ouplée de la troposphère libre et que les vents de vallées sontpeu intenses. Nous 
onsidérerons 
e type de situation dans le présent 
hapitre et ba-sons l'étude sur les simulations LES réalisées ave
 ARPS et présentées à la se
tion2 du 
hapitre 4.



1. Mélange turbulent : 
onsidérations théoriques 81Dans la se
tion 1, on dérive une expression pour la di�usivité turbulente dansle 
as d'une simulation de type LES, selon le modèle de [Winters et al., 1995℄ et[Winters et D'Asaro, 1996℄. La méthodologie employée pour évaluer le mélange tur-bulent est expli
itée dans la se
tion 2. Dans la se
tion 3, une des
ription générale duvent 
atabatique viendra 
ompléter 
elle faite au 
hapitre pré
édent (notamment surles aspe
ts de l'instabilité). La se
tion 4 présente les résultats quanti�
atifs obtenuspour la di�usivité turbulente du vent 
atabatique et un modèle expliquant ses vari-ations ave
 la stabilité atmosphérique est présenté dans la se
tion 5. En�n, unedis
ussion des résultats vient 
on
lure le 
hapitre.1 Mélange turbulent : 
onsidérations théoriques1.1 Flux de 
haleur diapy
nalLe mélange résulte de pro
essus di�usifs, qui sont grandement augmentés parles mouvements turbulents. Ces pro
essus se produisent au travers d'un �ux de
haleur di�usif qui peut être 
al
ulé notamment en e�e
tuant une moyenne (tem-porelle ou spatiale) du �ux de 
haleur adve
té verti
alement w′θ′ (
f [Toole, 1998,Monti et al., 2002℄). Dans 
ette méthode 
lassique, la 
ontribution adiabatique desmouvements (purement adve
tive) est �ltrée par la pro
édure de moyenne puisqu'ilsne 
ontribuent pas au mélange. Seule demeure don
 la 
ontribution diabatique, as-so
iée aux phénomènes di�usifs. Cette méthode fournit ainsi une estimation du �uxde 
haleur di�usif, que l'on peut ensuite relier au gradient moyen de températurepar l'intermédiaire d'un 
oe�
ient de mélange turbulent (ou di�usivité turbulente)
κt. Quand le �uide est in
ompressible, le �ux de 
haleur di�usif peut en fait être
al
ulé de façon exa
te, 
omme l'ont montré les travaux de [Winters et al., 1995℄ et[Winters et D'Asaro, 1996℄. Ces travaux se basent ainsi sur la double équivalen
eentre di�usion et e�ets diabatiques, et adve
tion et e�ets adiabatiques.Dans le 
as présent d'un vent 
atabatique le long d'une pente, le mélange(que l'on peut dé�nir 
omme la variation du 
hamp de température potentielledue aux e�ets di�usifs) résulte à la fois des mouvements turbulents et du pro
es-sus de refroidissement (
ette dé�nition est 
onsistante ave
 le 
al
ul du 
oe�
ientde mélange e�e
tué à partir de mesures in situ dans les basses 
ou
hes des vents
atabatiques réalisées par exemple par [Monti et al., 2002℄). Comme les e�ets 
om-pressibles peuvent être négligés dans notre 
as (
f paragraphe 2), la méthode de[Winters et al., 1995℄ et [Winters et D'Asaro, 1996℄ peut être utilisée pour évaluerle �ux de 
haleur di�usif.Dans la suite, nous modi�ons légèrement l'analyse de [Winters et D'Asaro, 1996℄qui aboutit a une expression exa
te du �ux de 
haleur di�usif a�n de tenir 
omptedu 
ontexte parti
ulier de la LES et de sa di�usion sous-maille anisotrope.Le �ux de 
haleur au travers des isentropes (ie, iso-θ) s'exprime 
omme −→

J =

κ
−→
∇θ. Pour exprimer la moyenne de 
e �ux au travers d'une isentrope de surfa
e S
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ation du mélange turbulent dans les vents
atabatiques(d'aire A), on peut don
 é
rire :
φd =

1

A

∫

S
κ
−→
∇θ.−→n dS (5.1)où −→n est la normale lo
ale à l'isotherme et κ représente un 
oe�
ient de di�usion(qui peut être une di�usion molé
ulaire ou sous-maille, 
f plus loin). Le �ux φd(diapy
nal) ainsi dé�ni est le �ux total du s
alaire θ à travers la surfa
e iso-θ.Le point 
lé de la méthode de [Winters et D'Asaro, 1996℄ est alors d'introduire lafon
tion z∗(

−→x , t), 
orrespondant à l'altitude d'équilibre d'une parti
ule se trouvantà la position −→x = (x, y, z) à l'instant t, dans le sens suivant : Si l'é
oulement àun instant t était virtuellement instantanément ramené à l'équilibre adiabatique,l'altitude z∗(
−→x , t) 
orrespondrait alors à l'altitude de la parti
ule se situant à laposition −→x = (x, y, z) à l'instant t dans l'é
oulement réel. Ainsi dé�ni, z∗ est don

onstant sur une iso-θ. Dans l'état d'équilibre virtuel, les isentropes sont alors desplans horizontaux et le 
hamp de température potentielle est une fon
tion de z∗ et

t uniquement.Cette astu
e permet don
 de s'a�ran
hir de la détermination de la géométrie dela surfa
e des iso-θ. [Winters et D'Asaro, 1996℄ montrent alors que le �ux φd peuts'é
rire :
φd = − < κ|

−→
∇θ|2 >z∗

dz∗
dθ

(5.2)où <>z∗ 
orrespond à une moyenne sur une isentrope et θ(z∗, t) est la températurepotentielle dans l'état d'équilibre virtuel.Lorsque κ est un s
alaire, 
e qui est le 
as s'il représente la di�usivité molé
u-laire du �uide, alors on peut le sortir de la moyenne sur z∗ et on obtient l'expressiondérivée par [Winters et D'Asaro, 1996℄ pour l'estimation du �ux de 
haleur diapy
-nal.
φd = −κ < |

−→
∇θ|2 >z∗

dz∗
dθ

(5.3)Dans un 
ode LES, l'opérateur de di�usion implique en revan
he une di�usiv-ité sous-maille qui n'est pas 
onstante dans l'espa
e ni dans le temps. Il est don
né
essaire d'adapter l'expression 5.2. Dans un 
ode LES, une partie de l'é
oulement(invoquant les é
helles les plus �nes) est paramétrisée dans le modèle sous-mailletandis que la partie 
orrespondant aux grandes é
helles est expli
itement résolue.Les 
hamps résolus sont alors obtenus par appli
ation d'un opérateur de �ltrageaux équations. On les notera ave
 un tilde (ex : θ̃). La paramétrisation des mou-vements aux petites é
helles 
onsiste alors à modéliser le mélange de 
haleur et dequantité de mouvement asso
ié à 
es é
helles au travers d'une di�usivité (ou d'unevis
osité) sous-maille. D'une manière générale, 
es di�usivités sont instationnaires,inhomogènes et anisotropes. κ n'est alors plus un simple s
alaire mais est une fon
-tion ve
torielle sur R
3 (ie à la fois une fon
tion de (x, y, z) et une fon
tion à valeurve
torielle qu'on note alors −→κ ). L'expression du �ux de 
haleur par unité de sur-fa
e ne s'é
rit alors plus simplement −→

J = κ
−→
∇θ mais −→

J = (κx∂xθ, κy∂yθ, κz∂zθ).



1. Mélange turbulent : 
onsidérations théoriques 83Il perd alors la propriété parti
ulière d'être orthogonal à l'isotherme (
elà dépenddes valeurs de κx, κy et κz) et la démonstration de [Winters et D'Asaro, 1996℄ nes'applique plus. On a alors :
φd =

1

A

∫

S

−→
J .−→n dS

= lim
∆θ→0

1

A∆z∗

∫

S

−→
J .−→n

∆θ

∆n

∆z∗
∆θ

∆ndS

= lim
∆θ→0

−
1

∆V

∫

∆V

−→
J .−→n

∆θ

∆n

∆z∗
∆θ

dV

= lim
∆θ→0

− <
−→
J .−→n

∆θ

∆n

∆z∗
∆θ

>∆VCe qui donne :
φd = − <

−→
J .−→n |

−→
∇θ| >z∗

dz∗
dθ

(5.4)
−→n étant la normale à l'isopy
ne, on peut é
rire que −→n =

−→
∇θ

|
−→
∇θ|

. Ainsi,
−→
J .−→n =

−→
J .

−→
∇θ

|
−→
∇θ|

=
1

|
−→
∇θ|

(
κx

(
∂θ

∂x

)2

+ κy

(
∂θ

∂y

)2

+ κz

(
∂θ

∂z

)2
)et don
,

φd = −

< κx

(
∂θ

∂x

)2

+ κy

(
∂θ

∂y

)2

+ κz

(
∂θ

∂z

)2

>z∗

dθ

dz∗

(5.5)Dans 
ette expression, notons que κx, κy et κz sont des fon
tions de (x, y, z).Très fréquemment, les modèles sous-mailles supposent toutefois une isotropiehorizontale, 
e qui revient à supposer κx = κy ≡ κh et κz ≡ κv.
φdLES

= −
< κh|∇hθ̃|2 + κv(∂z θ̃)

2 >z∗

∂θ̃/∂z∗
, (5.6)où |∇hθ̃|2 = (∂xθ̃)2 + (∂y θ̃)

2. Dans la suite, nous utiliserons 
ette expression.1.2 Coe�
ient de mélange turbulentLe �ux de 
haleur φd ainsi obtenu est plus élevé que le �ux de di�usion molé
u-laire qu'il existerait en l'absen
e de turbulen
e. Pour exprimer 
e �ux de 
haleurturbulent en fon
tion de quantité moyenne, 
omme le gradient de températuremoyenne ; on peut utiliser une appro
he analogue au formalisme utilisé pour la
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ation du mélange turbulent dans les vents
atabatiquesdi�usion molé
ulaire (aussi appelée 
ondution de la 
haleur dans 
ette situation) ené
rivant :
φd = −κt

dθ

dz∗
(5.7)où la variable κt 
orrespond ainsi à un 
oe�
ient de di�usion turbulente, analogue au
oe�
ient de di�usion molé
ulaire κ mais ayant une valeur plus élevée que 
elui-
i,de par la nature de la turbulen
e qui engendre des �ux plus élevés. Cela se visualisedans l'équation 5.3 : en l'absen
e de turbulen
e, |−→∇θ| =

dθ

dz
=

dθ

dz∗
, don
 φd = φlams'é
rit :

φlam = −κ
dz∗
dθ

<

(
dθ

dz∗

)2

>z∗

= −κ
dz∗
dθ

(
dθ

dz∗

)2

= −κ
dθ

dz∗ainsi, 
omme la turbulen
e augmente les gradients isopy
naux de température (lesparti
ules sont d'autant plus dépla
ées de leur position d'équilibre que l'é
oulementest turbulent), φd > φlam, et don
 κt > κ.D'après les expressions 5.7 et 5.2, le 
oe�
ient de di�usion turbulente peut don
s'é
rire :
κt = −φd

dz∗
dθ

(5.8)
=

< κ|
−→
∇θ|2 >z∗(
dθ

dz∗

)2
(5.9)Si κ est une variable s
alaire (ie si il représente la di�usivité molé
ulaire), on a alorsl'expression de [Winters et D'Asaro, 1996℄ :

κt = κ
< |

−→
∇θ|2 >z∗(
dθ

dz∗

)2
(5.10)Si κ est une fon
tion ve
torielle sur R

3 (di�usivité sous-maille), alors l'expression5.9 s'é
rit :
κt = −

< κx

(
∂θ

∂x

)2

+ κy

(
∂θ

∂y

)2

+ κz

(
∂θ

∂z

)2

>z∗

(
dθ

dz∗

)2
(5.11)



1. Mélange turbulent : 
onsidérations théoriques 85Dans le 
as d'un modèle LES horizontalement isotrope, on é
rira :
κtLES

=
< κh|∇hθ̃|2 + κv

(
∂z θ̃
)2

>z∗
(
∂θ̃/∂z∗

)2
. (5.12)1.3 Nombre de Cox1.3.1 Un estimateur du taux de turbulen
eOn peut alors quanti�er l'intensité de mélange de la turbulen
e en mesurant lerapport entre di�usivité turbulente et di�usivité molé
ulaire. Ce rapport est 
las-siquement appelé nombre de Cox et s'é
rit :

Cox =
κt

κ
=

< |
−→
∇θ|2 >z∗(
dθ

dz∗

)2
(5.13)Il estime dans quelle proportion le mélange est augmenté dans un é
oulement tur-bulent par rapport au même é
oulement en l'absen
e de turbulen
e.1.3.2 Un estimateur du taux de turbulen
e résolueDans le 
as d'un 
ode LES, seule une partie de la turbulen
e est expli
itementrésolue. L'extension du formalisme pré
edent permet don
 d'estimer la proportionde turbulen
e résolue par le 
ode. On 
ara
térise ainsi l'intensité du mélange parrapport au même é
oulement en l'absen
e de turbulen
e à une é
helle supérieureà 
elle de la maille. Dans une situation où seule la di�usion �sous-maille� agit etoù au
un mélange ne se produit à des é
helles supérieures à 
elle de la maille, uneinterfa
e di�userait le long de la verti
ale selon le 
oe�
ient de mélange κv et nonpas selon le 
oe�
ient de di�usivité molé
ulaire du �uide. Ainsi, pour estimer dansquelle proportion le mélange est augmenté par le 
al
ul expli
ite de la turbulen
eaux é
helles résolues, on peut 
onsidérer le nombre Rv, analogue au nombre de Cox :

Rv =
κtLES

κv
= −

< κh|∇hθ̃|2 + κv

(
∂z θ̃
)2

>z∗

κv

(
dθ̃

dz∗

)2
(5.14)1.3.3 Nombres adimensionnelsTrois paramètres adimensionnels peuvent ainsi être quanti�és dans une simula-tion LES :1. Le nombre de Cox absolu :

Coxabs =
κtLES

κ
(5.15)



86 Chapitre 5. Quanti�
ation du mélange turbulent dans les vents
atabatiquesqui représente la proportion d'augmentation du mélange entre l'é
oulementobtenu numériquement et une situation sans au
une turbulen
e di�usant à ladi�usivité molé
ulaire κ.2. Le nombre de Cox sous-maille :
CoxSGS =

κv

κ
(5.16)3. Le ratio Rv de l'équation 5.14 qui est analogue au nombre de Cox sans enêtre un puisqu'il ne 
ara
térise pas l'état de turbulen
e par rapport à unesituation laminaire mais quanti�e la proportion de mélange �résolu� dans unesimulation numérique. Rv s'exprime ainsi par le rapport des deux nombres deCox pré
édent :

Rv =
Coxabs

CoxSGS
=

κtLES

κv
(5.17)1.4 Di�usivité sous-mailleLe s
héma de fermeture utilisé i
i est le s
héma TKE 1.5 dé
rit dans la se
tion2.2.1 (
hapitre 3).On rappelle que la di�usivité turbulente est 
al
ulée à partir de la vis
osité turbu-lente, elle même pres
rite selon le modèle de [Deardor�, 1980℄ : νt = CmE1/2l où Eest l'énergie 
inétique turbulente et l l'é
helle de longueur de mélange.2 MéthodologieLa 
on�guration numérique utilisée est identique à 
elle du 
hapitre 4 (
f se
tion1).2.1 Interpolation sur une grille 
artésienne homogèneLe 
ode ARPS est un 
ode méso-é
helle utilisant le 
lassique �terrain-following
oordinate system�. Cela signi�e que le maillage de l'espa
e n'est pas 
artésien maisqu'il s'adapte à la forme de la topographie. Les lignes de niveaux ne sont don
 pashorizontales mais parallèles à la topographie au niveau du sol. Puis elles subissent un�stret
hing� en tangente hyberbolique suivant la verti
ale. Notons que 
e �stret
hing�est non horizontalement homogène de façon à 
e que les lignes de niveaux soient ànouveau horizontales à une 
ertaine altitude pré
isée par l'utilisateur (�xée à 5000

m dans nos simulations). Le maillage horizontal est quant à lui régulier. Ainsi, les
ourbes de niveaux dans le �terrain-following 
oordinate system� ont l'allure de la�gure 5.1a.Pour évaluer la di�usivité turbulente (
f equation 5.12), il est né
essaire de 
al-
uler les dérivées partielles de la température potentielle. Ave
 le système de 
oor-données pré
édent, il est 
lair que les dérivées partielles suivant les lignes de niveauxne sont pas assimilables aux dérivées partielles horizontales dès que le relief du sol
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(a) (b)Fig. 5.1 � a) Allure des lignes de niveau dans le �terrain-following 
oordinate system�de ARPS. b) Allure des lignes de niveau dans le �
artesian-homogeneous 
oordinatesystem� servant à l'interpolationest important. Du point de vue te
hnique, 
e système de 
oordonnée se prête don
moins bien au 
al
ul de κtLES
qu'un système 
artésien horizontal.Pour 
ette raison 
ombinée à une autre raison en
ore plus importante liée à lapro
édure de tri adiabatique des parti
ules (plus de détails dans la se
tion suivante),il est né
essaire d'interpoler les 
hamps obtenus en sortie de ARPS sur un maillage
artésien re
tiligne et homogène horizontalement et verti
alement.La première étape 
onsiste don
 en 
ette interpolation sur 
e maillage 
artésienre
tiligne et homogène (
f �gure 5.1b). Pour toute la suite, nous nommerons 
emaillage �maillage 
artésien�.2.2 Algorithme de tri adiabatique des parti
ulesRappelons que l'altitude z∗(
−→x , t) 
orrespond à l'altitude d'équilibre de la parti
ulese trouvant à la position −→x = (x, y, z) à l'instant t et est don
 
onstante sur uneisopy
ne.Pour évaluer κtLES

, il est né
essaire de 
al
uler d'une part, le gradient de θ parrapport à la 
oordonnée verti
ale modi�ée z∗ (
'est à dire la variation diapy
nalede θ) ; et d'autre part, une moyenne sur z∗ (
'est à dire isopy
nale) du produit
Λ = (κh (∂θ/∂x)2 + κh (∂θ/∂y)2 + κv (∂θ/∂z)2). La forme des isopy
nes n'étant pas
onnue a priori à l'instant t, déterminer une moyenne isopy
nale ou une variationdiapy
nale semble un problème très 
omplexe. Pour le résoudre, Winters et d'Asaroont imaginé un algorithme implémentable numériquement qui permette de 
al
ulersimplement à la fois d/dz∗ et <>z∗.Nous adaptons 
et algorithme à notre 
on�guration. Le prin
ipe de l'algorithmeest le suivant :1. A un instant t, pour 
haque parti
ule à la position −→x , on évalue la valeur de

θ ainsi que la quantité Λ dont on veut évaluer la moyenne isopy
nale.2. On 
lasse l'ensemble des parti
ules par ordre de densité 
roissante (don
 de
θ dé
roissant). Pendant 
ette pro
édure de 
lassement, on atta
he à 
haqueparti
ule sa valeur de θ et sa valeur de Λ.
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ation du mélange turbulent dans les vents
atabatiques3. Pour une 
on�guration de l'é
oulement C à l'instant t on fait 
orrespondreune 
on�guration de l'é
oulement C∗ au même instant t qui est assimilableà 
e que deviendrait l'é
oulement C si toute sour
e dynamique était 
oupéeà l'instant t et que le �uide devenait libre de retourner à l'état de repos.L'é
oulement C∗ ainsi asso
ié à C est don
 l'état d'équilibre hydrostatique del'é
oulement à l'instant t. Il est don
 stable par 
onstru
tion et est asso
ié àl'énergie potentielle minimum de l'é
oulement à 
et instant.4. Cet état C∗ est obtenu en répartissant l'ensemble des parti
ules triées par ordrede densité sur le maillage re
tiligne en disposant les parti
ules les plus denses(don
 froides) à l'altitude la plus basse et en remontant jusqu'à disposer lesparti
ules les moins denses (don
 
haudes) à l'altitude la plus élevée. Ainsi,
haque ligne de niveau (du maillage re
tiligne) est assimilée à une isopy
ne ;les isopy
nes les plus froides se retrouvent en bas et les plus 
haudes en haut.5. Dans la 
on�guration C∗, une moyenne isopy
nale <>z∗ 
orrespond don
 àune simple moyenne horizontale et une variation diapy
nale d/dz∗ à une simplevariation verti
ale.6. En prin
ipe, θ est 
onstant sur une isopy
ne. Pourtant, 
ette pro
édure nepermet pas d'assurer que θ soit réellement 
onstant sur les plans horizontauxde C∗. Pour lisser les variabilités ispoy
nales de θ (qui ne sont qu'un artefa
tde 
et algorithme), on e�e
tue don
 une moyenne de θ dans 
haque planisopy
nal. On la note < θ >z∗. Par dé�nition, < θ >z∗ est bien sûr 
onstantsur 
haque isopy
ne (soit sur 
haque plan horizontal de C∗).7. On 
al
ule la variation de < θ >z∗ ave
 l'altitude dans la 
on�guration C∗,
d < θ >z∗/dz∗. Cette variation fournit le gradient re
her
hé de θ par rapportà z∗.8. En�n on e�e
tue une moyenne de Λ sur 
haque plan horizontal de C∗. Cettemoyenne fournit la moyenne isopy
nale re
her
hée < Λ >z∗.Pour 
on
lure, le 
oe�
ient de di�usivité turbulente κtLES

est évalué par le rapport
< Λ >z∗(

d < θ >z∗

dz∗

)22.3 Séle
tion d'un sous-domaineAinsi dé�nie, la valeur de κtLES
obtenu grâ
e à l'algorithme pré
édent dépend del'altitude. Cette dépendan
e n'a pourtant pas de sens physique. En e�et, par nature,le mélange est un pro
essus non stri
tement lo
al. L'é
helle verti
ale sur laquelle esttransportée une parti
ule �uide est donnée par la longueur de �ottabilité lb =

|w|

N
.La �gure 5.2a fournit une 
arte de lb dans une 
oupe (x, z) de la vallée.On 
onstate que 
ette longueur atteint une 
entaine de mètres près des parois(dépendamment de la stabilité de l'atmosphère, 
ette valeur peut parfois aller jusqu'àplusieurs 
entaines de mètres). Il est don
 
lair que la quanti�
ation du mélange au
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(a) (b)Fig. 5.2 � a) Carte de la longueur de �ottabilité verti
ale à l'instant t = 120 min.b) Forme du sous-domaine 
atabatique.travers d'un 
oe�
ient de di�usivité ne peut pas avoir de sens à une é
helle inférieureà lb : on ne peut attribuer la valeur de κtLES
(z∗) à l'altitude z∗, puisque 
ette valeurdépend de l'état de toutes les parti
ules qui se trouvent à une distan
e de moins de

lb du point d'altitude z∗.La valeur du 
oe�
ient de di�usivité n'a don
 de sens qu'en moyenne spatiale,et notamment en moyenne �verti
ale� (rigoureusement, verti
ale dans C∗, soitdiapy
nale).Comme nous 
her
hons i
i à 
ara
tériser le mélange induit par le vent 
ataba-tique, nous séle
tionnons don
 un sous-domaine spatial dans lequel 
e vent est in
lusa�n d'y appliquer un opérateur de moyenne pour 
al
uler la valeur de di�usivité.On retient le domaine de la �gure 5.2b qui se 
on
entre sur les 
ou
hes atmo-sphériques près des pentes de la topographie. Nous le nommerons sous-domaine
atabatique.3 Stru
ture dynamique et turbulente du vent 
ataba-tiqueOn 
omplète i
i la des
ription dynamique du vent 
atabatique faite dans lase
tion 2.2 (
as de la simulation S1 du tableau 4.2). Nous 
her
hons notamment àpré
iser ses prin
ipales 
ara
téristiques turbulentes.3.1 DynamiqueLa 
omposante 
atabatique du vent (us) est tra
ée sur la �gure 5.3a en fon
-tion de n pour mémoire. Comme 
ette intensité du vent varie dans le tempsave
 une période d'environ 10 minutes (
f [M
Nider, 1982℄, [Chemel et al., 2009,Largeron et al., 2010a℄ et 
hapitre 4), les pro�ls tra
és sur la �gure 5.3 sont moyen-nés sur une période de 10 minutes (entre t = 90 et t = 100 minutes). Cette �gure



90 Chapitre 5. Quanti�
ation du mélange turbulent dans les vents
atabatiques5.3a montre que l'intensité maximale du vent est de l'ordre de Umax = 1.5m/s ap-proximativement à 10m au dessus du sol (en fait 
ette hauteur varie dans le tempset en fon
tion de la position le long de la pente, entre environ 5 m et 20m).
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(
) (d)Fig. 5.3 � Pro�ls normaux à la pente ((x, y) = (−2km, 15km)) moyennés tem-porellement entre t = 90 min et t = 100 min pour la simulation S1 (tableau 4.2)(a) Composante 
atabatique de vitesse du vent Ũs. (b) Température potentielle θ̃.Le pro�l de température potentielle initial est tra
é en noir pointillé. (
) Energie
inétique turbulente sous-maille TKE. (d) Nombre de Ri
hardson de gradient lo
al
Rig. Les valeurs seuils de Rig = 0 et 0.25 sont superposées respe
tivement ave
 unedroite pointillée et pleine.Le transport de 
haleur asso
ié au vent est illustré sur la �gure 5.3b : lepro�l de température potentielle est instable entre 40m et ≃ 110 m, du fait dela présen
e 
ombinée d'une masse d'air plus 
haude que son environnement ad-ve
tée vers le bas par le vent 
atabatique sous 40m AGL, et d'une masse d'airplus froide que son environnement adve
té vers le haut par le 
ourant de re-tour. Notons que globalement, l'air dans le vent 
atabatique est plus froid queson environnement jusqu'à environ 300m AGL, du fait du refroidissement parle sol, mais que 
et e�et s'oppose à un e�et de ré
hau�ement par adve
tiondans les très basses 
ou
hes (
et e�et de ré
hau�ement par un vent 
atabatiquegénéré par refroidissement a déjà été rapporté dans la littérature, voir par exemple[Whiteman et Zhong, 2008, Zhong et Whiteman, 2008℄).



4. Quanti�
ation du mélange turbulent 913.2 Turbulen
eCe vent 
atabatique est bien turbulent, 
omme en atteste le pro�l d'énergie
inétique turbulente sous-maille de la �gure 5.3
. La TKE atteint alors son max-imum environ 10m au dessus du sol (soit près du maximum d'intensité du vent)et dé
roît ave
 l'altitude jusqu'à s'annuler autour de 150m AGL. Cette hauteurde 150m peut don
 être 
onsidérée 
omme l'épaisseur de la 
ou
he 
atabatique(on l'utilisera pour dé�nir le sous-domaine 
atabatique dans l'appli
ation pratiquede l'algorithme de tri). Notons que 
ette hauteur est de l'ordre de grandeur de
Umax/N0, qui vaut environ 200m. Un se
ond pi
 de turbulen
e (plus faible) est vis-ible au dessus du premier, tout 
omme dans les résultats de simulations LES de[Smith et Skyllingstad, 2005℄ même si le type d'é
oulement 
atabatique 
onsidérédans 
ette étude n'est pas rigoureusement identique (plus pro
he de l'équilibre etde 
onditions stationnaires).Cette étude préliminaire nous permet d'utiliser la 
lassi�
ation des é
oulements
atabatiques de [Mahrt, 1982℄ pour 
ara
tériser le type de régime en présen
e dansnos simulations : l'é
oulement est i
i non-stationnaire et très similaire à un é
oule-ment en régime de tranquil �ow dé�ni par [Mahrt, 1982℄.3.3 InstabilitésLes pro�ls de vitesse et de température potentielle suggèrent que l'é
oulementpeut être sujet à des instabilités statiques et dynamiques, 
e qui est 
on�rmé par letra
é du pro�l du nombre de Ri
hardson de gradient perpendi
ulairement à la paroi(
f �gure 5.3d). Ce paramètre est dé�ni i
i 
omme le rapport entre le 
arré de lafréquen
e de Brunt-Väisälä et le 
arré du 
isaillement de vent ∂us/∂n.

Rig =
N2

(∂nUs)
2

=
g · ∂zθlocal

θlocal (∂nUs)
2La �gure 5.3d montre que l'é
oulement est dynamiquement instable sous 60m (ave
des valeurs plus basses que le seuil 
ritique de 0.25) et statiquement instable entre

60 et 80m où le gradient de température potentielle est négatif. Des instabilitésdynamiques et statiques sont don
 possibles.4 Quanti�
ation du mélange turbulentDans toute 
ette se
tion, nous évaluons le mélange turbulent par le biais de laquanti�
ation de κtLES
sur tout le sous-domaine 
atabatique. On note 
ette moyenne

X (exemple : κtLES
. Notons que formellement, κtLES

dépend du temps et de z∗uniquement. Ainsi, la moyenne sur le domaine pour 
e paramètre équivaut à unesimple moyenne sur z∗, simple à réaliser dans la pratique dans la 
on�gurationvirtuelle C∗)
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ation du mélange turbulent dans les vents
atabatiques4.1 Cal
ul de la di�usivité turbulentePour la gamme de valeurs de N0 
onsidérée i
i (
f tableau 4.2), les simulationsnumériques fournissent une valeur de κtLES
variant de 0.01 à 2 m2/s en fon
tion dela stabilité et de l'instant 
onsidérés (
f les se
tions ultérieures pour plus de détails).Par 
onditions stables, des mesures faites en Antartique rapportée par[Brost et Wyngaard, 1978℄ fournissent des valeurs variant entre 0.01 et 0.6 m2/sdans la 
ou
he 
atabatique. Des observations faites par [Monti et al., 2002℄ sur unepente dou
e (≃ 4o) par 
onditons stables fournissent des valeurs 
omprises entre

0.04 et 0.6 m2/s. Toutes 
es valeurs sont 
onsistantes ave
 les valeurs les plus bassesque nous obtenons i
i. La forte in
linaison des pentes 
onsidérées dans notre étude(≃ 40o) est sans doute responsable des valeurs légèrement supérieures.A titre de 
omparaison, dans l'interfa
e stablement strati�ée entre une CLA
onve
tive et la troposphère libre (soit quand le forçage est plus énergétique), ladi�usivité turbulente vaut environ 3.5 m2/s [Chemel et al., 2010℄, 
e qui est pro
hede l'ordre de grandeur des valeurs obtenues i
i dans les 
on�gurations les moinsstables.4.2 Variation temporelle de la di�usivitéOn s'intéresse i
i à l'évolution temporelle de κtLES
. Cette évolution est tra
éesur la �gure 5.4 pour di�érentes valeurs de la stabilité atmosphérique, 
ara
tériséepar N0.On note tout d'abord que κtLES

augmente lorsque N0 diminue, 
e qui estphysiquement attendu : les petites valeurs de N0 impliquent une faible in�uen
edes e�ets stabilisants de la strati�
ation. On remarque par ailleurs que κtLES

roitave
 le temps de façon monotone, quelle que soit la valeur de N0, 
ar le vent 
ata-batique a

élère pendant toute la durée de la simulation. Finalement, toutes les
ourbes sont presque parallèles à partir de t ≃ 60 minutes suggérant qu'un pro
es-sus auto-similaire a lieu. Ce point est dis
uté plus en détails ultérieurement.
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Fig. 5.4 � Evolution temporelle of κtLES
(t) pour di�érentes valeurs de N0 (en rad/s,
f légende).L'évolution temporelle de Rv est di�érente (
f �gure 5.5a). Pour les valeurs



4. Quanti�
ation du mélange turbulent 93les plus faibles de N0 (N0 ≤ 0.0147 rad/s), Rv dé
roît dans le temps (si l'on ometl'instant t = 20 min, en
ore dans le régime transitoire). Rv reste à peu près 
onstantdans le temps pour les fortes stabilités (N0 > 0.017 rad/s). Ainsi pour les faiblesstabilités, la part de turbulen
e résolue dé
roît dans le temps alors que pour les fortesstabilités la part de turbulen
e résolue reste 
onstante dans le temps. Comme letransfert d'énergie vers les petites é
helles est atténué par les e�ets de strati�
ation,le 
omportement de κtLES
pour une valeur �xée de N0 suggère que le mélange auxé
helles sous-mailles s'ajuste à 
elui des grandes é
helles, résultant en une valeur de

Rv quasi-
onstante.
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(a) (b)Fig. 5.5 � a) Evolution temporelle de Rv(t) for di�erent values of N0 (en rad/s,
f légende). b) Evolution temporelle de lb

∆z
ave
 t pour N = 0.0233 rad/s (fortestabilité) et N = 0.0091 rad/s (faible stabilité).Notons pourtant que l'é
helle 
ara
téristique du mélange (lb) 
roît faiblementdans le temps 
omme le montre la �gure 5.5b. Remarquons également qu'en moyennedans le sous-domaine 
atabatique, pour les faibles stabilités (
elles pour lesquelles

Rv dé
roît ave
 le temps), l'é
helle 
ara
téristique du mélange est supérieure à lataille moyenne de la maille. Pour les fortes stabilités en revan
he, l'é
helle 
ara
téris-tique du mélange est inférieure à la taille moyenne de la maille. Pré
isons toutefoisque 
ette situation n'est vraie qu'en moyenne dans le sous-domaine 
atabatique 
arlo
alement, aux endroits où le vent 
atabatique est le plus intense (et également leplus turbulent), l'é
helle du mélange est toujours supérieure à la taille de la maille.4.3 Variation de la di�usivité ave
 la stabilitéOn s'intéresse i
i à l'évolution de κtLES
ave
 la strati�
ation initiale (et ambiante)de l'atmosphère, 
ara
térisée par N0. La �gure 5.6 montre 
ette évolution à di�érentsinstants.Bien que la �gure 5.6 ne fournisse pas plus d'information quantitative que la�gure 5.4 (quel que soit l'instant 
onsidéré, κtLES

dé
roît ave
 N0, 
ar les e�etsde strati�
ation deviennent plus intenses), elle montre que 
e taux de dé
roissan
eave
 N0 
onserve la même tendan
e à mesure que le temps avan
e. Là en
ore, 
ette
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ation du mélange turbulent dans les vents
atabatiquesremarquable régularité suggère l'existen
e d'un pro
essus auto-similaire (nous ex-aminerons 
e point plus en détails dans la suite).
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Fig. 5.6 � Evolution de κtLES
ave
 N0 à di�érents instants (
f légende).

Rv suit la même tendan
e, 
omme en atteste la �gure 5.7a. Ce résultat, même s'ilsemble a priori indiquer la même information, est moins évident, 
ar il signi�e quela di�usivité turbulente résolue devient relativement plus grande que la di�usivitéturbulente sous-maille lorsque la stabilité de l'atmosphère diminue. Cela signi�e don
d'une part que l'é
helle 
ara
téristique du mélange dé
roît ave
 N (
omme l'attestela �gure 5.7b qui montre l'évolution de lb ave
 N). D'autre part, 
ela signi�e que 
esont prioritairement les mouvements d'é
helle supérieure à l'é
helle de la maille quisont privilégiés, d'autant plus que la stabilité est faible (
omme l'atteste la �gure5.7b qui montre l'évolution de lb

∆z
ave
 N). Rappelons qu'i
i, ∆z ≈ 8m dans lesous-domaine 
atabatique.
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4. Quanti�
ation du mélange turbulent 954.4 Variation de la di�usivité ave
 le nombre de FroudeLe but de 
ette se
tion est d'analyser la dépendan
e de κtLES
à l'égard d'unparamètre adimensionnel 
ara
téristique de l'é
oulement responsable du mélange(qui est le vent 
atabatique).Un nombre de Ri
hardson ou un nombre de Froude peuvent tous deux être
onsidérés pour 
elà. Comme κtLES

est une quantité moyenne sur toute la 
ou
he,un nombre de Froude est préférable. On introduit alors une é
helle de vitesse etune é
helle de hauteur typique de 
et é
oulement. Comme 
es é
helles varient lelong de la pente, on 
onsidère une position �xée, où la pente est maximale (x = −2km, y = 15 km). Les é
helles qui s'imposent naturellement sont la maximum de usqu'on notera Umax, et la hauteur du vent 
atabatique, qu'on notera L. On dé�nit L
omme la hauteur au delà de laquelle l'intensité du vent 
atabatique est inférieureà Umax/100. Ainsi, le nombre de Froude asso
ié est le suivant :
Fr =

Umax

N0 L
. (5.18)L'évolution de κtLES

en fon
tion de 
e nombre Fr est tra
é sur la �gure 5.8a,pour tous les instants et toutes les valeurs de N0 
onsidérés dans la �gure 5.4. Unedépenden
e quadratique est obtenue, de la forme κtLES
= 0.015Fr2.
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Fr2(a) (b)Fig. 5.8 � a) Evolution de κtLES
ave
 le nombre de Froude du vent 
atabatique,dé�ni par l'équation 5.18, pour les di�érents instants et valeurs de N0 (en rad/s, 
flégende) 
onsidérés dans la �gure 5.4. b) Idem pour Rv en fon
tion du nombre deFroude.A�n d'obtenir une loi 
omplètement adimensionnelle, κtLES

doit être normalisé.Le 
hoix le plus naturel 
onsiste à le normaliser par κv, 
e qui revient à 
onsidérerle nombre Rv au lieu de κtLES
. Cependant, κv dépend du temps et de N0 (qui n'estpas indépendant de Fr) et 
elà modi�e don
 la dépendan
e quadratique : on neretrouve en e�et 
ette dépendan
e quadratique que pour Fr > 3 (
f �gure 5.8b).D'un point de vue dimensionnel, κtLES

peut être normalisé par le produit d'unevitesse et d'une hauteur typiques de l'é
oulement 
atabatique, qui doit être 
onstantedans le temps et sur la gamme de valeurs de N0 a�n de 
onserver 
ette dépendan
e
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ation du mélange turbulent dans les vents
atabatiquesquadratique. En prenant V = 1 m/s et λ = 50 m 
omme é
helles de vitesse et dehauteur (valeurs moyennes sur les 8 simulations S1 à S8), la relation quadratiques'é
rit alors :
κtLES nd = 310−4 Fr2 (5.19)où l'indi
e nd signi�e non-dimensionnel.Notons que 
e résultat semble en a

ord, au moins qualitativement, ave
 
eluide [Monti et al., 2002℄ qui montre que κt dé
roît ave
 Rig =

1

Fr2
. De même,[Axelsen et van Dop, 2009b℄ et [Zilitinkevi
h et al., 2008℄ montrent que Prt =

νt

κtest une fon
tion linéaire de Rig =
1

Fr2
, 
e que la présente étude semble 
on�rmer.Finalement, notons que les simulations numériques dire
tes de turbulen
efaible dans des é
oulements stablement strati�és (déferlement d'ondes internes,
ou
he de 
isaillement stable et dé
roissan
e homogène de turbulen
e strati-�ée) montrent toutes une dépendan
e quadratique du nombre de Cox à l'é-gard du nombre de Froude pour les plus grandes é
helles de l'é
oulement (
f[Staquet et Bouruet-Aubertot, 2001℄). Ce résultat est don
 
ohérent ave
 le régime
atabatique de type tranquil �ow 
onsidéré i
i. [Staquet et Bouruet-Aubertot, 2001℄représentent 
ette loi quadratique en é
rivant que l'e�
a
ité de mélange est une 
on-stante, 
e qui pourrait être examiné plus en détails dans la présente 
on�guration.5 Modèlisation de la di�usivité5.1 Modèle empirique5.1.1 Evolution temporelleLa �gure 5.4 a montré que κtLES

évoluait quasi-linéairement ave
 le temps quelleque soit la valeur de N0. Celà suggère que les di�érentes 
ourbes peuvent 
oin
iderpour une normalisation appropriée de l'axe verti
al. La �gure 5.9a montre ainsiles mêmes données de κtLES
normalisée par sa valeur maximale dans le temps,

max
t

(κtLES
), pour 
haque valeur de N0. Presque tous les points suivent une loi quasi-linéaire (quelle que soit N0). (Seuls deux points s'éloignent de 
e 
omportement quisont asso
iés aux pi
s à t = 40 min sur les 
ourbes des �gures 5.4 et 5.5 pour lesvaleurs les plus basses de N0. Ces points 
orrespondent en
ore à un régime transitoiredans lequel l'é
oulement n'est pas numériquement totalement établi).Comme il n'y a au
une turbulen
e à t = 0 (
ar pas d'é
oulement),

κtLES
/max

t
(κtLES

) doit être simplement proportionnel à t. Comme max
t

(κtLES
) estune fon
tion de N0 uniquement, κtLES

peut être é
rit sous la forme :
κtLES

= β(N0)t, (5.20)où β(N0) est une fon
tion de N0.
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(a) (b)Fig. 5.9 � (a) * : κtLES
/max

t
(κtLES

) en fon
tion du temps pour di�érentes valeursde N0 (en rad/s, 
f légende). La droite est issue d'une régression linéaire. (b) * :
κtLES

/max
N0

(κtLES
) en fon
tion de N0 à di�érentes instants (
f légende). La 
ourbepleine représente la fon
tion analytique f(N0) = (A/N0)

4 + (B/N0)
5.5.1.2 Evolution ave
 N0Nous pro
édons de la même manière pour la dépendan
e de κtLES

ave
 N0. La�gure 5.6 a montré que les 
ourbes semblaient avoir le même 
omportement quelque soit l'instant 
onsidéré, 
e qui suggère de normaliser κtLES
par son maximum àun instant donné max

N0

(κtLES
). Le résultat est tra
é sur la �gure 5.9b : les 
ourbes sesuperposent (le résultat étant meilleur après t > 40 min). On trouve que la 
ourbede tendan
e est alors bien représentée par la loi :
κtLES

maxN0
(κtLES

)
=

(
A

N0

)4

+

(
B

N0

)5

, (5.21)où A et B sont des 
onstantes.Comme max
N0

(κtLES
) est une fon
tion du temps uniquement, notée γ(t), 
ette loipeut être réé
rite sous la forme :

κtLES
= γ(t)

[(
A

N0

)4

+

(
B

N0

)5
]

. (5.22)5.1.3 SynthèseA partir des équations 5.20 et 5.22, κtLES
peut petre vu 
omme une fon
tionde deux variables indépendantes t et N0. Ainsi, il existe une 
onstante C telle que

β(N0) = C[(A/N0)
4 + (B/N0)

5] et γ(t) = C t. On a alors :
κtLES

= t

[(
A′

N0

)4

+

(
B′

N0

)5
]

, (5.23)où A′4 = C A4 et B′5 = C B5.
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ation du mélange turbulent dans les vents
atabatiquesPour déterminer A′ et B′, on multiplie les deux membre de l'équation 5.23 par
N5

0 . On obtient alors une fon
tion linéaire de N0 pour laquelle il est simple de faireune régression. On trouve A′ = 0.9 10−3 SI et B′ = 1.6 10−3 SI (SI se réfèrant ausystème d'unité international).La �gure 5.10 montre que 
e modèle rend e�e
tivement 
ompte des données ave
une bonne pré
ision.
0.008 0.01 0.012 0.014 0.016 0.018 0.02 0.022 0.024

10
−2

10
−1

10
0

N
0
 (rad/s)

κ̄
t
L

E
S

 

 

t
1
=60 min

t
2
=80 min

t
3
=100 min

t
4
=120 min

t
5
=140 min

Fig. 5.10 � Comparaison entre les données numériques pour t > 40 min (
f symbolesinstants 
orrespondants dans la légende) et le modèle donné par l'équation 5.23 (
flignes 
orrespondantes dans la légende).L'équation 5.23 peut être rendue adimensionnelle en normalisant κtLES
, t et N0.De même que dans la se
tion 4.4, en prenant V = 1 m/s et λ = 50 m 
omme é
helles
ara
téristiques on otbient une é
helle de temps 
orrespondante égale à τ = 50 s.La normalisation de κtLES

, t et N0 par V λ, τ et 2π/τ respe
tivement aboutit àla même loi en variable adimensionnelles. A′ et B′ sont alors des 
onstantes sansdimension, de valeurs 7.2 10−3 et 1.27 10−2 respe
tivement.5.2 Modèle semi-analytiqueL'obje
tif de 
ette se
tion est de retrouver analytiquement la loi 5.23. Commenous le verrons, 
e
i est fait en utilisant des estimations numériques, en 
e sens, lemodèle proposé est semi-analytique.Partons de l'équation 5.12 pour κtLES
. A l'aide de la dé�nition de κh et κv donnédans la se
tion 2.2.1, on obtient

κtLES
= Cm




< E1/2

Pr lh|∇H θ̃|2 + E1/2

Pr lv

(
∂z θ̃
)2

>z∗
(
dθ̃/dz∗

)2


. (5.24)Le dénominateur peut être appro
hé par (θ0/g)2N4

0 ave
 une erreur inférieure à30% pour z∗ ≥ 400 m (z∗ = 0 en fond de vallée par 
onvention). Ainsi, au delà de
ette altitude, l'équation 5.24 devient
κtLES

= Cm
g2

θ2
r

< E1/2

Pr lh|∇H θ̃|2 >z∗ + < E1/2

Pr lv(∂z θ̃)2 >z∗

N4
0

. (5.25)
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(a) (b)Fig. 5.11 � a) Simulation S4 à (x, y) = (−2km, y = 15km). Etoiles noires :Pro�l verti
al de lv. Ronds blan
s : Pro�l verti
al de ls. b) Simulation S4 à
(x, y) = (−2km, y = 15km). Distribution des valeurs de 1/Nlocal dans le sous-domaine 
atabatique. La droite pointillée 
orrespond à 1/N0.A un fa
teur multipli
atif près, le numérateur est alors la somme de deux termes :

M1 = lh <
E1/2

Pr
|∇H θ̃|2 >z∗ et M2 = <

E1/2

Pr
lv(∂z θ̃)2 >z∗, (5.26)qui doivent alors être modélisés. Le 
al
ul de M1 montre que 
e terme est presqueindépendant de N0. Par ailleurs, M1 augmente quasi-linéairement dans le temps etune régression linéaire des données fournit :

M1 = A1t, ave
 A1 = 1.1 10−8 SI .On 
onsidère désormais le terme M2. On rappelle que lv = min (∆z, ls). Cepen-dant, la �gure 5.11a montre que lv = ls presque partout sauf en de rares pointsprès de la surfa
e pour lesquels lv = ∆z (par ailleurs peu di�érent de ls). On peutdon
 supposer que lv = ls dans le sous-domaine 
atabatique. (un 
al
ul en moyennetemporelle montre que lv/ls ≃ 0.75 
e qui justi�e 
ette approximation).
M2 peut alors être é
rit sous la forme (en rempla
ant lv par ls et ls par sa valeuranalytique, 
f se
tion 2.2.1) :

M2 = Cs(θr/g)1/2< (E/Pr)
∣∣∣∂z θ̃

∣∣∣
−1/2

(∂z θ̃)2 >z∗ (5.27)
≈ Cs(θr/g)1/2< (E/Pr)(∂z θ̃)2 >z∗<

∣∣∣∂z θ̃
∣∣∣
−1/2

>z∗ (5.28)(5.29)Le 
al
ul de la quantité M3 = < (E/Pr)(∂z θ̃)2 >z∗ montre que 
e terme estquasi-indépendant de N0 et qu'il augmente également quasi-linéairement ave
 letemps selon la loi M3 = A3t, ave
 A3 = 3.7 10−10 SI.Par ailleurs, ∣∣∣∂z θ̃
∣∣∣
−1/2 peut être exprimé en fon
tion de N0. Pour le montrer, onintroduit la valeur lo
ale de la fréquen
e de Brünt-Väisälä Nlocal telle que (Nlocal)

2 =
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(g/θ0)∂z θ̃ et on examine l'évolution de 1/Nlocal à l'égard de 1/N0. La �gure 5.11bmontre la distribution des valeurs de 1/Nlocal dans le sous-domaine 
atabatique.Cette distribution présente un maximum autour d'une valeur d'environ 1/3 de 1/N0.Par simpli
ité, on supposera alors que 1/Nlocal = A4 /N0 ave
 A4 = 1/3.Ainsi M2 peut être réé
rit :

M2 = Cs A3 A4 t N−1
0 . (5.30)En résumé, à partir des équations 5.25, 5.26 et 5.30, on obtient :

κtLES
= t

[(
A′′

N0

)4

+

(
B′′

N0

)5
]

, (5.31)ave
 A′′ =
(
A1Cm(g/θ0)

2
)1/4 et B′′ =

(
A3A4CmCs(g/θ0)

2
)1/5. Leurs valeursnumériques sont alors 1.1 10−3 SI et 1.6 10−3 SI respe
tivement.Ce modèle semi-analytique permet ainsi de retrouver la dépendan
e temporelleet à l'égard de N0 de κtLES

. Par ailleurs, la 
omparaison des valeurs numériques de
A′ ave
 A′′ et B′ ave
 B′′ montre que le modèle permet aussi de très bien retrouverl'ordre de grandeur des 
onstantes.5.3 In�uen
e du modèle sous-mailleComme on vient de le voir, la dépendan
e de κtLES

à l'égard de N0 sembleen partie 
ontr�lée par le modèle sous-maille. Pour examiner la généralité de 
ettedépendan
e, on e�e
tue deux simulations, identiques en tout point à 
elles déjàprésentées à l'ex
eption du modèle sous-maille (on 
hoisit alors le modèle de turbu-len
e d'ordre 1 de Smagorinski-Lilly ([Smagorinsky, 1963℄,[Lilly, 1967℄)).Le développement d'un modèle semi-analytique similaire à 
elui pré
édemmentprésenté 
onduit à l'expression
κtLES

= t

(
A′′′

N0

)4 (5.32)ave
 A′′′ ≃ 10−3 SI.Ainsi, la dépendan
e temporelle linéaire est retrouvée ave
 une légère mod-i�
ation de la dépendan
e à l'égard de N0 (on trouve (A′′′/N0)
4 au lieu de

(A′′/N0)
4 + (B′′/N0)

5). On véri�e que 
e modèle s'a

orde bien aux données, aussibien ave
 les données numériques qu'ave
 le modèle semi-analytique obtenue pourle s
héma de turbulen
e TKE 1.5 (
f �gure 5.12).Cette �gure montre aussi que les valeurs obtenues ave
 un s
héma de fermeturedi�érent (s
héma de fermeture turbulente de Smagorinski-Lilly) sont seulement 1.5fois plus grande que 
elles obtenues ave
 le s
héma TKE 1.5.Deux 
on
lusions di�érentes peuvent être tirées de 
es résultats. On peut 
on-
lure que le mélange sous-maille semble 
orre
tement paramétrisée par 
ha
un desmodèles sous-mailles puisque κtLES
possède le même type de 
omportement dansles deux 
as. On peut également 
on
lure que puisque le mélange est 
ontr�lé par
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Fig. 5.12 � Ronds blan
s : Valeurs de κtLES
(N0) pour le s
héma de turbulen
eTKE 1.5. Courbe pleine : modèle semi-analytique 5.31. Ronds noirs : Valeurs de

κtLES
(N0) pour le s
héma de turbulen
e de Smagorinski-Lilly (pour deux valeurs de

N0 seulement). Courbe pointillée : modèle semi-analytique 5.32. Toutes les valeurs
orrespondent à l'instant t = 100 min.les mouvements de grandes é
helles et les e�ets non-linéaires, et dans le 
as présent,également par les �ux de 
haleurs de surfa
e, son intensité ne doit pas dépendre dumodèle sous-maille.Dis
ussion et Con
lusionL'obje
tif de 
e 
hapitre était d'analyser le mélange turbulent engendré par levent 
atabatique qui se développe le long des pentes d'une vallée en
aissée idéal-isée par une nuit d'hiver. La strati�
ation thermique de l'atmosphère est égalementidéalisée et augmente linéairement ave
 l'altitude. Un ensemble de simulations ave
des valeurs variables de la fréquen
e de Brunt-Väisälä initiale de l'atmosphère N0a été e�e
tué. Nous avons pour 
ela utilisé le 
ode ARPS, le s
héma de fermetureturbulente TKE 1.5 paramétrisant le 
omportement aux é
helles sous-mailles.Une analyse rapide de la dynamique du vent 
atabatique et des é
helles 
ar-a
téristiques a été e�e
tuée. La 
omparaison ave
 des mesures issus de 
ampagnesmontrent un bon a

ord : le maximum de vitesse du vent étant de quelques m/s etatteint environ 10m au dessus du sol. On montre également que l'air est refroidi surune 
ou
he d'environ 300 m d'épaisseur à 
ause du �ux de 
haleur de la surfa
e dusol, la première 
ou
he d'air pouvant être ré
hau�ée par adve
tion dans le 
ourant
atabatique. Ainsi, l'é
oulement est instablement strati�é dans sa partie supérieureet est ainsi potentiellement soumis à des instabilités (de Rayleigh-Taylor). Cetteanalyse préliminaire nous permet de 
on
lure que, en utilisant la 
lassi�
ation de[Mahrt, 1982℄, l'é
oulement est non-stationnaire et très pro
he du régime de tranquil�ow.Le mélange est quanti�é par l'intermédiaire de la di�usivité turbulente asso-
iée aux é
helles résolues, que l'on note κtLES
. On exprime 
ette di�usivité enfon
tion de la di�usivité sous-maille et on la 
al
ule par la méthode proposée par[Winters et al., 1995℄ et [Winters et D'Asaro, 1996℄. Le point 
lé de 
ette méthode
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ation du mélange turbulent dans les vents
atabatiquesétant la 
onstru
tion d'un état d'équilibre hydrostatique virtuel asso
ié à 
haqueinstant à l'é
oulement instationnaire, dont l'évolution est uniquement due aux e�etsdi�usifs et don
 au mélange. On montre que les valeurs obtenues pour κtLES
variententre 0.01 et 2 m2/s et sont ainsi 
omparabales à 
elles obtenues dans des é
oule-ments 
atabatiques en Antartique et dans la 
ampagne de mesure par 
onditionsstables réalisée par [Monti et al., 2002℄.On investigue le 
omportement de κtLES

en fon
tion d'un nombre de Froudeasso
ié à la 
ou
he 
atabatique, dénoté Fr. On trouve que κtLES
évolue propor-tionnellement à Fr2 quel que soit l'instant 
onsidéré et la stabilité atmosphériqueinitiale. On note que 
ette loi quadratique est également obtenue dans des simu-lations numériques dire
tes de turbulen
e faible en é
oulement stablement strati-�é ([Staquet et Bouruet-Aubertot, 2001℄), de manière 
onsistante ave
 le régime detranquil �ow 
orrespondant à l'état de notre vent 
atabatique. Cette loi quadratiquepeu ainsi être utilisée 
omme une paramétrisation de la di�usivité turbulente pourun é
oulement 
atabatique dans 
e régime.On s'intéresse également à la dépendan
e de κtLES

à l'égard de t et de N0. Ontrouve que κtLES
évolue linéairement en temps, à mesure que le vent 
atabatique esta

éléré pendant les 3 heures de simulation réalisées ; et présente un 
omportementen fon
tion de N0 de la forme (A/N4

0 +B/N5
0 ). L'utilisation dans l'équation de κtLESde l'expression analytique pour les di�usivités sous-mailles permet de retrouver 
etteloi. Notons que 
ette loi n'est pas en 
ontradi
tion ave
 la loi quadratique donnant

κtLES
en fon
tion du nombre de Froude puisque les é
helles de vitesse et de hauteurutilisées dans la dé�nition du nombre de Froude dépendent elles-mêmes de N0.Il reste alors à examiner si 
ette loi est totalement pilotée par le modèle sous-maille ou possède une 
ertaine généralité. Dans 
e but, on e�e
tue 2 simulations(asso
iées à deux valeurs di�érentes de N0) identiques à 
elles déjà 
onduites à l'ex-
eption du modèle sous-maille. On utilise alors le s
héma de fermeture turbulentede Smagorinski-Lilly. Le même type de loi est retrouvée, ave
 des valeurs de κtLESenviron 1.5 fois supérieures. On 
on
lut don
 que κtLES

est relativement indépen-dant du modèle sous-maille, et don
 de la dynamique des petites é
helles. De plusamples investigations sont néanmoins né
essaires pour 
on�rmer la robustesse de
ette assertion. La loi dimensionnelle κtLES
(t,N0) obtenue peut quant à elle êtreutile d'un point de vue pratique : si la taille de maille d'un modèle méso-é
helle estsupérieure à la largeur d'une vallée, la valeur du gradient de température potentielleau niveau de la maille 
omprenant 
ette vallée peut ainsi être utilisée pour estimer ladi�usivité turbulente asso
iée aux vents 
atabatiques qui vont s'y développer. L'in-stant initial (
orrespondant au début de nos simulations et également au début denotre modèle) doit alors être pris en début de nuit, quand l'é
oulement 
atabatiquese forme.Le 
hamp d'ondes internes 
onsidéré dans le 
hapitre 4 n'a pas été 
onsidérédans 
ette étude puisqu'au
un mé
anisme de piégeage des ondes n'est présent dansla 
on�guration numérique et qu'elles engendrent don
 une turbulen
e négligeable.Ave
 un pro�l de température potentielle réaliste (possédant parfois des 
ou
hes destabilités très di�érentes), les ondes peuvent éventuellement être piégées à une 
er-
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hies vers le bas à partir d'une 
ertaine altitude. si l'amplitudelo
ale de 
es ondes est su�sante, un déferlement et du mélange peuvent alors ap-paraître. Les propriétés de mélange résultantes au sein de la vallée pourraient alorsmériter de plus amples investigations. La paramétrisation d'un é
oulement atmo-sphérique dans la CLA d'une vallée en
aissée au sein d'un modèle méso-é
helle ougénéral doit en e�et prendre en 
ompte toutes les sour
es signi�
atives de mélange.





De la modélisation simplifiéeaux situations réalistesL'étude des pro
essus de mi
ro-é
helle dans la CLA stable d'une vallée en
aisséeidéalisée nous a permis de 
ara
tériser la dynamique des vents 
atabatiques etdes ondes internes.Dans une vallée réelle, 
es pro
essus entrent en intera
tion ave
 des mouvementsd'é
helles di�érentes et les 
ara
téristiques météorologiques sont plus fortement 
on-ditionnées par les é
helles plus grandes (de 
lasse méso-γ). Même lorsque la CLAest dé
ouplée de la TL et ne subit qu'une faible in�uen
e des 
onditions synop-tiques, le signal est alors dominé par les vents de vallées et les 
ara
téristiquesdes inversions thermiques, notamment si la vallée est de large extension ou si le
omplexe orographique implique plusieurs vallées imbriquées.Néanmoins, 
es vents de vallées et 
es inversions thermiques dépendent fortementdes vents 
atabatiques puisque 
eux-
i 
onstituent une des sour
es thermique etdynamique de leur existen
e : La 
on�uen
e des vents 
atabatiques engendre desvents de vallées. De plus, 
es mêmes vents 
atabatiques permettent le transportde masses d'air froides vers le fond de vallée et 
ontribuent à la 
onstru
tion desinversions thermiques.Les ondes internes, quant à elles, sont de trop faible intensité (
omparative-ment aux vents de vallées) pour exer
er une in�uen
e sensible sur l'intensité et ladire
tion des vents prin
ipaux dans la CLA. Néanmoins, lorsque la strati�
ationsubit des ruptures brutales (ex : dans la 
ou
he d'inversion d'altitude lorsqu'elleexiste, ou dans la zone d'entrainement ave
 la TL), des mé
anismes de piegagepar ré�exion des ondes (
f [Grisouard et al., 2010℄, [Grisouard et Staquet, 2010℄ ou[Moum et al., 2003℄) peuvent 
onduire à un déferlement et éventuellement induire untaux de mélange non négligeable (
f [Staquet et Sommeria, 2002℄). Elles modi�entégalement la stru
ture de la turbulen
e de la CLA à très petite é
helle (introduisantentre autres des fréquen
es d'os
illations parti
ulières). Par ailleurs, au dessus de laCLA, 
es ondes internes générées par l'instabilités des é
oulements lo
aux, peuventjouer un r�le plus important, 
omme le font les ondes de relief.Dans la partie suivante, nous étendons l'étude à une situation réaliste, etanalysons le 
omportement dynamique de la CLA dans des vallées réelles de largeextension.





Troisième partieDynamique de la Cou
heLimite Atmosphérique Stableet Hivernale des valléesGrenobloises





Objet de l'étudeDans 
ette partie, nous nous intéressons à la dynamique de la 
ou
he limite at-mosphérique dans une 
on�guration réaliste de vallée en
aissée, lors de périodes
ritiques du point de vue de la pollution parti
ulaire.Trois �nalités motivent 
ette étude :� D'abord, l'évaluation des 
ara
téristiques dynamiques d'une telle 
ou
he et lamise en exergue des pro
essus physiques dominants qui y sont à l'oeuvre.� Ensuite, l'évaluation de la ré
urren
e de 
ertains types de pro
essus dy-namiques et de 
ertaines 
on�gurations météorologiques lors de 
es périodes
ritiques de pollution.� En�n, l'évaluation du lien entre 
es pro
essus physiques et l'o

uren
e despi
s de pollution parti
ulaire.La dynamique atmosphérique hivernale est souvent dominée par des 
onditionsstables, lo
alement ou régionalement. Cette stabilité atmosphérique a notammentpour e�et de réduire les mouvements et les transferts verti
aux. Par ailleurs, dansles vallées, la présen
e de relief renfor
e le 
ara
tère 
ritique de la pollution du faitde la faible ventilation horizontale qui induit fa
ilement une augmentation des 
on-
entrations lo
ales (e�et d'a

umulation). La 
ombinaison de 
es deux phénomènes
onduit don
 à des épisodes de pollution de forte intensité.Il est en e�et 
ouramment 
onstaté par les prévisionnistes de la qualité de l'air(
f les rapports des ASQAA, par exemple [ASQAA Rh�ne Alpes, 2009℄ ou 
ertainesétudes 
omme [Silva et al., 2007℄ ou [Ferrario et al., 2008℄) que la pollution parti
-ulaire atteint des 
on
entrations nettement plus fortes pendant la période hivernale(
omme le montre la �gure 5.13), en parti
ulier dans les vallées alpines urbanisées.Pendant 
ette même période et dans les mêmes zones, la forte fréquen
e de 
espi
s de pollution parti
ulaire peut s'avérer très préo

upante vis-à-vis de la santépublique.Du point de vue de l'analyse physique, si la stabilité est en général invoquée pourexpliquer 
e phénomène (
f par exemple [Kukkonen et al., 2005℄), un grand nombrede questions restent à poser quant à l'établissement de 
ette stabilité. Notamment,la présen
e, la stru
ture et le r�le des vents thermiques (vents 
atabatiques et vents
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Fig. 5.13 � Evolution temporelle (entre 2005 et 2009) de la 
on
entration en PM10(en µg/m3) en moyenne mensuelle sur 6 stations de l'agglomération Grenobloise.Les données sont issues des réseaux de surveillan
e de l'ASCOPARG. Les périodesd'hiver apparaissent systématiquement signi�
ativement plus polluées.de vallées) typiques de la météorologie lo
ale, sont à expli
iter. Par ailleurs, le lienentre les 
onditions météorologiques qui 
onduisent à 
ette stabilité et l'apparitione�e
tive d'un pi
 de pollution reste également à démontrer.

Fig. 5.14 � L'agglomération Grenobloise par 
onditions de pollution parti
ulaire(sour
e photo : [Chaxel, 2006℄).Le domaine d'étude retenu est la région Grenobloise, très 
ritique du point de vuede la pollution de par le relief 
omplexe et très en
aissé du site Grenoblois 
umuléau fort taux d'o

upation du territoire (l'agglomération 
ompte plus de 530 000habitants et de nombreuses industries). Par ailleurs, la région Grenobloise est aussiun 
arrefour de 
ir
ulation stratégique (lieu de transit et lieu de passage né
essairepour l'a

ès à un grand nombre de stations de sports d'hiver). Les émissions de



111parti
ules1 y sont don
 relativement importantes et souvent 
on
entrées sur despériodes spé
i�ques qui sont aussi les périodes pendant lesquelles l'atmosphère estla plus stable. Ces émissions ont ainsi tendan
e à donner lieu à des épisodes aiguesde pollution lo
ale (
f [ASQAA Rh�ne Alpes, 2009℄), faisant de Grenoble une desvilles les plus polluées de Fran
e. La ville �gure en e�et devant Paris et Lyon autriste palmarès de la plus mauvaise qualité de l'air, malgré un nombre d'habitantsrespe
tivement 22 fois et 3 fois plus faible (
f �gure 5.15).
Fig. 5.15 � Comparaison des indi
es de qualité de l'air de Grenoble, Paris et Lyonpour l'année 2006. Vert : Bonne qualité. Orange : qualité moyenne à médio
re.Rouge : qualité mauvaise à très mauvaise. Grenoble 
ompte 154 jours de qualitémoyenne et pire 
ontre 136 pour Lyon et 91 pour Paris (Sour
e : [ADEME, 2006℄ ethttp ://www.ademe.fr)Dans 
ette étude, on suivra la démar
he d'analyse suivante :1. Dans un premier temps, on 
her
hera à déterminer les périodes de stabilitéatmosphérique dans les vallées de Grenoble, pour l'hiver 2006-2007, et à voirdans quelle mesure elles 
on
ordent ave
 les épisodes de forte pollution parti
-ulaire. On 
her
hera par ailleurs à déterminer la fréquen
e de tels événementset également à les relier à 
ertains types de temps parti
ulier qui favorisent lapréservation d'une 
ou
he lo
alement stable pendant une longue période. Ce
ifera l'objet du 
hapitre 6.2. Dans un se
ond temps, après avoir fait le 
hoix d'une méthode d'analyse quel'on dé
rira (simulations numériques ave
 le 
ode MesoNH), on expli
itera les
ara
téristiques dynamiques d'un é
hantillon de 5 épisodes stables 
oin
idantave
 une forte pollution parti
ulaire. On déterminera les analogies stru
turellesde la dynamique de 
es 5 épisodes. Puis, on montrera qu'elles 
orrespondentà une dynamique lo
ale d'origine thermique, entièrement déterminée par les1 En fait, les émissions liées au tra�
 n'induisent qu'une faible part des taux depollutions aux parti
ules observés en hiver. De ré
entes études ([Favez et al., 2010℄ ou[ASQAA Rh�ne Alpes, 2009℄) ont en e�et prouvées que l'émission de parti
ules à Grenoble pen-dant 
ette période est majoritairement engendrée par le 
hau�age domestique et la 
ombustion debiomasse (jusqu'à 68 % des émissions d'après [ASQAA Rh�ne Alpes, 2009℄), le tra�
 routier étantplus faiblement responsable (environ 15% d'après [ASQAA Rh�ne Alpes, 2009℄). Cette répartitionse
torielle des �responsabilités� d'émission est en revan
he totalement inversée en été, période pen-dant laquelle la pollution est essentiellement gazeuse -pollution à l'ozone- et non pas parti
ulaire.En été, l'in�uen
e du tra�
 routier sur la pollution lo
ale est généralement dominante.
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ularités géomorpholgiques et physiques du site. On verra notammentque dans 
e type d'épisodes, la météorologie grande é
helle n'in�uen
e pas ladynamique lo
ale puisque la troposphère libre est totalement dé
ouplée de la
ou
he limite atmosphérique de la vallée. On utilisera ensuite 
es informationspour déterminer un épisode représentatif. Ce
i fera l'objet du 
hapitre 7.3. Nous analyserons ensuite les résultats issus des simulations numériques ennous fo
alisant sur la dynamique de la 
ou
he limite dans le 
hapitre 8. Nousdé
rirons notamment la stru
ture spatiale de la CLA, qui s'avère fortementtridimensionnelle, ainsi que la stru
ture des 
ourants thermiques prin
ipaux.Nous verrons que l'imbri
ation de 
es 
ourants résulte en une strati�
ationverti
ale 
omplexe dans laquelle on peut néanmoins identi�er 
lairement lasignature de 
ha
un des 
ourants dominants. Nous examinerons égalementleur évolution temporelle et nous verrons que 
es stru
tures sont relativementstables et persistantes au 
ours d'un 
y
le journalier. En�n, nous identi�eronsles zones de ventilation du site Grenoblois ainsi que les zones de re
ir
ulationet de stagnation, qui peuvent s'avérer les plus 
ritiques du point de vue de lapollution.4. En�n, nous examinerons la stru
ture thermique de la 
ou
he limite, en nousappuyant à la fois sur les simulations et sur les mesures issues du réseau lo
al.Nous ferons notamment ressortir les di�érentes é
helles de temps 
ara
téris-tiques de son évolution (le long d'un épisode, mais également au 
ours d'un
y
le journalier) et examinerons l'évolution de l'intensité, de l'épaisseur et dela stru
ture de l'inversion thermique. Nous présenterons ensuite un modèleénergétique permettant de rendre 
ompte de la persistan
e de 
es inversionsqui 
onditionne fondamentalement l'a

umulation de la pollution. Ce travailfera l'objet du 
hapitre 9.
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114 Chapitre 6. Pollution parti
ulaire et stabilité atmosphériqueIntrodu
tionDe nombreuses études montrent que les parti
ules �nes en suspension dans l'air,lorsqu'elles pénètrent le système respiratoire en profondeur, peuvent être la 
ause denombreux problèmes de santé et même être responsables d'un a

roissement signi�-
atif du taux de mortalité ([Pope III et Do
kery, 2006℄, [Kappos et al., 2004℄,[Klot et al., 2002℄, [Pope III et Do
kery, 1992℄, [Do
kery et al., 1993℄,[Braun-Fahrländer et al., 1992℄). L'Union Européenne a don
 mis en pla
edes standards de qualité de l'air sur les re
ommandations sanitaires de l'Organ-isation Mondiale de la Santé. Néanmoins, les sour
es d'émission de parti
ulesrestent diverses et nombreuses (elles peuvent être d'origine naturelle même si lamajorité, et notamment les plus dangereuses, sont d'origine anthropique). Durant
es dernières dé
ennies, les 
on
entrations en parti
ules de type PM10 ont par
onséquent fréquemment ex
édé 
es seuils de qualité dans bon nombres de villeset de sites industrialisés en Europe (par ex. [Vardoulakis et Kassomenos, 2008℄,[Ferrario et al., 2008℄). Les stratégies de rédu
tion d'émissions doivent alorss'appuyer sur une 
onnaissan
e des paramètres qui 
ontr�lent 
es 
on
entrations.Dans 
e but, un grand nombre d'études ont ré
emment été 
onduitesa�n de déterminer la 
orrélation entre la 
on
entration en parti
ules et lesvariables météorologiques 
lassiques (par ex. [Vardoulakis et Kassomenos, 2008℄,[Klingner et Sahn, 2008℄) aboutissant à une 
orrélation négative entre les 
on
en-trations en PM10 et les pré
ipitations ou l'intensité du vent (
e n'est toutefoispas toujours le 
as : un vent intense peut également 
réer de la resuspension etaugmenter les 
on
entrations en PM10, 
f [Triantafyllou, 2001℄). Les 
orrélationsentre les PM10 et d'autres polluants atmosphériques ont aussi été étudiées (parex. : [Kuo et al., 2008℄), montrant que les 
on
entrations en NOx, en CO et en SO2sont fréquemment 
orrélées aux 
on
entrations en PM10. D'autres études se sontintéressées à des paramètres météorologiques représentant les 
onditions de ven-tilation (par exemple : [Holst et al., 2008℄, [Guzmán-Torres et al., 2009℄) et prou-vent que la 
on
entration en PM10 
roît ave
 la stagnation et dé
roît ave
 la hau-teur de mélange. Des modélisations par régressions statistiques sont ainsi proposées([Demuzere et van Lipzig, 2010℄, [Sansone et al., 2006℄).Plusieurs études ré
entes montrent que la stabilité atmosphérique semblejouer un r�le déterminant sur l'a

umulation des parti
ules. [Ve

hi et al., 2007℄et [Perrino et al., 2001℄ évaluent par exemple 
ette stabilité à partir de la 
on-
entration en Radon (qui est supposé être émis à taux 
onstant par radioa
-tivité naturelle). [Zoras et al., 2006℄ l'évaluent selon une 
lassi�
ation basée surl'intensité du vent et l'irradiation solaire. D'autres auteurs ([Janhäll et al., 2006℄,[Kolev et al., 2000℄) l'estiment à l'aide d'un nombre de Ri
hardson (moyensur la 
ou
he de surfa
e). Par ailleurs, bon nombre d'études analysent desépisodes de pollution parti
ulaire et montrent qu'ils ont fréquemment lieu lorsd'une inversion thermique, aussi bien dans des grandes villes sur des sitesde plaine ([Kukkonen et al., 2005℄, [Janhäll et al., 2006℄, [Ve

hi et al., 2007℄) quedans des vallées, qu'elles soient peu peuplées ([Silva et al., 2007℄), ou urbanisées



1. Le site Grenoblois et ses stations de mesures 115([Olofson et al., 2009℄, [Guzmán-Torres et al., 2009℄).A partir d'un é
hantillon de 21 épisodes dans 7 villes di�érentes,[Kukkonen et al., 2005℄ établit une 
lassi�
ation des épisodes de pollution et dis-tingue les épisodes induits par une inversion thermique de 
eux engendrés par letransport longue distan
e.Parallèlement, [Pernigotti et al., 2007℄ 
onstate que les 
onditions synoptiquespeuvent fortement moduler les 
on
entrations en parti
ules. [Wang et al., 2009℄,[Kuo et al., 2008℄, [S
haefer et al., 2008℄ et [Wang et al., 2010℄ 
onstatent queles épisodes les plus intenses ont lieu sous un régime de haute pression.[Triantafyllou, 2001℄ établit un lien entre les régimes de temps et les épisodes depollution parti
ulaire. Sur 29 épisodes dans une vallée de Grè
e, il montre que plusde la moitié se produit par 
onditions anti
y
loniques. Il identi�e également desépisodes de resuspension qui ont lieu lors de passage de front froid engendrant deforts vents.Dans le présent 
hapitre, après avoir présenté le site d'étude (se
tion 1) et lesmesures (se
tion 2), nous 
her
herons à déterminer les périodes de stabilité atmo-sphérique (se
tion 3) et à voir dans quelle mesure elles 
oïn
ident ave
 les épisodesde forte pollution aux PM10 dans la région Grenobloise (se
tion 4 et 5). Nous déter-minerons par ailleurs la fréquen
e de tels évènements. Puis, nous 
her
herons à relier
es épisodes à un 
ontexte météorologique plus global, en analysant les 
onditionssynoptiques qui favorisent la préservation d'une 
ou
he lo
alement stable pendantune période de l'ordre de plusieurs jours, 
onduisant ainsi à une a

umulation pro-gressive des polluants (se
tion 6).1 Le site Grenoblois et ses stations de mesures1.1 Présentation du siteSitué dans dans la région Rh�ne-Alpes, au sud du département de l'Isère, Greno-ble se trouve géographiquement aux pieds de l'ar
 Alpin et sur son versant Ouest.Prisonnière de trois massifs imposants (Chartreuse au Nord, Ver
ors à l'Ouest etBelledonne au Sud), l'agglomération Grenobloise est engon
ée dans l'an
ienne valléegla
iaire de l'Isère, aujourd'hui lit du �euve. Elle se trouve à environ 200m d'alti-tude et est surplombée par des sommets très élevés (le Grand Pi
 de Belledonne
ulminant à 2977m, et le grand Veymont, point sommital du Ver
ors, 
ulminant à2340m, les deux se trouvant à quelques km de distan
e de l'agglomération).Grenoble se trouve à la 
on�uen
e de 3 vallées prin
ipales qui forment un
omplexe orographique fortement tridimensionnel et singulier, surnommé le �Y�Grenoblois en raison de sa géométrie. La �gure 6.1 montre l'orographie du siteainsi que les noms asso
iés aux massifs, aux vallées et aux lieux prin
ipaux auxquelsnous ferons fréquemment référen
e dans la suite. Ces trois vallées prin
ipales sont :1. La vallée du Grésivaudan, au nord-est de l'agglomération, reliant Grenoble àChambéry.



116 Chapitre 6. Pollution parti
ulaire et stabilité atmosphérique2. La vallée de Voreppe (que nous nommerons Cluse de Voreppe) au nord-ouestde la ville, reliant Grenoble à la plaine Isèroise.3. La vallée du Dra
, au sud de la ville, relie Grenoble au plateau du Trièves,situé plus en altitude. Nous distinguerons en fait la basse vallée du Dra
, situéedans le bassin Grenoblois et dont l'altitude est peu variable et pro
he de 250m ASL, et la haute vallée du Dra
 qui relie le bassin Grenoblois au plateaudu Trièves, zone en
aissée et dans laquelle l'altitude de fond de vallée varieentre environ 250 m (embou
hure ave
 le bassin Grenoblois) et 800m (près duplateau du Trièves). Par ailleurs, parallèlement à 
ette haute vallée du Dra
 sesitue la vallée de la Gresse, qui possède une orientation et une in
linaison trèssimilaire, et qui relie également le bassin Grenoblois au plateau du Trièves.

Fig. 6.1 � Géographie du site Grenoblois. Blan
 : massifs, plateaux et bassins. Bleu :vallées et talwegs orographiques.A 
es trois vallées de grande taille (de l'ordre de plusieurs kilomètres de large et deplusieurs dizaines de kilomètres de long), il faut ajouter une quatrième vallée, ausud-est de la ville :La vallée de la Roman
he, parti
ulièrement en
aissée et plus haute en altitudeque les 3 autres, qui rejoint le massif de l'Oisans. Nous verrons que malgré sa tailleplus modeste, elle joue un r�le très fort dans la dynamique du site, à l'instar destrois vallées pré
édemment 
itées.1.2 Lo
alisation des stationsLa vallée Grenobloise dispose de peu de stations de mesures météorologiques.Ces stations sont uniquement des stations sol et ne fournissent notamment au
un



1. Le site Grenoblois et ses stations de mesures 117sondage atmosphérique verti
al. La 
arte de la �gure 6.2 montre l'empla
ement de
es di�érentes stations de mesures dans le Y Grenoblois.

Fig. 6.2 � Lo
alisations des stations météorologiques de la région Grenobloise(Sour
e 
arte : Google Earth).Les relevés de température, de vitesse du vent et de dire
tion du vent sontdisponibles à 
es stations ave
 une résolution temporelle de 1h.1.3 Classi�
ation des stationsCes stations sol se situent à di�érentes altitudes. Néanmoins, sur un site où lerelief explore une gamme d'altitudes très large (de 200m à 3000m), on peut 
onsid-érer que 
ertaines stations �gurent approximativement à la même altitude (à 150mprès voire moins)Pour plus de simpli
ité, dans la suite, on 
onsidèrera qu'elles peuvent globale-ment être 
lassi�ées en stations de haute altitude (H), de moyenne altitude (M) oude basse altitude (B). Les altitudes et 
atégories des stations sont synthétisées dansle tableau 6.1. STATION ALTITUDE CATEGORIE D'ALTITUDELe Versoud 220 m BChamp sur Dra
 230 m BPont de Claix 237 m BChampagnier 363 m BPeuil de Claix 935 m MLe Gua 1600 m HSaint Hilaire 1700 m HChamrousse 1730 m HTab. 6.1 � Altitudes des stations météorologiques du Y Grenoblois.



118 Chapitre 6. Pollution parti
ulaire et stabilité atmosphérique2 Analyse des températures2.1 Homogénéité horizontaleL'analyse des données montre que les températures mesurées en 2 stations d'alti-tudes similaires (type H, M ou B) sont quasiment identiques, 
omme le montre la�gure 6.3 qui illustre l'évolution temporelle de la température au sol pour le moisde dé
embre 2006 à 2 stations de type B (�g. 6.3a) et aux 3 stations de type H (�g.6.3b).Les stations de Pont de Claix et de Champ sur Dra
 (dont les températures sonttra
ées sur la �gure 6.3a) se situent toutes les deux à une altitude d'environ 230m, au sud de l'agglomération Grenobloise et sont distantes de 6 km. On 
onstatebien que les séries temporelles de température à 
es stations sont très bien 
orrélées(
oe�
ient de 
orrélation de 0.96), la station de Pont de Claix ayant une amplitudediurne plus marquée dûe à une émissivité thermique plus forte (sol urbanisé). Il enest de même pour les 3 stations de type H pourtantes distantes entre elles d'unevingtaine de kilomètres.
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(a) (b)Fig. 6.3 � a) Evolution temporelle de la température à 2m pour le mois de dé
embre2006 aux stations de Champ sur Dra
 (rouge) et Pont de Claix (noir). Le même
omportement est observé pour les 2 autres stations.b) Idem pour le mois de novembre 2006 aux stations de Chamrousse (noir), SaintHilaire (rouge) et Le Gua (bleu).Ainsi, les variations horizontales de température peuvent être 
onsidérées 
ommenégligeables (en première approximation) devant les variations verti
ales, le ratiomoyen valant < dT
dh >hiver

< dT
dz >hiver

≈
1

200
. Dans 
e 
hapitre, le 
hamp de température serasupposé quasi-homogénène horizontalement dans le Y Grenoblois.2.2 Gradient verti
al de température entre 2 stationsAinsi, le gradient entre deux stations est (presque) équivalent au gradient ver-ti
al. Nous évaluons ainsi 4 gradients verti
aux à partir de 
ouples de station dehaute et basse altitude situées dans une même vallée. On retient les gradients de



3. Détermination des épisodes stables 119température entre Saint Hilaire et Le Versoud (noté HV), entre Chamrousse et LeVersoud (noté CV), entre Chamrousse et Champagnier (noté CC), et entre Le Guaet Pont de Claix (noté GP).La �gure 6.4 présente l'évolution temporelle de 
es gradients pour les 5 mois dela période hivernale 2006-2007 (novembre à mars). On y superpose aussi le gradi-ent adiabatique γadiab et le gradient de température absolue nul (
ara
térisant une
ou
he isotherme). Toute valeur de gradient supérieure au gradient adiabatique 
or-respond à une situation stable et toute valeur supérieure au gradient nul 
orrespond àune situation d'inversion thermique. Notons que 
ela ne signi�e pas obligatoirementque l'intégralité de la 
ou
he 
omprise entre les 2 altitudes 
onsidérées soit e�e
-tivement stable. Nous verrons néanmoins dans les résultats de simulation que 
e
iest approximativement le 
as (dans 
ertaines 
ir
onstan
es, la température évoluemême quasi-linéairement).De manière générale, on 
onstate qu'il y a une grande 
orrespondan
e entreles 4 gradients 
al
ulés. En e�et, les 
oe�
ients de 
orrélation temporelle entre
es gradients, sur toute la période hivernale, sont donnés dans le tableau 6.2. La
orrélation la plus faible observée (ρ = 0.83) 
orrespondant aux gradients 
al
ulésentre les 2 zones les plus éloignées, dans deux vallées distin
tes (entre HV et GPsoit entre le nord Grésivaudan et le plateau du Trièves). Ces résultats 
on�rmentbien la faible dépendan
e horizontale des 
hamps de température, même lorsqu'on
onsidère 2 vallées di�érentes.Gradient HV CV CC GPHV 1CV 0.89 1CC 0.85 0.95 1GP 0.83 0.86 0.88 1Tab. 6.2 � Coe�
ient de 
orrélation entre gradients de température obtenus entre4 
ouples de stations. HV : Gradient entre Saint Hilaire et Le Versoud, CV : entreChamrousse et Le Versoud, CC : entre Chamrousse et Champagnier, GP : entre LeGua et Pont de Claix.3 Détermination des épisodes stablesDans 
e paragraphe, on 
her
he à déterminer les épisodes statiquement stablespar l'intermédiaire des pré
édents 
al
uls de gradients verti
aux de température.3.1 Dé�nition d'un épisode stableLa �gure 6.4 illustre bien la variabilité journalière de la stabilité atmosphérique.Les nuits de la période d'hiver sont en e�et systématiquement stables (voire présen-tent une inversion thermique) et 
ette stabilité diminue fortement dans la journée
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(e)Fig. 6.4 � Evolution temporelle des gradients verti
aux de température absolueentre les stations indiqués dans le tableau 6.1 pour les 5 mois de la période d'hiver :(a) novembre 2006 (b) dé
embre 2006 (
) janvier 2007 (d) février 2007 (e) mars2007.Courbes : magenta : gradient CC, 
yan : CV, noir : HV, jaune : GP.Droites : bleue : gradient adiabatique humide, rouge : Isotherme.jusqu'à atteindre, dans la majorité des 
as, une situation instable (ie 
onve
tive) en�n d'après-midi, vers 17h, lorsque le soleil se 
ou
he. La stabilité augmente alors 
on-tinuellement jusqu'au lever du soleil. Ce 
omportement est 
lassique de la 
ou
helimite et est dé
rit dans les ouvrages généraux ([Stull, 1988℄, [Garratt, 1994℄, ou[Whiteman, 2000℄ pour les zones de montagnes).Si dans la majorité des 
as, l'atmosphère devient instable en journée, la �gure 6.4montre en revan
he qu'il existe des journées pour lesquelles le gradient thermiquereste stable pendant l'intégralité du 
y
le journalier. Ces journées existant souvent



3. Détermination des épisodes stables 121du fait de l'existen
e d'une 
ir
ulation régionale favorisant 
e type de régime (blo
ageanti
y
lonique et/ou inversion d'altitude), elles ne sont souvent pas isolées maispersistent sur une période de la durée du régime de temps régional (de l'ordre dequelques jours à une semaine, parfois plus). La plupart du temps, don
, une journéeentièrement stable n'arrive jamais seule et la stabilité persiste plusieurs jours. Nousparlerons alors d'épisode stable.3.2 Critère de détermination des épisodes stablesEn regardant les 
ourbes de la �gure 6.4, on remarque aisément des périodesde forte stabilité où la 
ourbe de dT
dz semble 
lairement au dessus de sa moyennetemporelle. Nous 
onsidérerons qu'on est en présen
e d'un épisode stable si le 
ritèresuivant est véri�é :

〈
dT

dz

〉

24h

>

〈
dT

dz

〉

hiver

pendant plus de 72 h 
onsé
utives.où <>24h représente une moyenne temporelle glissante sur 24h et <>hiver représentela moyenne temporelle pendant toute la période hivernale. Dans 
e 
ritère, dT
dzreprésente la moyenne des 4 gradients thermiques pré
édemment 
al
ulés.La signi�
ation de 
e 
ritère est statistique. Les seuils de 〈dT

dz

〉
hiver

et de 72hsont �xés de manière à déte
ter les épisodes anormalement stables au sens de lavariabilité naturelle de la stabilité atmosphérique. On obtient ainsi une méthode dedéte
tion qui prend en 
ompte les né
essités suivantes :1. La stabilité moyenne sur un 
y
le diurne est bien représentative de l'état destabilité de l'atmosphère, même s'il s'établit un 
ourte période de 
onve
tion.2. Comme la moyenne sur tout l'hiver vaut 〈dT
dz

〉
hiver

= −2.95oC/km et est large-ment supérieure à γadiab = −6.5oC/km, la 
ondition 〈dT
dz

〉
24h

> γadiab 
on-duirait à séle
tionner la quasi-intégralité de la période hivernale et on perdraitalors le lien ave
 l'a
uité de la pollution. Dès lors, la valeur moyenne hivernale〈
dT
dz

〉
hiver

semble un seuil judi
ieux.3. Une journée stable isolée peut être issue de la variabilité statistique du gradientde température ; en revan
he une période de plusieurs jours sera sans doutesigni�
ative d'une dynamique atmosphérique favorisant la mise en pla
e derégimes stables, 
ritiques du point de vue de la pollution, puisque la duréetypique d'un régime de temps est de l'ordre de quelques jours à une semaine.Nous 
onsidérerons don
 qu'une période stable est signi�
ative si la stabilitépersiste au moins 3 jours 
onsé
utifs, 
ette valeur étant issue de l'analyse des
y
les de 
ohéren
e des séries temporelles de températures et de 
on
entrationen parti
ules.Ce 
ritère permet ainsi de déte
ter les épisodes de forte stabilité au sens probabiliste :La �gure 6.5 présente la densité de probabilité de 〈dT
dz

〉
24h

. Elle montre que 37% desjournées d'hiver véri�ent 〈dT
dz

〉
24h

>
〈

dT
dz

〉
hiver

. Le 
ritère séle
tionne les périodesayant une persistan
e supérieure à 3 jours, parmi 
es 37% des journées les plus
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ulaire et stabilité atmosphériquestables. Elles représentent alors 71%1 des 37% des épisodes de forte stabilité, soitau total les 25% les plus extrêmes.
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.3.3 Détermination des épisodes stablesSelon le 
ritère pré
édent, on détermine les épisodes stables de l'hiver 2006-2007(
f tableau 6.6).Episode n� Période stable Nombre de jours fi

dT

dz

fl

episode

(K/km)
onsé
utifsS1 4/11/2006 - 9/11/2006 6.5 +0.79S2 13/11/2006 - 15/11/2006 3 -1.16S3 26/11/2006 - 28/11/2006 3.3 +0.36S4 30/11/2006 - 02/12/2006 3.2 -1.16S5 11/12/2006 - 17/12/2006 6.9 +1.29S6 20/12/2006 - 30/12/2006 11 +1.86S7 12/01/2007 - 16/01/2007 5.2 +0.29S8 27/01/2007 - 05/02/2007 10.5 +0.82S9 15/02/2007 - 18/02/2007 3.7 -1.41Tab. 6.3 � Episodes stables déterminés par le 
ritère de déte
tion.Certains de 
es épisodes sont de faible durée (3 jours) et ave
 une stabilité mod-érée (l'épisode S2 par exemple). D'autres en revan
he sont longs (6 à 11 jours) etave
 une stabilité très élevée (les épisodes S5 et S6 notamment ; pendant lesquelsla température potentielle à 1600m est en moyenne supérieure de 12�C aux tem-pératures en fond de vallée). La �gure 6.6 indique la position des 9 épisodes ainsidéterminés sur la 
ourbe temporelle du gradient verti
al (moyenne des 4 gradientsverti
aux CC, CV, HV et GP).1 En fra
tion temporelle, et non pas en nombre d'épisodes.
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Fig. 6.6 � Evolution temporelle du gradient verti
al 〈dT
dz

〉
24h

(moyenne des 4 gradi-ents verti
aux CC, CV, HV et GP) pour les 5 mois de la période d'hiver 2006-2007et positionnement des 9 épisodes stables. La droite bleue représente la valeur du gra-dient adiabatique γadiab (ie le seuil de stabilité), la droite verte la moyenne hivernaledu gradient et la droite rouge la valeur de 0 K/km (ie le seuil d'inversion).4 Détermination des épisodes de pollution aux PM10Les ar
hives des mesures de polluants de l'As
oparg permettent de suivre l'évolu-tion temporelle de la 
on
entration en PM10. Notons que la législation ayant 
hangéau 
ours de l'hiver 2006-2007, la quanti�
ation des polluants de type PM10 n'estpas homogène sur 
ette période. Avant le 1�janvier 2007, seule la part non volatiledes PM10 était mesurée. Après 
ette date, la part volatile est également prise en
ompte. Les données antérieures ont don
 subi une réévaluation par l'ASCOPARGa�n d'obtenir des valeurs prenant en 
onsidération 
ette fra
tion volatile. Les max-imas restent néanmoins révélateurs des pi
s de pollution, sur lesquels nous nousfo
alisons i
i.4.1 Seuils légaux de pollutionLe dé
ret français 2002-203 du 15 février 2002 pré
ise les seuils de 
on
entra-tion de PM10 qu'une agglomération est légalement tenue de ne pas dépasser2. Parailleurs, les re
ommandations sanitaires du Conseil Supérieur d'Hygiène Publique deFran
e (CSHPF) et de l'Organisation Mondiale de la Santé (OMS) fournissent desseuils de no
ivité qui di�èrent légèrement. Le tableau 6.4 résume 
es seuils et leursvaleurs de 
on
entrations respe
tives. Ils permettent alors de dé�nir une situationpolluée.2 En fait, une dérogation à 
ette loi autorise 35 jours de dépassements par an...
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ulaire et stabilité atmosphériqueValeurs à respe
terType de seuil Dé
ret français Re
ommandations du CSHPF(en µg/m3) (en µg/m3)Seuil de qualité 30 (moyenne annuelle) 30 (moyenne sur 8h)Valeur limite 40 (moyenne annuelle) 20 (moyenne annuelle)Valeur limite 50 (moyenne journalière) 50 (moyenne journalière)Seuil d'information 80 (moyenne journalière) 80 (moyenne glissante sur 24h)Seuil d'alerte 125 (moyenne journalière) 125 (moyenne glissante sur 24h)Tab. 6.4 � Seuils légaux de pollution.4.2 Critère de détermination des épisodes polluésEn s'appuyant sur 
es valeurs, nous 
onsidérerons don
 qu'une journée est polluéeaux PM10 si la 
on
entration journalière moyenne ex
ède 50 µg/m3. Par ailleurs,par sou
i de 
ohéren
e ave
 la détermination des épisodes stables des paragraphespré
édents, nous parlerons d'épisode de pollution aux PM10 lorsque :
〈[PM10]〉24h > 50 µg/m3 pendant plus de 72 h 
onsé
utives.Pré
isons que 
ette durée de 72 h ne 
orrespond à au
une législation ou 
onven-tion parti
ulière en matière de qualité de l'air. Ainsi dé�ni, le 
ritère est néanmoinssimilaire au 
ritère utilisé par [Zoras et al., 2006℄ et [Triantafyllou, 1994℄.4.3 Détermination des épisodes de pollution aux PM10L'appli
ation du 
ritère pré
édent aux mesures permet de déterminer les épisodesde pollution parti
ulaire de l'hiver 2006-2007 (tableau 6.5). La �gure 6.7 indique laposition des épisodes sur la 
ourbe temporelle de la 
on
entration en PM10.Episode n� Période polluée nb jrs 
onsé
utifs 〈C〉episode (µg/m3) Cmax (µg/m3)P1 6/11/2006 - 8/11/2006 4 62 70P2 14/11/2006 1 56 56P3 26/11/2006 - 28/11/2006 3 71 78P4 01/12/2006 - 02/12/2006 2 58 63P5 11/12/2006 - 16/12/2006 6 70 90P6 23/12/2006 - 01/01/2007 10 63 92P7 11/01/2007 - 17/01/2007 7 56 62P8 25/01/2007 - 07/02/2007 14 58 74P9 17/02/2007 - 23/02/2007 7 67 81P10 13/03/2007 - 17/03/2007 5 80 111Tab. 6.5 � Episodes de pollution déterminés par le 
ritère de déte
tion.
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Fig. 6.7 � Evolution temporelle de la 
on
entration 〈[PM10]〉24h pour les 5 mois dela période d'hiver 2006-2007 et positionnement des 10 épisodes pollués. La droiterouge pointillée représente le seuil légal d'information (80µg/m3) et la droite rouge
ontinue le seuil d'alerte (125µg/m3). La droite bleue représente le seuil de pollution(50µg/m3).5 Stabilité et pollution parti
ulaire5.1 Correspondan
e entre épisodesAu regard des deux jeux de périodes déterminés (Si pour les épisodes stables et
Pi pour les épisodes pollués), la 
orrespondan
e semble �agrante : 9 des 10 épisodes
oïn
ident, 
omme le montre la �gure 6.8. On les nomme désormais Ei lorsqu'ils
oin
ident.Notons pourtant 
ertaines déviations :� D'abord, la plupart des épisodes de pollution arrivent ave
 un léger retardpar rapport aux épisodes de stabilité. Ce
i semble toutefois 
ohérent : il fautd'abord que l'atmosphère reste stable pour que les polluants émis lo
alements'a

umulent et que leur 
on
entration augmente et dépasse les seuils.� Ensuite, un des épisodes de pollution (l'épisode P10) ne 
orrespond pas à unépisode de stabilité. L'annexe A fournit une analyse rapide de 
et épisode, quisuggère que le transport longue distan
e est responsable de la pollution lo
ale.� Par ailleurs, l'intensité de la stabilité moyenne sur l'épisode (
f tableau 6.6)n'est pas parfaitement 
orrélée à l'intensité de la 
on
entration en PM10moyenne sur l'épisode (
f tableau 6.5). On le voit notamment ave
 l'épisode

E9, qui est le moins stable, en moyenne sur l'épisode (et un des plus 
ourts)et pourtant un des épisodes les plus pollués (en moyenne sur l'épisode).On retrouve également 
e manque de 
orrélation (dans l'autre sens) pour
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Fig. 6.8 � Comparaison de l'évolution temporelle de la 
on
entration 〈[PM10]〉24h(noir) et du gradient verti
al de température 〈dT
dz

〉
24h

(rouge) pour les 5 mois de lapériode d'hiver 2006-2007 et positionnement des épisodes stables et pollués (Ei) etde l'épisode P10. La droite noire pointillée représente le seuil de pollution (50µg/m3)et la droite rouge pointillée le seuil de stabilité (〈 dT
dz

〉
hiver

).l'épisode E6 qui est de loin le plus stable et le plus long de la périodehivernale et pourtant �faiblement� pollué (
omparativement aux 9 autres).Pour relier l'intensité de l'épisode de pollution à l'intensité de la stabilité,il est don
 
lair que d'autres fa
teurs sont à prendre en 
onsidération aupremier rang desquels la variabilité des émissions (l'épisode E9 
oin
ide parexemple ave
 les va
an
es s
olaires d'hiver, asso
iées à une intensi�
ation dutra�
 automobile dans la région Grenobloise ; 
'est aussi une période de fort
hau�age domestique).� Notons que dans les 
as des épisodes E6 et E9 pré
édemment 
ités, lastabilité maximale de l'épisode est en revan
he bien 
orrélée à la 
on
entra-tion maximale en PM10 (
f �gure 6.8). Cette 
orrélation des maximas nes'applique toutefois pas tout le temps : l'épisode E7 en est un 
ontre-exemple.Sur l'exemple de l'hiver 2006-2007, nous pouvons tout de même 
on
lure que : Toutépisode stable induit un épisode de pollution. Cette assertion semble par ailleursgénéralisable (au moins) à la dé
ennie en 
ours, pendant laquelle les émissions lo
alesde polluants n'ont que faiblement varié.5.2 Corrélation stabilité/pollution parti
ulaireLa �gure 6.9 montre que la 
on
entration en PM10 augmente de façon notableave
 la stabilité atmosphérique.Le tableau 6.6 montre le 
oe�
ient de 
orrélation entre les séries temporelles de
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Fig. 6.9 � Diagramme ([PM10],∇zT ). Chaque point représente la moyenne sur unejournée au 
ours des 5 mois d'hiver. La droite est issue d'une régression linéaire.
on
entration en PM10 et de gradient verti
al de température. On voit que la 
or-rélation entre les deux est forte. Ce résultat est en a

ord ave
 [Ve

hi et al., 2007℄qui observent une 
orrélation de 0.62 la nuit et de 0.85 le jour à Milan ; et[Guzmán-Torres et al., 2009℄ qui l'estiment à 0.56 à Mexi
o.Période Coe�
ient de 
orrélation entre ∇zT et [PM10]Totalité des 5 mois d'hiver ρ = 0.68Pendant l'ensemble
ρ = 0.89des épisodes stablesTab. 6.6 � Coe�
ient de 
orrélation entre la stabilité atmosphérique et les 
on
en-trations en PM10.On rappelle que le 
oe�
ient de détermination est donné par le 
arré du 
oe�-
ient de 
orrélation. Ainsi, la stabilité atmosphérique pendant les épisodes stablesexpliquent ρ2 soit 79% de la varian
e des 
on
entrations en PM10. Les pi
s de pollu-tion ne sont don
 pas imputables uniquement à la stabilité. Néanmoins, il semble quel'intensité de la pollution dépende très majoritairement de l'intensité de la stabilité(l'in�uen
e du transport longue distan
e est don
 très faible pendant 
es épisodesstables).6 Météorologie des épisodesOn analyse i
i les situations synoptiques asso
iées à 
es épisodes à la fois stableset pollués.6.1 Séle
tion d'un ensemble d'épisodesDans 
e qui suit, nous restreindrons notre analyse aux 
as les plus extrêmes dupoint de vue de la stabilité, 
ar 
'est l'aspe
t dynamique qui nous intéresse dans lasuite de l'étude. On ne retient don
 que les épisodes de stabilité :
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ulaire et stabilité atmosphérique1. Supérieurs à 5 jours.2. D'intensité très élevée telle que :〈
dT

dz

〉

episode

> 0K/km.Des résultats pré
édents, on extrait don
 les épisodes E1, E5, E6, E7 et E8. Letableau 6.7 donne les dates du 
oeur de 
ha
un des 5 épisodes, qui 
orrespond auxjournées les plus stables et les plus polluées de l'épisode.Episode CoeurE1 6-7 novembre 2006E5 13 au 16 dé
embre 2006E6 27 au 30 dé
embre 2006E7 13 au 16 janvier 2007E8 30-31 janvier 2007 puis 1 au 3 février 2007Tab. 6.7 � Coeurs des épisodes E1, E5, E6, E7, E8.6.2 Régime anti
y
loniqueLa �gure 6.10 montre l'évolution temporelle de la pression (ramenée au niveaude la mer) sur Grenoble pendant tout l'hiver. En rouge sont superposées les périodes
orrespondant aux 9 épisodes stables. On voit que tous les épisodes stables et pol-lués se produisent lors d'un régime anti
y
lonique (P > 1013hPa) et se terminentquand la pression 
ommen
e à 
huter (de façon 
ohérente ave
 
e qui se passe dansbeau
oup d'autres villes Européennes, 
f [Kukkonen et al., 2005℄).
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Fig. 6.10 � Noir : Evolution temporelle de la pression (au niveau de la mer) surGrenoble pendant l'hiver 2006-2007. Les 9 épisodes stables sont superposés en rouge.Violet pointillée : 1013 hPa.



6. Météorologie des épisodes 129La �gure 6.11 donne la densité de probabilité de la pression (au niveau de lamer) sur Grenoble pendant les 5 mois de l'hiver 2006-2007. On 
onstate que :1. D'une part, la densité de probabilité présente deux maximums, traduisant lefait que l'atmosphère alterne majoritairement entre deux états : une situationfortement anti
y
lonique et une situation de pression moyenne ou de dépres-sion très légère (entre 1010 et 1015 hPa).2. D'autre part, les situations d'anti
y
lone (et même d'anti
y
lone intense) sontbien plus fréquentes que les situations dépressionnaires, 
e qui induit unemoyenne hivernale très supérieure à 1013 hPa.Par ailleurs, on note que les épisodes stables et pollués représentent 30% (en durée) dela période hivernale. Ce
i semble don
 s'expliquer par la forte fréquen
e des régimesanti
y
loniques et leur in
iden
e sur la stabilité lo
ale et la pollution parti
ulaire.Notons que 
ette valeur est très pro
he de 
elle trouvée par [Whiteman et al., 1999b℄qui estiment que le Colorado Plateau Basin présente des inversions thermiques in-tenses pendant 36% de la période hivernale. Ils montrent également que 
es inver-sions thermiques se produisent en 
onditions anti
y
loniques.
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intenseFig. 6.11 � Densité de probabilité de la pression (au niveau de la mer) sur Grenoblepour les 5 mois de l'hiver 2006-2007. Rouge : Moyenne hivernale.La �gure 6.12 montre les 
artes synoptiques (pression au niveau de la mer ettempérature à 500 hPa) 
orrespondant au 
oeur de 
ha
un des 5 épisodes. On 
on-state que l'anti
y
lone asso
ié est bien spatialement 
entré sur la région Grenobloiseou plus généralement sur la Fran
e.6.3 Contexte synoptiqueL'annexe B montre l'évolution du 
ontexte synoptique au 
ours de 
es épisodes.On voit alors qu'ils s'ins
rivent dans di�érents régimes de temps (type NAO -phasepositive ou négative -, dorsale ou blo
age). Il est vraisemblable que l'intensité dela stabilité puisse dépendre de 
es régimes de temps : en e�et, pendant le 
oeur
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(a) (b)
(
) (d)

(e)Fig. 6.12 � Carte synoptique (pression au niveau de la mer et température augéopotentiel 500 hPa) pendant le 
oeur de 
haque épisode E1 (a), E5 (b), E6(
), E7 (d), E8 (e). Données de réanalyses du National Centers for EnvironmentalPredi
tion (NCEP).de tous 
es épisodes, des inversions thermiques grande é
helle se forment, 
ommele montrent les radiosondages de la �gure 6.13, e�e
tués à Lyon st Exupéry3 (unsite de plaine à 80 km de Grenoble). Toutefois, on note que l'épisode E8 est asso
iéà l'inversion d'altitude la plus intense (
f �gure 6.13a), 
e qui est 
ohérent ave
 le3 Qui est le lieu le plus pro
he de l'agglomération Grenobloise où des sondages atmosphériquesverti
aux sont réalisés.
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é auquel il 
orrespond : l'anti
y
lone arrive sur une �gouttefroide� (masses d'air venue des p�les) initialement présente sur la région. Ainsi l'airest très froid en basses 
ou
hes et 
haud au dessus. Notons que la stabilité lo
alesur Grenoble n'est pourtant pas plus intense dans 
et épisode (
f �gure 6.6).

(a) (b) (
)Fig. 6.13 � Radiosondage de Lyon Saint Exupéry, pendant le 
oeur de l'épisode E8-régime dorsale (a), E5 - régime NAO (b), E6 - régime blo
age (
).En fait, pour tous 
es épisodes, la stabilité est engendrée par adve
tion synop-tique d'une masse d'air 
haud sur une masse d'air froid. La �gure 6.14 montre ene�et l'évolution temporelle de la température en fond de vallée (au Versoud) en noiret de la température approximativement au sommet de la CLA (à Chamrousse) enrouge. Sur 
ette �gure, les inversions sont représentées par des zones grisées et lesépisodes Ei sont superposés en bleu. On 
onstate que :1. La température en fond de vallée subit un 
y
le diurne marqué alors que latempérature au sommet de la CLA subit bien plus fortement les modulationssynoptiques.2. Les épisodes sont engendrés non pas par un fort refroidissement du fond devallée, mais au 
ontraire par un ré
hau�ement de la TL, et don
 des zonesd'altitudes.Ainsi, 
ontrairement aux inversions diurnes qui se 
réent et se détruisent selon un
y
le journalier uniquement du fait du ré
hau�ement et refroidissement des basses
ou
hes, les inversions persistantes qui donnent lieu aux épisodes de pollution par-ti
ulaire sont 
réés par adve
tion de masses 
haudes à l'é
helle synoptique. Le re-froidissement du fond de vallée est alors d'in�uen
e minoritaire. Ce résultat esten a

ord ave
 les résultats de [Whiteman et al., 1999b℄ qui 
onstatent le mêmephénomène pendant la période hivernale dans le Colorado Plateau Basin. Notonsqu'en mars, les modulations synoptiques ne sont plus d'intensité su�sante pourré
hau�er les 
ou
hes d'altitude 
e qui 
onduit à une absen
e d'épisodes (résultatégalement similaire à [Whiteman et al., 1999b℄).
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(e)Fig. 6.14 � Evolution temporelle de la température en fond de vallée (Versoud)en noir et de la température au sommet de la CLA (Chamrousse) en rouge pourles 5 mois de la période d'hiver : (a) novembre 2006 (b) dé
embre 2006 (
) janvier2007 (d) février 2007 (e) mars 2007. Les zones grises 
orrespondent aux inversionsthermiques. Les épisodes stables sont superpsosés en bleu.6.4 In�uen
e des pré
ipitationsQuel que soit le régime asso
ié et l'évolution synoptique suivie, le 
oeur del'épisode est toujours asso
ié à une période sans pré
ipitation (puisqu'anti
y-
lonique). La �n de l'épisode est par ailleurs toujours marquée par l'arrivée d'uneperturbation nuageuse et de pré
ipitations, qui �lessivent� l'atmosphère et réduisentles 
on
entrations en PM10 (
f �gure 6.15) de façon 
ohérente ave
 les résultats de[Holst et al., 2008℄.



6. Météorologie des épisodes 133

Fig. 6.15 � Humidité relative à 700 hPa (données issues du modèle opérationnel Wet-ter3). Pénétration des fronts nuageux de la �n de l'épisode E6. Les autres épisodesont un 
omportement similaire.Con
lusionAu travers des données météorologiques lo
ales, nous avons pu déterminer que latempérature semblait quasi-homogène horizontalement sur le site Grenoblois. Nousavons ainsi utilisé la di�éren
e d'altitude des stations au sol pour déterminer ungradient verti
al de température dans les vallées Grenobloises.Après avoir mis au point un 
ritère permettant de dé�nir un épisode stable, nousavons extrait les périodes 
orrespondant aux 9 épisodes stables de l'hiver 2006-2007.Nous avons pro
édé de même ave
 les mesures de 
on
entration en PM10 pourextraire les 10 épisodes pollués de 
e même hiver.Nous avons 
onstaté la 
orrespondan
e très forte entre 9 de 
es 10 épisodes,aboutissant ainsi à la 
on
lusion que la forte stabilité atmosphérique lo
ale en-gendrait systématiquement un épisode de pollution intense, dans lequel le taux depollution ex
ède les seuils réglementaires et sanitaires. L'examen du dernier épisodepollué a prouvé que d'autres 
auses pouvaient être à l'origine des pi
s de pollutiondes vallées Grenobloises, notamment le transport longue distan
e de parti
ules.On note par ailleurs que les 10 épisodes pollués (soit la totalité des épisodes de lapériode d'étude) se produisent par 
onditions anti
y
loniques. C'est don
 bien plusque les 60% observés par [Triantafyllou, 2001℄ en Grê
e. Ce
i s'avère 
ohérent ave
l'étude de [Grivas et al., 2008℄ (faite sur la région d'Athènes) qui montre d'une partdes maxima de 
on
entration en PM10 dans la période estivale, suggérant l'in�u-en
e de transformations photo
himiques des parti
ules, et d'autre part l'importan
edu transport longue distan
e (notamment des intrusions Sahariennes) en Europedu Sud. Grenoble, au 
ontraire, exhibe des pi
s de 
on
entration l'hiver (
f �gure5.13) 
e qui suggère que les phénomènes 
onduisant à 
es épisodes de pollution sontdi�érents et beau
oup plus fréquemment (dans 90% des 
as) liés aux 
onditions lo-
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ales. Ils sont don
 très majoritairement des épisodes induits par une inversion (
f
lassi�
ation de [Kukkonen et al., 2005℄).Nous avons toutefois 
onstaté qu'il n'était pas stri
tement possible de relierquantitativement l'intensité de la stabilité atmosphérique lo
ale à l'intensité de lapollution (d'autres fa
teurs déterminants, 
omme la variabilité des émissions, étantné
essairement à prendre en 
onsidération pour 
ela), même si le gradient de tem-pérature verti
al explique près de 80% de la varian
e de la 
on
entration en parti
-ules pendant les épisodes stables.Par ailleurs, l'évolution d'un épisode est totalement 
onditionnée par les régimesde temps, tant dans sa durée que dans ses 
ara
téristiques. Le début de l'épisodeétant 
orrélé à l'apparition d'une stabilité à grande é
helle, engendrée par l'ad-ve
tion synoptique d'une masse d'air 
haud sur une masse d'air froid initialementprésente. Et l'épisode prenant en général �n lorsqu'une dépression ou l'arrivée d'unfront d'Ouest apparaît, 
e qui engendre l'adve
tion synoptique d'une masse d'airfroid. La diminution de la 
on
entration en PM10 est alors imputable à l'arrivée depré
ipitations.
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136 Chapitre 7. Système de vents de vallées pendant les épisodes depollutionIntrodu
tionDans le 
hapitre 6, nous avons vu que les épisodes pollués aux PM10 sur Grenobleétaient presque tous engendrés par inversion thermique et qu'ils survenaient toujourspar régime anti
y
lonique.Sur les sites urbains de plaine (
omme Londres, Oslo, Helsinki, Pékin, Milan...)lorsque la pollution est induite par les mêmes 
onditions, le vent lo
al est générale-ment très faible voire inexistant (
f [Kukkonen et al., 2005℄, [Wang et al., 2010℄).C'est en revan
he rarement le 
as dans les vallées, qui sont soumises à des pro
essusspé
i�ques (
f 
hapitre 2), 
omme des e�ets de 
analisation du vent, des systèmesde vents de vallée, la 
réation de � la
s d'air froid �, des régimes de Foehn, ou desvents de pentes ; tous 
es pro
essus ayant un impa
t sur la dynamique des polluants(
f [Triantafyllou et Kassomenos, 2002℄, [Harnis
h et al., 2009℄).[Gohm et al., 2009℄ mettent en avant 3 types de mé
anismes présents dans lavallée de l'Inn et agissant dire
tement sur le transport des parti
ules, parmi lesquelsles vents de pentes et les systèmes de vents de vallée. Les vents de pente peuventnotamment avoir un impa
t sur la répartition spatiale des polluants en les trans-portant vers des 
ou
hes en altitude, parfois de façon très inhomogène dans la vallée([S
hnitzhofer et al., 2007℄, [Harnis
h et al., 2009℄). Les systèmes de vents de valléesinduisent quant à eux des re
ir
ulations menant à une a

umulation des polluants(
f [Triantafyllou, 2001℄, [Triantafyllou et al., 2000℄).Par ailleurs, [Guardans et Palomino, 1995℄, dans une étude de l'in�uen
e durégime synoptique sur le vent lo
al dans une vallée d'Espagne, montrent que lesrégimes anti
y
loniques par temps 
lair favorisent l'émergen
e d'un système de ventde vallée (
ontrairement aux situation dépressionnaires). Ils montrent pour 
ela quele vent lo
al subit une 
omposante journalière fortement pronon
ée.Ainsi, lors d'épisodes de pollution parti
ulaire engendrés par inversion ther-mique, dans une vallée, on s'attend à 
e que la 
ir
ulation dans la CLA soit es-sentiellement pilotée par des e�ets lo
aux (vents de pentes et vents de vallée). Etla 
onnaissan
e détaillée de 
es 
ir
ulations lo
ales est né
essaire pour expliquer larépartition et l'évolution spatiale et temporelle des polluants.Sur la région Grenobloise, la dynamique lo
ale menant à des épisodes de pol-lution à l'ozone a été étudiée par [Coua
h, 2002℄, [Coua
h et al., 2003℄ puis par[Chaxel, 2006℄ et [Chaxel et Chollet, 2009℄. La des
ription 
on
ernait uniquementdes situations estivales.Un 
as d'étude en période hivernale, analysé par [Chaxel, 2006℄ et[Chemel et al., 2007℄ met en éviden
e la présen
e d'un système de vents de val-lée sur la région Grenobloise. Les polluants sont alors piégés dans la CLA par uneinversion thermique mais les mouvements lo
aux sont importants.Le présent 
hapitre a pour objet de ra�ner l'analyse de l'organisation généraledes 
ourants lo
aux de la CLA des vallées Grenobloises en situation hivernale,et plus parti
ulièrement, lors d'épisodes anti
y
loniques, stables et pollués. Nous
her
herons également à évaluer l'origine de 
es 
ourants ainsi que le degré de 
ou-plage entre la CLA et la TL. Nous analyserons pour 
ela des simulations numériques
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 le 
ode MesoNH.Dans un premier temps, nous présenterons la 
on�guration numérique utiliséepour 
es simulations (se
tion 1). Puis, nous expli
iterons les résultats généraux dela dynamique d'un é
hantillon de 5 épisodes E1, E5, E6, E7, E8 (
f 
hapitre 6)obtenus à l'aide de 
es simulations numériques (se
tion 2). Nous 
her
herons à déter-miner le système de vents de vallée et les 
ourants qui semblent revenir de façonsystématique pendant 
es 5 épisodes. La 
omparaison de leur dynamique nous per-mettra de déterminer leurs analogies (dont nous verrons qu'elles sont nombreuses).Nous en déduirons un épisode qui soit dynamiquement représentatif de l'ensemble,pour lequel nous analyserons en détail la dynamique lo
ale dans les 
hapitres 8 et9. Ce
i sera fait dans la se
tion 3. En�n, nous 
ara
tériserons la relation qu'il ex-iste entre l'é
oulement synoptique et les 
ourants lo
aux à l'intérieur des vallées,en évaluant tout d'abord l'in�uen
e de l'é
oulement synoptique (se
tion 4) puis enquanti�ant le dé
ouplage entre CLA et TL (se
ton 5).1 Des
ription des simulationsLe 
ode utilisé pour les simulations numériques est le 
ode MesoNH, présentédans le 
hapitre 3.1.1 Modélisation topographiqueNous utilisons 4 domaines d'études imbriqués. Ces 4 domaines sont tous 
arréset 
entrés sur l'agglomération Grenobloise. Le domaine père fait 675 km de 
�téde manière à 
ontenir tout l'ar
 Alpin et la vallée du Rh�ne, qui exer
ent un r�leimportant sur la dynamique atmosphérique. Chaque domaine �ls est entièrementin
lus dans son domaine père.La �gure 7.1 illustre 
ette topographie des 4 domaines. On distingue 
lairement le�Y� Grenoblois sur les domaines 3 et 4 et le tableau 7.1 résume leurs 
ara
téristiques.Domaine Taille Nombre de mailles Résolution(Lx × Ly) horizontales (nx × ny) (δx = δy)D1 675km × 675km 75 × 75 9 kmD2 225km × 225km 75 × 75 3 kmD3 75km × 75km 75 × 75 1 kmD4 30km × 30km 90 × 90 0.333 kmTab. 7.1 � Cara
téristiques des 4 domaines imbriqués.Pour les 4 domaines, l'orographie est modélisée à l'aide de la base de donnéesGtopo30 de Météo-Fran
e dont la résolution spatiale est de 1km (la résolution surle sous-domaine D4 est don
 plus �ne que 
elle de la base de données, elle est ainsiobtenue par interpolation, 
e qui revient à la lisser sur une résolution de 1km). La
ouverture de sol est modélisée à l'aide de la base de données E
o
limap 2 de Météo-Fran
e dont la résolution horizontale est également de 1 km. Les 
ara
téristiques
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(a) (b)Fig. 7.1 � (a) Topographie du Domaine père (D1) et du sous-domaine D2. (b)Topographie des sous-domaines D3 et D4 (D3 étant totalement in
lus dans D2).physiques du sol sont déterminées en fon
tion de la 
lassi�
ation de leur 
ouvertlo
al sur une base de 242 types de sol di�érents.La résolution du maillage du modèle de sol est identique à 
elle du maillageatmosphérique (même nombres et tailles de mailles).1.2 Cara
téristiques numériques de la 
on�guration C1Le tableau 7.2 résume les 
ara
téristiques numérique de la 
on�guration C1utilisée i
i1.La résolution verti
ale subit un étirement (elle est très �ne au sol et plus la
heau sommet).Les 
onditions aux limites latérales du domaine D1 sont un forçage des 
hampsdynamiques par des données issues du 
entre Européen ECMWF. Ce forçage s'ef-fe
tue à 
haque pas de temps, il est variable dans le temps ave
 un réajustement des
hamps toutes les 6h à partir des données de l'ECMWF, le forçage étant linéairementvariable entre deux états pres
rits des 
hamps.Les 
onditions aux limites latérales sur les domaines D2/D3/D4 sont de typeouvertes, ave
 une équation de Sommerfeld pour la vitesse (vitesse de phase �xéepar 
ondition d'Orlanski). Néanmoins, un forçage aux limites est imposé à 
haquemodèle imbriqué à partir des 
hamps de son modèle père. Ce forçage impose enpartie les 
hamps de �grande é
helle� (ie du domaine père) aux bornes du domaine�ls à 
haque pas de temps, via des 
onditions de relaxation de type Carpenter.Au sol, la rugosité est imposée par les 
ara
téristiques physiques de 
haque mailledu modèle de sol. La base de données �xe le type de végétation pour 
haque maille et1 Par opposition à la 
on�guration numérique C2, plus résolue verti
alement et ave
 des simu-lations plus longues, qui sera présentée et utilisée dans les 
hapitres suivants
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ription des simulations 139Nombre de mailles verti
ales 60(D1/D2/D3/D4)Résolution verti
ale au sol δz = 15mRésolution verti
ale au sommet δz = 600mStret
hing verti
al 6% jusqu'à 2000m AGL
8% au dessusAltitude du toit du domaine 9500mPas de temps D1 : 8sD2 : 4sD3 : 2sD4 : 1sConditions aux Limites latérales D1 : Forçage ECMWFD2 : Grid-nesting 2-waysD3 : Grid nesting 1-wayD4 : Grid nesting 1-wayConditions aux Limites au sol SURFEXConditions aux Limites au sommet Gradient nulCou
he d'absorption de RayleighS
héma d'adve
tion variables s
alaires Ordre 2 
entré, dé�nis positifsen temps et en espa
eS
héma d'adve
tion variables ve
torielles Ordre 4 
entréen temps et en espa
eSolveur de pression Ri
hardson(itération adaptative)Modèle de turbulen
e Ordre 1.5type TKEtotalement 3Ds
héma de fermeture turbulente Longueur de mélangede Bougeault-La
arrère (1989)S
héma radiatif ECMWF1D multi-longueur d'ondesPas de temps s
héma radiatif 10 mnDi�usion numérique additionnelle OuiModèle de ville TEBTempérature interne des batiments 19oCTab. 7.2 � Cara
téristiques numériques de la 
on�guration C1.les variables physiques 
orrespondant à 
e type de végétation (
f [Le Moigne, 2009℄).Des modules supplémentaires du modèle de sol permettent d'intégrer une physiqueparti
ulière pour les zones urbaines, prenant en 
ompte notamment les diversesspé
i�
ités thermiques et radiatives de 
es zones, ainsi que des modules relatifs auxla
s, aux rivières et à la neige. La 
ondition aux limites au sol est don
 hétérogène(et instationnaire) et dépend des 
ara
téristiques physiques lo
ales du sol, prises en
ompte par le modèle de sol.Le forçage thermique au sol est également 
al
ulé par le modèle de sol qui intègreun s
héma de rayonnement (solaire et infrarouge). Les �ux de 
haleur sensibles
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 hétéorogènes et instationnaires et 
al
ulés par des modulesphysiques spé
i�ques au sein du modèle de sol.Un s
héma de di�usion numérique est ajouté de manière à lisser les �u
tuationsarti�
iellement 
réées par les s
hémas de dis
rétisation.L'atmosphère est 
onsidérée humide mais au
un s
héma de résolution des nuagesou de la 
ondensation n'est a
tivé. La variable �eau liquide� n'est don
 pas prise en
ompte.1.3 Simulations e�e
tuéesOn e�e
tue une simulation d'une des nuits du 
oeur des 5 épisodes E1, E5, E6,
E7, E8. Les dates retenues sont données dans le tableau 7.3. Chaque simulationdébute à 00h (UTC) de la journée 
onsidérée et dure jusqu'à 10h (UTC) de lamême journée.Episode Date retenue Heure de lever du Soleil (UTC)E1 07 novembre 2006 6h22E5 15 dé
embre 2006 7h11E6 28 dé
embre 2006 7h18E7 13 janvier 2007 7h15E8 3 février 2007 6h57Tab. 7.3 � Journées retenues pour les 5 épisodes pour les simulations et heure delever du Soleil (UTC).2 Dynamique no
turne générale des 5 épisodesLe 
ode met un 
ertain temps à s'a�ran
hir des 
onditions initiales imposées(plus de détails sont donnés dans l'annexe C sur 
e temps de spin-up numérique,que nous estimons à 4h dans 
e type de 
on�guration). Nous n'analyserons don
 pasles données des premières heures simulées, pendant lesquelles la dynamique s'établit.Nous porterons don
 l'essentiel de notre attention sur l'état de l'é
oulement �en�n de nuit�. Le tableau 7.3 donnant l'heure de lever du Soleil nous indique qu'il sem-ble judi
ieux de 
omparer la dynamique à 06h UTC2 pour 
haque épisode si l'onsouhaite 
omparer un 
omportement no
turne à un même instant. Quelques 
on-sidérations seront néanmoins données sur l'évolution temporelle de 
et é
oulementdans la se
tion 2.3.2.1 Régimes synoptiques des 5 épisodesLa �gure 7.2 montre l'évolution temporelle de la dire
tion du vent synoptique au
ours des 5 épisodes simulés. Le tableau 7.4 donne le se
teur du régime synoptique2 Grenoble étant situé dans le fuseau UTC+1, l'heure lo
ale est en avan
e d'une heure.
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haque épisode. Par se
teur du régime synoptique, nous entendons dans tout
e 
hapitre, la dire
tion du vent à l'isobare 700 hPa, parmi les 8 se
teurs (de 45o
ha
un) : Nord, Nord-Est, Est, Sud-Est, Sud, Sud-Ouest, Ouest, Nord-Ouest.
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(e)Fig. 7.2 � Evolution temporelle simulée de la dire
tion du vent synoptique à 700hPa,approximativement à 3100m (trait plein) et 600hPa, approximativement à 4200m(trait pointillé) entre 01h et 10h (UTC) le 7 novembre - E1 (a), le 15 dé
embre -
E5 (b), le 28 dé
embre - E6 (
), le 13 janvier - E7 (d) et le 3 février - E8 (e). Ladire
tion est 
elle de la provenan
e du vent (un vent de Sud pointe vers le Nord).Ces 
ara
téristiques de la troposphère libre 
al
ulées par le 
ode 
orrespondentbien aux mesures e�e
tuées par radiosondages à l'aéroport de Lyon Saint Exupéry(
omparaison non montrée). Le régime déterminé par les simulations 
orrespond à
elui mesuré dans tous les épisodes, malgré le relatif éloignement entre le site duradiosondage et la vallée Grenobloise (environ 80 km, soit une faible distan
e à
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tion du vent synoptique Dire
tion du vent synoptiqueà 01h UTC à 10h UTCE1 Sud-Est Sud-EstE5 Est Sud-EstE6 Ouest Nord-OuestE7 Nord-Ouest OuestE8 Nord-Est EstTab. 7.4 � Dire
tion du vent synoptique pour les 5 épisodes. La dire
tion est 
ellede la provenan
e du vent (un vent de Sud pointe vers le Nord)l'é
helle synoptique).L'altitude géopotentielle à 700 hPa est située en moyenne autour de 3100 mASL et l'altitude géopotentielle à 600 hPa se trouve autour de 4200 m ASL (
equi 
orrespond à des situations anti
y
loniques fortes, 
omme souligné au 
hapitre6). Notons que 
ette altitude géopotentielle évolue en général peu voire très peuau 
ours des 10 heures de simulations, 
e qui montre que le régime synoptique estassez stable et que l'on est bien au 
oeur des épisodes. On obtient moins de 15m devariation en 10 heures pour les isobares 700 hPa et 600 hPa dans les épisodes E1,
E6, E7 et E8, environ 25m (pour l'isobare 700 hPa) et 35m (pour l'isobare 600hPa)pour l'épisode E5.Par ailleurs, pour 
ertains épisodes (E1, E5), on ne 
onstate qu'une très faiblevariation horizontale et verti
ale de la dire
tion du vent dans la troposphère libre ;d'autres sont en revan
he bien plus 
isaillés (E6 et E8 subissent une forte distorsionverti
ale, le vent en haute altitude (9000m) pouvant avoir une dire
tion di�érentede 130o de la dire
tion du vent à 4000m). Dans E7, la dire
tion du vent n'est parailleurs Nord-Ouest que dans la partie basse de la troposphère libre (autour de3000-3500m) et en début de nuit. Elle est d'Ouest aux altitudes plus élevées.Il semble que l'in�uen
e du sol soit très faible au dessus de 3000m, mis à partun e�et dynamique d'a

élération du débit (type Venturi) dû au relief. Ainsi, nous
onsidérerons que l'isobare 700 hPa est située dans la troposphère libre.2.2 Des
ription du 
ourant établi (�n de nuit)Au regard de l'évolution temporelle (dé
rite dans la se
tion 2.3), on 
onsidère le
ourant établi à 06h UTC (7h du matin, heure lo
ale).L'annexe D montre les 
artes de 
hamp de vitesse du vent à des altitudes 
on-stantes entre 250 m ASL et 3000m ASL pour 
ha
un des 5 épisodes. Ces 
artespermettent de visualiser la stru
ture spatiale de l'é
oulement. L'analyse montre queles variations temporelles de 
ette stru
ture sont faibles au 
ours de la nuit et faitapparaître une dynamique persistante faite de 
ourants lo
aux. Ces 
ourants lo
auxsont s
hématisés sur la �gure 7.3 pour 
ha
un des 5 épisodes.Au 
ours de 
es épisodes, on retrouve en général 3 ou 4 
ourants dominants :
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(a) (b)
(
) (d)

(e)Fig. 7.3 � S
hématisation des 
ourants prin
ipaux de la 
ou
he limite atmosphériquependant l'épisode E1 (a), E5 (b), E6 (
), E7 (d) et E8 (e).1. Le premier (en blan
 sur la �gure 7.3) est situé dans le fond de la valléedu Grésivaudan, en provenan
e du Nord-Est. Nous l'appelerons Courant duGrésivaudan. Il est froid et s'é
oule le long du sol. Il s'étend sur une épaisseurvariable suivant les épisodes, entre 150m et 250m (soit jusqu'à 400m à 500m ASL). Il se sépare en deux �ux au dessus de l'agglomération. La majoritédu débit part vers la 
luse de Voreppe en dire
tion du Nord-Ouest, tout enrestant 
on
entré près du sol. Une autre partie part vers le Sud, où se 
réeune zone de re
ir
ulation piégée sous le deuxième 
ourant (en rouge sur la�gure 7.3), de Sud, situé plus en altitude et venu du Trièves.2. Le se
ond (en rouge sur la �gure 7.3) vient du plateau du Trièves. Il est de
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ouleen général entre 400/500m et 1000/1200m. Au dessus de l'agglomération, ilse sépare en deux 
ourants. Une partie est 
analisée dans la 
luse de Voreppeet dévie don
 vers le Nord-Ouest. Dans la 
luse, il reste plut�t 
on
entréentre 600m et 1200m ASL. Une autre partie 
ontinue vers le Nord-Est dansla vallée du Grésivaudan dans 
ertains épisodes. Quand tel est le 
as, il passeau dessus du troisième 
ourant (en bleu sur la �gure 7.3) venu de l'Oisans,plus froid.3. Le troisième (en bleu sur la �gure 7.3) provient de la vallée de la Roman
he etdébou
he sur le bassin Grenoblois ave
 une orientation Sud-Est. Ce 
ourantest froid et d'origine 
atabatique, 
analisé par la vallée de la Roman
he.Dans la suite, nous le nommerons Courant de l'Oisans. Arrivé au dessus del'agglomération, il ren
ontre le 
ourant du Trièves. Une partie du débit asso
iéest alors dévié vers la vallée du Grésivaudan où l'on voit une re
ir
ulationentre 600 et 1000m, 
orrespondant à un tourbillon horizontal de grandeextension qui bou
le sur le Sud-Ouest de la vallée du Grésivaudan. Une autrepartie du débit est 
analisée dans la 
luse de Voreppe et se joint alors au
ourant du Trièves sur la même gamme d'altitude.Il s'étend de 500 m ASL à 1800 m ASL environ sur une épaisseur variablesuivant les épisodes. Par ailleurs, il s'é
oule soit en suivant le sol, qui estfortement in
liné dans 
ette vallée, dans les épisodes E1, E5 et E6 ; soit surune traje
toire plus horizontale, dans les épisodes E7 et E8. Dans 
e dernier
as, il reste à une altitude élevée (au delà de 900 m ASL) et n'est don
 pas
analisé par la partie avale de la vallée (puisqu'il passe au dessus du relief).L'essentiel du �ux part alors en dire
tion du Sud-Ouest.4. Entre 750 et 850 m, on observe parfois un quatrième 
ourant venu du massifde Belledone qui s'é
oule dans la vallée du Grésivaudan et se dirige versl'agglomération en os
illant. On observe alors plusieurs stru
tures tourbillon-aires dans la vallée du Grésivaudan au Nord-Est de l'agglomération. On nedistingue nettement 
e 
ourant que dans les épisodes E5 et E6. On parleradu Courant de Belledonne.La géométrie de 
es 
ourants n'est pas toujours exa
tement la même, mais ellereste très similaire d'un épisode à l'autre. Notamment, les 
ourants du Trièves etde l'Oisans (2 et 3) sont parfois plaqués 
ontre les parois du Ver
ors (E5, E7, E8)ou s'é
oulent d'autres fois partiellement dans la vallée du Grésivaudan (E1, E6).L'épaisseur et l'intensité des 
ourants varient quant à elles légèrement en fon
tiondes épisodes.Par ailleurs, tous 
es 
ourants ne sont pas toujours présents. C'est le 
as duquatrième qui est très peu intense dans 3 des 5 épisodes.
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turne générale des 5 épisodes 145Entre 1500 et 3000 m ASL, le 
ourant est assez faible dans tous les épisodes saufdans E1 dans lequel on voit 
lairement une 
analisation du �ux synoptique donnantun �ux important vers le Nord-Est. Dans 
ette gamme d'altitude, l'in�uen
e durégime synoptique est forte. En dessous en revan
he, son in�uen
e est très faible (
fse
tion 4).Cette première analyse permet de faire ressortir deux épaisseurs 
ara
téristiquesde 
ou
he limite atmosphérique : une hauteur de 
ou
he limite thermique, d'env-iron 1150 m (du sol jusqu'à 1400m ASL) dans laquelle semble se 
onstituer unedynamique propre au site et une hauteur de 
ou
he limite dynamique3, d'environ2750 m (du sol jusqu'à 3000m ASL), 
orrespondant à l'épaisseur de la 
ou
he atmo-sphérique in�uen
ée par le relief (
analisation et déviation du �ux synoptique, e�etVenturi, ...). Les 
hapitres 8 et 9 s'intéressent en détail à la stru
ture et à l'épaisseurde 
es 
ou
hes limites.2.3 Evolution temporelle de la dynamique no
turneLe 
al
ul débute à 0h UTC. L'analyse de la simulation de l'épisode E1 montreune dynamique à peu près établie à partir de 3h UTC. Le 
omportement en termesd'évolution temporelle des 4 autres épisodes est très similaire à 
elui de E1 dé
riti
i.Les variations temporelles autour de la stru
ture dynamique de �n de nuit (
ourant
onsidéré établi) sont légères et les stru
tures pré
édemment identi�és gardent leur
ohéren
e tout au long de la nuit. Parmi 
es variations temporelles, on note surtout :1. Une variation lente et progressive de l'intensité des 
ourants lo
aux persistants(Grésivaudan, Oisans, Trièves) jusqu'au lever du Soleil. Cette variation lenteétant une augmentation pour le 
ourant du Trièves et une diminution pour le
ourant de l'Oisans. Le 
ourant du Grésivaudan reste quant à lui relativement
onstant (
f �gure 7.4 qui montre l'évolution temporelle du vent moyen etmaximum dans toute la 
ou
he où s'é
oule 
es 
ourants).2. A partir du lever du Soleil et jusqu'à 10h (�n des simulations), 
es stru
-tures n'ont pas le temps de 
hanger radi
alement. Néanmoins, l'intensité des
ourants du Grésivaudan et de l'Oisans diminue. On observe également un
hangement dire
tionnel en Oisans où un 
ourant remontant la vallée s'établitdans les très basses 
ou
hes. Une petite variation semble également se produireau niveau du 
ourant de fond au Sud (la partie du 
ourant blan
 partant versle Sud sur la �gure 7.3) de l'agglomération qui semble d'origine thermique àpartir de 9h et non plus une simple 
ontinuité du �ux du Grésivaudan.Les stru
tures dynamiques de la �n de nuit sont don
 persistantes pendant toute ladurée de la simulation, 
e qui justi�e l'intérêt porté sur la des
ription du 
ourantétabli (en fait, pseudo-stationnaire, ave
 une lente variation temporelle) de �n denuit.3 La justi�
ation de 
es termes est dis
utée dans la se
tion 4 dans laquelle nous évaluonsl'in�uen
e du sol dans di�érentes 
ou
hes.
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)Fig. 7.4 � Evolution temporelle de l'intensité du vent dans le Courant du Grésivau-dan (a), dans le Courant du Trièves (b) et dans le Courant de l'Oisans (
) pendantl'épisode E1. Bleu : vent moyen dans le 
ourant. Noir : vent maximal dans le 
ourant.Les vents sont 
al
ulés sur la 
ou
he dans laquelle 
ir
ule le 
ourant (du sol à 600mASL pour le Courant du Grésivaudan, de 500m à 1300m ASL pour le Courant duTrièves, de 500m à 1300m ASL pour le Courant de l'Oisans). La moyenne et lavaleur maximale sont prises pour 
ha
une de 
es 
ou
hes.3 Système de vents de vallée sur le 
omplexe Grenoblois3.1 Système de vent de vallée pendant les épisodes de pollutionAu vu des simulations réalisées, il apparait que les 5 épisodes de forte stabilitémettent en éviden
e une dynamique lo
ale, relativement indépendante du régimesynoptique. Cette dynamique s'exprime de façon très similaire dans les 5 épisodesave
 peu de variations sur la stru
ture spatiale des vents, et met en éviden
e desstru
tures persistantes : les 4 
ourants lo
aux dé
rits dans la se
tion 2, qui sontvisibles dans 
haque épisode. Ces stru
tures 
onstituent don
 le système de ventsde vallée no
turne du site pendant un épisode de pollution. Ce système est don

omposé de 4 
ourants dé
omposables en 4 vents de vallée (ie vent s'é
oulementlongitudinalement dans les vallées de Voreppe, Grésivaudan, Oisans, Trièves) et unvent 
atabatique (
ourant de Belledone). Notons qu'un 
ourant peut être généré surun massif ou dans une vallée et s'é
ouler vers d'autres vallées, engendrant ainsi



3. Système de vents de vallée sur le 
omplexe Grenoblois 147plusieurs vents de vallée (ex : 
ourant du Trièves).La �gure 7.5 s
hématise leur organisation spatiale sur le 
omplexe orograpiqueGrenoblois.

Fig. 7.5 � Vue 
on
eptuelle tridimensionnelle des 
ourants lo
aux prin
ipaux debasses altitudes.3.2 Origine du système de vents de valléeLes parti
ularités topographiques du site Grenoblois sont les suivantes :1. Le plateau du Trièves, situé au Sud, est en altitude élevée (supérieure à 850m), surplombe Grenoble et joint le bassin Grenoblois par la vallée du Dra
.La pente y est orientée Sud-Nord.2. La vallée du Grésivaudan lie Grenoble à Chambéry et Albertville. Cette valléeest très légèrement in
linée (Albertville étant situé à 340m d'altitude, Cham-béry à 245m et Grenoble à 205m). Par ailleurs le Nord de 
ette vallée est liéeà la vallée de la Maurienne, et au 
arrefour de grands massifs montagneux : laVanoise, le Beaufortain, les Bauges et Belledonne.3. La 
luse de Voreppe relie Grenoble à la plaine iséroise et joue le r�le de vase
ommuni
ant entre l'atmosphère des vallées de Grenoble et l'atmosphère de laplaine.4. La vallée de la Roman
he relie le massif de l'Oisans (haut en altitude) aubassin Grenoblois. La pente y est forte.5. En�n, le massif de Belledonne est élevé en altitude, et ses �an
s forment despentes longues et fortes.



148 Chapitre 7. Système de vents de vallées pendant les épisodes depollutionAinsi, selon les modèles de des
ription 
lassique (par exemple [Whiteman, 2000℄),on s'attend à voir un régime de vents thermiques no
turnes des
endants qui suivepré
isément l'organisation de la �gure 7.5. Ce système de vents de vallée semble don

ohérent ave
 une dynamique engendrée par refroidissement des basses 
ou
hes etguidée spatialement par les spé
i�
ités géométriques du site.Par ailleurs 
es régimes de vents 
atabatiques sont souvent dé
rits par les obser-vateurs météorologiques lo
aux : ASCOPARG (
f [ASQAA Rh�ne Alpes, 2009℄ ourésultats de la 
ampagne FORMES : http ://www.atmo-rhonealpes.org) ; Asso
ia-tion Météorologique Départementale de l'Isère (http ://www.amd38.fr) ; aérodromedu Versoud (http ://www.aero
lubdauphine.asso.fr), asso
iations de parapentistes,et
.Ils 
orrespondent aussi aux des
riptions issues des di�érentes études réal-isées sur le site de Grenoble ([Coua
h, 2002℄, [Chaxel, 2006℄, [Monin, 1962℄ ou[Bou
herez, 1990℄).3.3 Séle
tion d'un épisode représentatifParmi les 5 épisodes étudiés i
i, nous retiendrons l'épisode E6 
omme épisodereprésentatif, pour les raisons suivantes :1. Il a lieu sous un régime synoptique de Nord-Ouest, qui s'oppose don
 en di-re
tion aux 
ourants thermiques lo
aux (la dynamique lo
ale 
omporte desvents majoritairement orientés vers le Nord sur l'agglomération). La zone en-tre 1500m et 3000m voit alors des vents de dire
tion variable et de faibleintensité et on peut fa
ilement distinguer une interfa
e entre 
ette zone et la
ou
he limite thermique (sous 1500m).2. La dynamique en basse altitude de 
et épisode est très peu in�uen
ée parle régime synoptique (moins que pendant les 4 autres épisodes). L'épisodelève également tout doute sur l'origine de 
ette dynamique, qui ne peut êtreissue d'une 
analisation du vent synoptique dans les vallées (notamment surle plateau du Trièves et dans la 
luse de Voreppe) 
ar on y voit un vent dedire
tion exa
tement opposée au 
ourant synoptique.3. C'est l'épisode qui met le plus 
lairement en éviden
e tous les 
ourants lo
aux,qu'on distingue aisément les uns des autres. Il est notamment le seul à montrer
lairement l'existen
e du vent 
atabatique sur les pentes de Belledone.4. Par ailleurs, il ne représente pas un 
as isolé puisqu'il est représentatif d'unedynamique lo
ale parti
ulière qui semble propre au site Grenoblois, 
omme onl'a vu.Dans les 
hapitres suivants, nous nous intéresserons don
 à 
et épisode et e�e
tueronsdes analyses plus approfondies de 
e 
as parti
ulier de l'épisode E6.



4. In�uen
e de l'é
oulement synoptique 1494 In�uen
e de l'é
oulement synoptiqueSelon [Whiteman et Doran, 1993℄, il est possible de déterminer la nature d'uné
oulement en vallée à partir de la relation entre la dire
tion de l'é
oulement syn-optique et la dire
tion du vent lo
al. Notamment, parmi les 4 mé
anismes pouvantinduire des vents dans l'axe des vallées, les trois qui nous intéressent i
i sont :1. La 
analisation for
ée du �ux synoptique.2. Le vent de vallée thermique.3. Le transfert verti
al de quantité de mouvement depuis la TL.Dans un diagramme donnant la dire
tion du vent lo
al en fon
tion de la dire
tiondu vent synoptique, 
es trois mé
anismes n'ont pas la même signature. Par exemple,pour la vallée du Grésivaudan, la 
analisation du vent synoptique dans l'axe de lavallée (orienté Sud-Ouest/Nord-Est) aurait la signature de la �gure 7.6a : tout vent
analisé dans la vallée s'oriente dans le sens tel que le vent subisse une déviationinférieure à 90o ; alors que l'origine thermique aurait la signature de la �gure 7.6bdans la période no
turne : tout vent d'origine thermique est indépendant du ventsynoptique. Le mé
anisme de transfert verti
al de quantité de mouvement auraitquant à lui la signature de la �gure 7.6
 : la dire
tion du vent de vallée est simplement
elle du vent synoptique.
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(a) (b) (
)Fig. 7.6 � Relations entre dire
tion du vent synoptique et dire
tion du vent devallée, dans la vallée du Grésivaudan, pour 3 mé
anismes di�érents : 
analisationsynoptique (a), 
ourant thermique (b), transfert verti
al de quantité de mouvement(
). D'après [Whiteman et Doran, 1993℄.4.1 Nature des 
ourants prin
ipauxOn 
her
he ainsi à déterminer par quel mé
anisme les 
ourants lo
aux dé
ritspré
édemment sont générés. On évalue pour 
ela la dire
tion du vent sur toutes lesmailles 
omprises dans le 
ourant prin
ipal de 
haque vallée, à di�érents instants(toutes les heures entre 04h UTC et 08h UTC), et pour 
ha
un des 5 épisodessimulés.On tra
e 
es dire
tions en fon
tion de la dire
tion du vent synoptique (moyennéau dessus de la vallée à l'instant 
orrespondant) sur la �gure 7.7.
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(
) (d)Fig. 7.7 � Dire
tion du vent de vallée en fon
tion de la dire
tion du vent synoptique.Chaque 
ouleur représente la dire
tion du vent à un instant donné et à un pointdonné dans le vent de vallée. Chaque symbole représente un des 5 épisodes (rond :E1,étoile :E5, 
arré : E6, losange : E7, triangle : E8).Ligne noire pleine : Dire
tion de la vallée et signature d'un 
ourant thermique.Créneau noir pointillé : Signature d'un e�et de 
analisation. Ligne noire tiretée :Signature d'un transfert de quantité de mouvement.(a) Vallée du Grésivaudan. (b) Vallée du Dra
. (
) Vallée de la Roman
he. (d) Clusede Voreppe.Pour la vallée du Grésivaudan, on se fo
alise sur les mailles 
omprises dans le Courantdu Grésivaudan (soit entre le sol et 400m ASL). Pour la vallée du Dra
, on se
on
entre uniquement sur le Courant du Trièves (entre 550m ASL et 700m ASL).Pour la vallée de la Roman
he, on s'intéresse aux dire
tions du Courant de l'Oisans,
'est à dire entre 800m et 1200m ASL pour les épisodes E1, E5 et E6 et entre 1100met 1500m pour les épisodes E7 et E8 (pendant lesquels 
e vent est situé plus haut).En�n, pour la 
luse de Voreppe qui 
analise les 3 
ourants pré
édents, on s'intéresseau vent 
ompris dans les 400 premiers mètres au dessus du sol. Tous 
es 
ourantssont 
ompris sous 1500m ASL (nous montrerons dans les 
hapitres suivants que1500m 
orrespond à la hauteur de l'inversion thermique). Sur la �gure 7.7, 
haque
ouleur 
orrespond à une valeur en un point donné du 
ourant et à un instant donné.Cha
un des 5 épisodes y est représenté par un symbole di�érent. La dire
tion de
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oulement synoptique 151l'axe de la vallée est par ailleurs représentée par une droite noire. La signature dumé
anisme de 
analisation est représentée par un 
réneau pointillé, et la signaturedu mé
anisme de transfert de quantité de mouvement par une droite tiretée.Cette �gure montre bien que pour 
es 4 vallées, la dire
tion du vent de val-lée (
orrespondant au 
ourant prin
ipal présent dans 
haque vallée) est totalementindépendante du régime synoptique. Notamment, les épisodes E6 (
arrés) et E7(losanges) permettent d'ex
lure un e�et de 
analisation dans les 4 vallées 
onsid-érées. Par ailleurs, 
e 
ourant est toujours dirigé dans l'axe de la vallée, dans le sensdes
endant.En 
onséquen
e, 
es vents sont bien d'origine thermique et issus d'un re-froidissement.4.2 Canalisation synoptiqueDans la zone 
omprise entre 1500m et 3000m d'altitude, en revan
he, les 
hosessont très di�érentes.La �gure 7.8 montre en e�et le même graphique dans 
ette gamme d'altitude dansla vallée du Dra
. Cette fois 
i, on 
onstate que la dire
tion du vent dans la valléen'est 
lairement pas indépendante du synoptique. La signature de 
et é
oulement estainsi 
omprise entre 2 mé
anismes : le transport verti
al de quantité de mouvement(ligne noire pointillée) et la 
analisation du �ux synoptique (ligne noire pleine). Pluson s'appro
he de 3000m d'altitude, plus la signature est pro
he de la ligne pointillée :aux hautes altitudes, le �ux synoptique tranfère don
 de la quantité de mouvementaux 
ou
hes d'altitudes inférieures. Plus bas en altitude, vers 1500m, l'é
oulementest par 
ontre 
analisé entre les massifs qui modi�ent sa dire
tion. Le 
ourant à 
ettealtitude n'est don
 pas d'origine thermique. Ce 
onstat rejoint les a�rmations de lase
tion 2.
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Fig. 7.8 � Dire
tion du vent en fon
tion de la dire
tion du vent synoptique entre1500m et 3000m ASL dans la vallée du Dra
. Chaque 
ouleur représente la dire
tiondu vent à un instant donné et à un point donné. Chaque symbole représente un des5 épisodes (rond :E1, étoile :E5, 
arré : E6, losange : E7, triangle : E8).Droite noire : Transfert de quantité de mouvement. Créneau noir : Canalisationsynoptique.
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rite sur la �gure 7.5 est don
 bien une dynamique d'orig-ine thermique. Elle est lo
ale, propre au site, et 
ara
téristique des parti
ularitésgéométriques du 
omplexe orographique Grenoblois. Elle s'établit dans la CLAet jusqu'à environ 1500m ASL (approximativement la hauteur de l'inversion ther-mique). Cette dynamique est don
 vraisemblablement toujours similaire dans tousles épisodes stables pour lesquels la 
ou
he limite atmosphérique est fortement dé-
ouplée de la troposphère libre.Par ailleurs, entre 1500m et 3000m (altitude du point 
ulminant du relief dusite 
orrespondant à la base de la troposphère libre) se trouve une zone fortementin�uen
ée par le relief dans laquelle le �ux est néanmoins d'origine synoptique etnon lo
ale (
f la représentation s
hématique en vallée du Dra
 sur la �gure 7.9a).Au dessus de 3000m, le 
ourant est synoptique.Cette stru
turation en 3 zones (CLA, zone tampon, TL) est également la mêmeen été d'après les 
ampagnes de mesures analysées par [Coua
h, 2002℄ (
f �gure7.9b). La zone tampon 
orrespond à une 
ou
he synoptiquement in�uen
ée, danslaquelle le vent peut être opposé en dire
tion au vent dans les deux 
ou
hes voisines(CLA et TL). Le gradient de pression grande é
helle et la géométrie du relief 
on-ditionnent alors la 
analisation du �ux synoptique (résultat également observé par[S
hmidli et al., 2009℄).Il semble don
 que l'atmosphère Grenobloise soit stru
turellement très similairependant la nuit des périodes estivales et pendant les épisodes de pollution hivernaux(aussi bien le jour que la nuit). On note néanmoins que les vents de vallées no
turnessont nettement plus intenses l'hiver que les nuits d'été, ave
 des maximums de l'ordrede 7 à 8m/s en hiver 
ontre 2 m/s en été (
f [Coua
h, 2002℄ et [Chaxel, 2006℄). Entre1500m et 2500/3000m, l'atmosphère est don
 in�uen
ée dynamiquement par le reliefmais pas thermiquement. La CLA se 
antonne quant à elle sous 1500m environ etvoit se développer des 
ourants spé
i�ques. La stru
ture de 
ette CLA sera dé
riteplus en détails au 
hapitre 8.5 Quanti�
ation du dé
ouplage CLA/TL5.1 Evaluation du degré de dé
ouplageDans les 5 journées simulées, on 
onstate don
 un dé
ouplage entre la TL et laCLA. Ces journées sont 
ara
térisées par :� De faibles vents synoptiques (de 4 à 5 m/s).� De fortes stabilités statiques (∂zθ ≈ 12 à 20 K/km).Ces résultats sont 
ohérents ave
 les résultats de la 
ampagne ASCOT qui mon-trent une in�uen
e non négligeable de l'é
oulement synoptique sur le drainage,les vents lo
aux et l'inversion thermique dès que le vent synoptique dépasse 5m/s([Gudiksen et al., 1992℄, [Coulter et Gudiksen, 1995℄, [Orgill et S
hre
k, 1985℄).
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(a)
(b)Fig. 7.9 � a) Représentation s
hématique de la nature des 
ourants en fon
tion del'altitude dans la vallée du Dra
 pendant les épisodes de pollution hivernaux, d'après
ette étude numérique. b) Représentation s
hématique de la stru
ture verti
ale issuede 
ampagnes de mesures estivales (extrait de [Coua
h, 2002℄).La stru
turation des autres vallées est 
on
eptuellement identique.Pour quanti�er le degré de dé
ouplage entre TL et CLA, on évalue un nombrede Froude par :

Frs =
Us

h

√
g

θ0

(θs − θ0)

h

(7.1)où Us représente l'intensité du vent synoptique au sommet de la CLA (z ≈ 1500m),
h = 1500m l'altitude moyenne des sommets (
orrespondant généralement au som-met de la 
ou
he d'inversion), θs la température au sommet de la CLA et θ0 latempérature potentielle au sol. I
i, 
e nombre Frs représente approximativementle ratio entre la produ
tion de turbulen
e par 
isaillement verti
al et la destru
-tion de turbulen
e par la stabilité statique, soit l'inverse de la ra
ine du nombre deRi
hardson 
ara
térisant la stabilité dynamique de la 
ou
he d'inversion.Les valeurs de Frs pour 
haque journée du 
oeur des épisodes E1, E5, E6, E7,
E8 sont présentées dans le tableau 7.5. Ces valeurs sont faibles et inférieures à 1,
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e qui signi�e que la TL transfère peu d'énergie turbulente à la CLA. En d'autrestermes, les deux 
ou
hes sont dé
ouplées.Episode FrsE1 0.06E5 0.04E6 0.03E7 0.05E8 0.02Tab. 7.5 � Valeurs de Frs pour les 5 journées simulées.5.2 Cas de 
ouplage : le 14 janvier 2007 (E7)En fait, toutes les journées ne 
orrespondent pas à un fort dé
ouplage entre TLet CLA, y 
ompris pendant les épisodes de stabilité pré
édemment déterminés. Cen'est notamment pas le 
as de la journée du 14 janvier 2007, qui est une journéede l'épisode E7 pour laquelle on n'observe pas de dé
ouplage. En 
onséquen
e,la dynamique qui se met en pla
e dans toute la CLA est très di�érente de 
ellepré
édemment dé
rite et est fortement dépendante du régime synoptique. Dans 
eparagraphe, nous illustrons 
e type de 
on�guration par l'analyse de 
e 
as parti
-ulier.Régime synoptique Le régime synoptique est de se
teur Nord-Ouest, ave
 unevariation temporelle le faisant passer d'un régime d'Ouest en début de nuit à unrégime de Nord-Ouest en �n de nuit 
omme en atteste l'évolution temporelle de ladire
tion du vent synoptique à 700hPa et à 600hPa de la �gure 7.10a.La dire
tion du vent n'est par ailleurs Nord-Ouest que dans la partie basse dela troposphère libre (autour de 3000-3500m), 
elle-
i étant de dire
tion Ouest danstout le reste de la troposphère libre. L'altitude géopotentielle varie peu (moins de10m pour les isobares 700 hPa et 600hPa) au 
ours des 10 heures de simulation.Des
ription du 
ourant établi (�n de nuit) Au 
ours de 
ette journée, ladynamique est 
omplètement di�érente de la dynamique lo
ale mise en éviden
e surles 5 journées dé
rites dans les paragraphes pré
édents.L'annexe D montre les 
artes de 
hamp de vitesse du vent à des altitudes 
on-stantes entre 250 m ASL et 3000m ASL, et la �gure 7.10b s
hématise les 
ourantsprin
ipaux.Le vent, qui est de Nord-Ouest à 3000 m s'engou�re dans la vallée du Grésivau-dan et dans la 
luse de Voreppe dans lesquelles il est 
analisé ave
 des dire
tionsrespe
tives Nord-Est et Nord-Ouest. Dans la vallée du Dra
 et sur le plateau duTrièves, on observe alors un vent de Nord. Le vent synoptique étant relativement
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700hPa
600hPa(a) (b)Fig. 7.10 � a) Evolution temporelle simulée de la dire
tion du vent synoptique à700hPa (trait plein) et 600hPa (trait pointillé) entre 01h et 10h (UTC) le 14 jan-vier. b) S
hématisation des 
ourants prin
ipaux de la 
ou
he limite atmosphériquependant la journée du 14 janvier.fort (environ 12 m/s à 3000m), 
es dire
tions se maintiennent jusqu'au sol et onn'observe au
un vent thermique lo
al 
ontraire au régime synoptique.Les 
ourants de l'Oisans et 
elui du Trièves ne sont pas présents ou extrême-ment inhibés. En 
onséquen
e, au
un 
ourant venant du Sud ne pénètre la 
luse deVoreppe qui est don
 sujette à un fort vent de Nord-Ouest sur toute sa hauteur.5.3 Comportement en situation de 
ouplageLa journée du 14 janvier est 
ara
térisée par un vent synoptique nettement plusintense que les 5 journées pré
édentes. Par ailleurs, elle est également moins sta-tiquement stable que les autres. En 
onséquen
e, le 
al
ul de Frs pour 
ette journéefournit Frs = 0.30. Le tableau 7.6 
ompare 
ette valeur aux 5 autres pré
édemmentobtenues. On 
onstate bien que 
ette journée se distingue fortement des autres parsa valeur de Frs. Episode FrsE1 0.06E5 0.04E6 0.03E7 0.05E8 0.0214 janvier 2007 0.30Tab. 7.6 � Comparaison de la valeur de Frs du 14 janvier 2007 aux valeurs des 5autres journées simulées.Notons que pour 
ette journée, l'in�uen
e du synoptique est probablement ren-
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ée par la dire
tion de 
elui-
i, puisqu'elle 
orrespond à la dire
tion de la Cluse deVoreppe, 
e qui fa
ilite la 
analisation dans 
ette vallée. Une fois 
ette 
analisatione�e
tuée, toute la dynamique du site en est a�e
tée 
ar la Cluse de Voreppe nejoue plus le r�le de ventilation du bassin Grenoblois. Le 
ourant 
analisé 
ontinuenotamment sa route vers le Sud dans la vallée du Dra
 et modi�e don
 la dynamiquejusqu'au plateau du Trièves.Il est 
ependant à noter que l'épisode E6 possède une dire
tion synoptique sim-ilaire à 
elle de la journée du 14 janvier. Néanmoins, le 
omportement dynamiquede 
es deux journées est radi
alement di�érent. La dire
tion du régime synoptiquen'explique don
 pas à elle seule l'e�et de 
ouplage qui semble plut�t imputable àune di�éren
e d'un fa
teur 10 sur la valeur de Frs.La �gure 7.11 
ompare en e�et la dire
tion dans la Cluse de Voreppe pendant lajournée du 14 janvier 2007 (représentée par des +) aux autres journées pré
édem-ment dé
rites. On voit 
lairement qu'on n'est 
ette fois plus dans la 
on�gurationd'un vent thermique mais plut�t pro
he des situations de 
analisation et de transfertde quantité de mouvement depuis la TL (représentés par le 
réneau pointillée et ladroite tiretée respe
tivement sur la �gure 7.11).
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E1 − E5 − E6 − E7 − E8 :
DECOUPLAGE

14 janvier :
COUPLAGE

Fig. 7.11 � Idem �gure 7.7. Les 
roix représentent le 
as du 14 janvier 2007.La dire
tion du vent est mesurée dans les basses 
ou
hes (400 premiers mètres audessus du sol).Il semble don
 qu'en dessous d'un 
ertain seuil 
ritique Frc (
ompris entre 0.06 et
0.30), la 
ou
he limite puisse exhiber une dynamique propre au site et essentiellementpilotée par la thermique, et qu'au delà de 
e seuil, l'in�uen
e du régime synoptiquesoit trop forte pour que 
ette dynamique lo
ale puisse être observée.Ce résultat est 
onsistant ave
 l'étude de [Barr et Orgill, 1989℄ qui montre quela hauteur de la 
ou
he in�uen
ée par les vents lo
aux dé
roît quand le nombrede Froude augmente. Leurs résultats montrent ainsi que les vents thermiques sonttotalement absents pour un vent synoptique orienté dans le sens de la vallée etd'intensité > 8m/s (
e qui 
orrespond à notre 
as du 14 janvier). Ils estiment alors



5. Quanti�
ation du dé
ouplage CLA/TL 157que le nombre de Froude 
ritique Frc, évalué de façon similaire, est 
ompris entre
0.3 et 0.6, 
e qui 
orrespond à nos valeurs.Par ailleurs, d'autres études ré
entes évaluent un nombre de Froude 
ritique 
ar-a
téristique du 
ouplage ave
 la TL ([Yao et Zhong, 2009℄, [Vosper et Brown, 2008℄et [Holden et al., 2000℄). Leurs auteurs déterminent alors une transition pour Frc =

1.7, 1.6 à 2.86, et 2 respe
tivement. Ces valeurs sont plus élevées que la valeur déter-minée i
i. Néanmoins, 
es auteurs se fo
alisent sur l'étude du dé
ouplage lorsque levent synoptique est transverse à la vallée. Dans notre situation, il est déli
at dedé�nir une dire
tion transverse 
ar le 
omplexe orographique 
omporte plusieursdire
tions privilégiées (
elles des 3 vallées 
on�uentes). Or il est 
lair que le ventsynoptique exer
e une in�uen
e plus forte sur la CLA de la vallée lorsque 
elui-
isou�e dans sa dire
tion axiale (
as du 14 janvier 2007). Il faut alors une stabilité plusimportante pour observer un dé
ouplage, 
e qui explique que le nombre de Froudede transition soit plus faible (la stabilité minimale requise pour un dé
ouplage doitêtre plus forte).5.4 Evolution au 
ours d'un épisodeLa journée du 14 janvier 2007 est située pendant l'épisode E7, de même quela journée du 13 janvier dé
rite dans la se
tion 2. Néanmoins, 
es deux journéesont des 
omportements radi
alement di�érents. Ce
i s'explique par le 
hangementde régime synoptique entre 
es deux journées, la journée du 14 voyant un régimesynoptique plus perturbé, ave
 un vent plus intense.Notons que des di�éren
es radi
ales de 
omportements de la CLA pour 2 journéesd'apparen
e quasi-similaire ont ré
emment été 
onstatées par [S
hmidli et al., 2009℄.Cette journée du 14 apparait en fait 
omme une journée isolée dans l'épisode E7.L'inversion thermique 
onstruite au début de l'épisode est partiellement détruite le14 ; puis le régime synoptique 
hange à nouveau et l'inversion se re
onstruit le 15.La présen
e de 
ette journée �non dé
ouplée� au 
entre de l'épisode fait de 
etépisode l'épisode le moins stable et le moins pollué des 5 épisodes retenus. Le gradientthermique sur la nuit est d'environ 8.3K/km 
ontre 10.2K/km pour l'épisode E6par exemple. La 
on
entration en PM10 étant d'environ 40 µg/m3 
ontre environ65 µg/m3 pour l'épisode E6. Les résultats obtenus sur la dynamique sont don

ohérents ave
 les mesures disponibles pour 
ette date.On note don
 que la présen
e d'une journée ave
 un fort4 Frs au 
oeur d'unépisode 
ontribue à réduire la 
on
entration en polluants et l'intensité de l'épisode.Con
lusionCe 
hapitre a permis de montrer que les épisodes pollués, stables et anti
y-
loniques sont asso
iés à un système de vents de vallées sur le 
omplexe Grenoblois.Nous avons ainsi pu faire ressortir une dynamique 
ommune aux 5 épisodes étudiés.4 relativement aux autres valeurs de 
e nombre de Froude pendante les autres journées del'épisode.



158 Chapitre 7. Système de vents de vallées pendant les épisodes depollutionCette dynamique s'avère propre au site et essentiellement pilotée par des e�etsthermiques. Elle est 
omposée d'une intera
tion 
omplexe de 
ourants lo
aux forte-ment tridimensionnels et imbriqués. Ces 
ourants sont essentiellement des vents devallées ou des vents 
atabatiques.La 
on�uen
e des 4 vallées du site permet à 
es vallées d'être dynamiquementdépendantes les unes des autres. Ainsi, 
ertains 
ourants prennent naissan
e au seind'une vallée et s'é
oulent ensuite dans une autre (par ex : le 
ourant de l'Oisanss'é
oule dans la vallée de la Roman
he, du Dra
 et dans la 
luse de Voreppe ; le
ourant du Trièves s'é
oule dans la vallée du Dra
, du Grésivaudan et dans la 
lusede Voreppe,...). Au sein d'une vallée, le vent de vallée observé n'est ainsi pas toujoursoriginaire de 
ette vallée : même quand il 
omporte plusieurs 
ou
hes de dire
tionsidentiques, les 
ou
hes peuvent 
orrespondre à des 
ourants générés en des lieuxtrès di�érents. Ainsi, la géométrie du relief génère une organisation parti
ulière des
ourants, et donne naissan
e à une 
ir
ulation inter-vallée. Cette 
ir
ulation est parailleurs toujours la même pendant les périodes de forte stabilité atmosphérique, etpar 
onséquent pendant les épisodes de pollution parti
ulaire.L'étude a également montré que 
ette dynamique était insensible à la dire
tion duvent synoptique, la 
ou
he limite étant alors fortement dé
ouplée de la troposphèrelibre.Par ailleurs, nous avons pu relier la di�éren
e de 
omportement de 
ertainesjournées (14 janvier 2007) par rapport à 
es situations de dé
ouplage à une valeurd'un nombre de Froude global, 
ara
téristique du 
ouplage entre 
ou
he limite ettroposphère libre. Il semble que la mise en pla
e d'une dynamique lo
ale soit 
on-ditionnée par un nombre de Froude su�samment faible (inférieur à Frs = 0.30) etdon
 des vents synoptiques faibles (inférieurs à 5 m/s) et une stabilité élevée.En�n, nous avons séle
tionné un épisode stable parmi 
eux de l'hiver 2006-2007(l'épisode E6) qui s'avère représentatif de 
ette dynamique 
ommune aux épisodesstables. Cet épisode met d'autant plus en éviden
e la stru
ture dynamique lo
aleque sa stabilité est la plus forte de tout l'hiver 2006-2007. Il met également en avantle dé
ouplage du 
omportement de la 
ou
he limite ave
 le régime synoptique dufait de la di�éren
e radi
ale entre la dire
tion du vent synoptique (de Nord-Ouest)et la dire
tion des 
ourants lo
aux (essentiellement de Sud ou de Sud-Est).Dans les 
hapitres suivants, nous fo
aliserons notre analyse sur le 
omportementde 
et épisode.
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160Chapitre 8. Stru
ture spatiale de la CLA et des 
ourants thermiquesIntrodu
tionDans les vallées, lorsque les 
onditions synoptiques sont 
almes, la dynamiquede la CLA subit l'in�uen
e de 
ourants lo
aux générés par des e�ets thermiques ettopographiques (
f 
hapitres 2 et 7).Les systèmes de vents de vallées ont été intensivement étudiés depuis la mise enéviden
e des mé
anismes de base par [Defant, 1949℄. De nombreuses 
ampagnes demesures ont été réalisées a�n d'améliorer la 
onnaissan
e de 
ette dynamique. Onpeut notamment 
iter les 
ampagnes :� ASCOT : Atmospheri
 Studies in COmplex Terrain ([Clements et al., 1989℄ou [Doran, 1993℄), dont l'objet est l'étude du transport et de la di�usion parles vents de vallée.� VTMX : Verti
al Transport and MiXing ([Doran et al., 2002℄), qui se fo
alisesur l'analyse de la turbulen
e et des pro
essus de mélange dans la CLA et laTL.� MAP-Riviera : Mesos
ale Alpine Program in the Riviera valley([Rota
h et al., 2004℄), dans le but d'améliorer les 
onnaissan
es du transportet du mélange asso
ié à la dynamique des vallées.� T-REX : Terrain-indu
ed Rotor EXperiment ([Grubi²i¢ et al., 2008℄), plusparti
ulièrement fo
alisé sur l'analyse des intera
tions entre CLA et ondesde relief.Les mé
anismes physiques sous-ja
ents sont don
 assez 
onvenablement 
ernés.On sait également que les gradients de pression régionaux a�e
tent 
ette dy-namique ([Whiteman et Doran, 1993℄), de même que la formation d'inversion etde la
s d'air froids (par exemple [Clements et al., 1989℄ ou [Banta et al., 2004℄).De même, on sait que des intera
tions d'é
helles se produisent entre vents 
ataba-tiques et vents de vallées, ou entre vents de vallées et vents régionaux ( par exemple[Whiteman et Zhong, 2008℄ ou [Cuxart et al., 2007℄).Par ailleurs, la modélisation numérique apporte un 
omplément d'informationindispensable à l'analyse (ex : [Zhong et Whiteman, 2008℄) 
ar elle permet notam-ment d'a

éder à une des
ription détaillée de la stru
ture spatiale et de l'évolutiontemporelle de l'é
oulement. Cette 
onnaissan
e est 
ru
iale si l'on souhaite modéliseret 
omprendre les pro
essus qui sous-tendent le transport des polluants et leur a
-
umulation (par exemple l'étude de [Lehner et Gohm, 2010℄ qui 
omplète l'analysedes mesures faites par [Gohm et al., 2009℄).Sur la région Grenobloise, une seule 
ampagne de mesures a été réalisée : la
ampagne GRENOPHOT (GRENOble PHOTo
hemistry), qui a pris pla
e pendantles périodes estivales de 1998 et 1999. Son but était l'évaluation de la produ
tiond'ozone et des mé
anismes responsables des pi
s de pollution estivaux, fréquents surl'agglomération.Les données de 
ette 
ampagne ont été analysées par [Coua
h, 2002℄ et par[Coua
h et al., 2003℄ dans des études axées sur l'ozone qui ne donnent que des ré-sultats limités 
on
ernant la stru
ture de la CLA (le 
y
le diurne du vent au solest marqué ; et l'atmosphère possède une stru
ture en 
ou
he 
omportant une zone



1. Con�guration numérique 161de transition entre la CLA et la TL). [Chaxel, 2006℄ et [Chaxel et Chollet, 2009℄poursuivent 
ette analyse à l'aide de modélisations numériques. Du point de vuedynamique, ils mettent notamment en éviden
e des zones de front entre un ventthermique et un 
ourant synoptique 
analisé ; 
es fronts induisant des as
endan
eset augmentant le transport verti
al de l'ozone vers une 
ou
he résiduelle au dessusde la CLA. [Chaxel, 2006℄ étend également l'étude à un épisode hivernal. Il 
onstatealors que le vent thermique as
endant est présent entre 15h et 17h seulement etmontre que la CLA s'étend environ jusqu'à 1400 m ASL.Dans le présent 
hapitre, il s'agit de dé
rire pré
isément la stru
ture de la CLAen situation hivernale, lorsque la dynamique est gouvernée par les e�ets lo
aux a�nde permettre entre autres de 
ara
tériser la ventilation du site. Nous retenons don
l'épisode E6 ( 
hapitre 7) et nous basons notre analyse sur une simulation longue àhaute résolution de 
et épisode. Cette simulation permet en parti
ulier de retrouverl'organisation générale des 
ourants dé
rites au 
hapitre 7 (se
tion 2).Après avoir dé
rit la 
on�guration numérique (se
tion 1), nous expli
iterons lastru
ture spatiale fortement tridimensionnelle de la CLA en �n de nuit (se
tion 2et 3), ainsi que la stru
ture des 
ourants thermiques prin
ipaux (se
tion 4). Nousverrons que l'imbri
ation de 
es 
ourants résulte en une strati�
ation verti
ale très
omplexe dans laquelle on peut néanmoins identi�er 
lairement la signature de 
ha-
un des 
ourants dominants. Nous examinerons également la variabilité spatiale de
haque 
ou
he et de 
haque 
ourant. Nous analyserons ensuite leur évolution tem-porelle et nous verrons que 
es stru
tures sont relativement stables et persistantesau 
ours d'un 
y
le journalier. En�n, nous identi�erons les zones de ventilation dusite Grenoblois ainsi que les zones de re
ir
ulation et de stagnation, qui peuvents'avérer les plus 
ritiques du point de vue de la pollution (se
tion 5). La se
tion 6présentera une dis
ussion des résultats.1 Con�guration numérique1.1 Analyse de sensibilité numériqueDans le 
hapitre 7, nous exploitions des simulations issues de la 
on�gurationnumérique C1. Une étude de sensibilité numérique détaillée dans l'annexe C montreque dans notre 
on�guration, le temps de spin-up du modèle est d'environ 4h ;mais qu'au delà de 
e spin-up (d'origine purement numérique 
ar lié à l'oubli des
onditions d'initialisation du modèle), 
ertains phénomènes physiques mettent un
ertain temps à s'instaurer. C'est notamment le 
as de l'inversion thermique. Nousretiendrons qu'il faut une durée de 12h pour obtenir une stabilité 
onvenablementestimée (ie s'a

ordant ave
 les mesures).Elle montre également que la résolution verti
ale a une in�uen
e importantesur la solution obtenue, notamment en pro
he paroi. Pour obtenir une simulationrendant 
onvenablement 
ompte des mesures, il est ainsi né
essaire que :
δz

lb
< 1 (8.1)



162Chapitre 8. Stru
ture spatiale de la CLA et des 
ourants thermiquesoù δz est la résolution verti
ale du maillage au niveau du sol et lb représente unelongueur de �ottabilité, 
al
ulée par :
lb =

(w

N

)

soil
(8.2)et vaut lb ≈ 7m dans notre situation.Toutefois, la 
omparaison des simulations de la 
on�guration C1 (où δz = 15m)ave
 des simulations de résolutions plus �nes (δz = 10m et δz = 4m) montre quel'organisation générale des 
ourants prin
ipaux est simulée de façon identique pourtoutes 
es résolutions. En revan
he, les détails �ns de la dynamique en pro
he paroi,notamment dans les zones d'altitudes (près des sommets et des 
rêtes) né
essitentune résolution δz < lb pour être simulés 
onvenablement. De même la 
omparai-son des simulations de la 
on�guration C1 ave
 des simulations �nes (δz = 4m)et plus longues (24 à 53h) montre que l'organisation des 
ourants prin
ipaux estsimulée de façon identique. En revan
he, la 
omparaison quantitative de la stabilitéde l'inversion montre qu'il faut attendre plus de 12h pour que 
elle-
i ne soit passous-estimée.Cette analyse valide don
 les des
riptions de l'organisation générale des 
ourantsdu 
hapitre 7.Dans le présent 
hapitre et le suivant, nous analysons les détails plus �ns de ladynamique, à l'aide d'une simulation ayant une résolution verti
ale �ne et une duréede simulation longue (simulation dénommée S6 − dz4 dans l'annexe C).1.2 Cara
téristiques numériques de la 
on�guration C2Le tableau 8.1 résume les 
ara
téristiques numériques de 
ette nouvelle 
on�gu-ration, que nous appelerons C2. Les autres paramètres numériques sont identiquesà 
eux de la 
on�guration C1 dé
rite dans les tableaux 7.1 et 7.2.Cara
téristique Simu de référen
e S6 − dz4Nombre de domaines 4Nombre de points verti
aux 90Résolution verti
ale au sol δz = 4mRésolution verti
ale au sommet δz = 600mStret
hing verti
al 6% jusqu'à 2000m AGL

8% au dessusAltitude du toit du domaine 14400mRésolution à 1500m δz = 93mRésolution à 2000m δz = 131mDébut de la simulation 27 dé
embre 2006 à 18h (épisode E6)Fin de la simulation 29 dé
embre 2006 à 23h (épisode E6)Durée totale de la simulation 53hCoût numérique du 
al
ul ≈ 1000h CPU sur 8 pro
esseurs NEC-SX8 (IDRIS)Tab. 8.1 � Cara
téristiques de la simulation de référen
e S6 − dz4



1. Con�guration numérique 163Ces paramètres sont guidés par la né
essité d'obtenir une simulation ave
 unfort degré de pré
ision. La situation étudiée est en e�et rendue plus 
omplexe parla 
ombinaison de la très forte stabilité statique (qui implique une sensibilité forteaux 
onditions initiales et à la résolution) et la géométrie très 
omplexe des valléesGrenobloises (qui rend di�
ile la 
onvergen
e des solveurs de pression né
essairepour résoudre les équations dynamiques).1.3 Validation de la simulationLa validation est e�e
tuée par 
omparaison des résultats aux mesures disponiblesaux stations.1.3.1 Evolution temporelle de la températureLa �gure 8.1 
ompare l'évolution temporelle (entre le 27 dé
embre à 18h UTC etle 29 dé
embre à 18h UTC) de la température mesurée (en noir) et de la températuresimulée (en bleu) aux 7 stations, triées par altitude 
roissante (
f �gure 6.2 pour lalo
alisation des stations).On 
onstate, 
omme mentionné dans l'annexe C, que :� Ave
 la forte résolution de 
ette simulation, la température est bien modéliséepour les stations d'altitude et légèrement moins bien en fond de vallée.� En fond de vallée la température a tendan
e à être surestimée par le modèlela nuit et sous-estimée le jour.� Les premières heures de simulation (temps de spin-up) représentent mal lesmesures, notamment en fond de vallée.Remarquons que 
es 
omparaisons sont lo
ales et que les tendan
es sont malgré toutbien représentées.Sur les 4 stations d'altitudes les plus basses, dans les simulations, on note deuxphases de refroidissement au 
ours de la nuit du 28 au 29, séparées entre elles parun léger ré
hau�ement. Pour 
es trois stations la présen
e du premier refroidisse-ment est extrêmement lo
alisée, les points voisins de quelques 
entaines de mètrespouvant suivre des évolutions très di�érentes. Pendant la première partie de la nuit,la température au niveau du sol est alors fortement hétérogène et dépend beau
oupde la lo
alisation exa
te sur l'horizontale. Ce n'est pas le 
as le reste du temps.Dans les mesures, on ne note pas de phases de ré
hau�ement mais la premièrepartie de nuit est bien sujette à un taux de refroidissement plus grand que la se
ondepartie de nuit pour les 4 stations de fond de vallée. Cet e�et est don
 à relierà des e�ets lo
aux et de 
ourte durée ; par exemple à des vents 
atabatiques quirefroidiraient rapidement les points du fond de vallée, et d'autant plus rapidementque 
eux-
i sont situés à proximité de pentes.



164Chapitre 8. Stru
ture spatiale de la CLA et des 
ourants thermiques
18:00 00:00 06:00 12:00 18:00 00:00 06:00 12:00 18:00

−10

−5

0

5

10

Temps (UTC)

T
 (

°C
)

18:00 00:00 06:00 12:00 18:00 00:00 06:00 12:00 18:00

−10

−5

0

5

10

Temps (UTC)

T
 (

°C
)

(1) (2)
18:00 00:00 06:00 12:00 18:00 00:00 06:00 12:00 18:00

−10

−5

0

5

10

Temps (UTC)

T
 (

°C
)

18:00 00:00 06:00 12:00 18:00 00:00 06:00 12:00 18:00

−10

−5

0

5

10

Temps (UTC)

T
(°

C
)

(3) (4)
18:00 00:00 06:00 12:00 18:00 00:00 06:00 12:00 18:00

−10

−5

0

5

10

Temps (UTC)

T
 (

°C
)

18:00 00:00 06:00 12:00 18:00 00:00 06:00 12:00 18:00

−10

−5

0

5

10

Temps (UTC)

T
 (

°C
)

(5) (6)
18:00 00:00 06:00 12:00 18:00 00:00 06:00 12:00 18:00

−10

−5

0

5

10

Temps (UTC)

T
 (

°C
)

(7)Fig. 8.1 � Evolution temporelle de la température mesurée (o noir) et simulée (+bleu) aux stations pendant l'épisode E6, du 27 au 29 dé
embre. 1-Versoud (B : Bassealtitude), 2-Champ sur dra
 (B), 3-Pont de 
laix (B), 4-Champagnier (B), 5-Peuildu 
laix (M : Moyenne altitude ), 6-Le gua (H : Haute altitude), 7-Chamrousse(H).Voir �gure 6.2 pour la lo
alisation des stations.



1. Con�guration numérique 1651.3.2 Evolution temporelle du ventPour les mesures de vent, on ne dispose que des données à 2 stations : 
elles deChamrousse et du Versoud (
f �gure 6.2 pour la lo
alisation des stations).La �gure 8.2 
ompare l'évolution temporelle (entre le 27 dé
embre à 18h UTCet le 29 dé
embre à 18h UTC) du vent mesuré (en noir) et du vent simulé (en bleu)aux 2 stations du Versoud et de Chamrousse.
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(
) (d)Fig. 8.2 � Evolution temporelle pendant l'épisode E6 (du 27 au 29 dé
embre) de lavitesse du vent (a), (
) et de la dire
tion du vent (b), (d). Haut : au Versoud (B).Bas : à Chamrousse (H).o noir : vent mesuré. + bleu : Vent simulé.Là en
ore, et bien que les 
omparaisons soient lo
ales, la tendan
e est 
onven-ablement représentée. Les ordres de grandeurs de l'intensité du vent sont identiques,de l'ordre de 0 à 1m/s au Versoud et de 2 à 4m/s à Chamrousse.La dire
tion du vent au Versoud est 
elle de l'axe de la vallée du Grésivaudan(environ 60o) et est 
onvenablement représentée par le 
ode. La dire
tion du ventà Chamrousse est presque la même (environ 50o). Le 
ode la surestime de quelquesdizaines de degrés (entre 10o et 40o trop à l'Est). Cet e�et est vraisemblablementimputable à un e�et lo
al qui rend déli
ate la 
omparaison : la topographie étantlissée dans le 
ode, son orientation est peut être légèrement erronée sur 
ette zone(où elle est fortement variable spatialement).
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ture spatiale de la CLA et des 
ourants thermiques1.3.3 Pro�ls verti
aux en �n de nuitLes �gures 8.3 et 8.4 montrent les pro�ls verti
aux de température, d'intensitédu vent et de dire
tion du vent simulés à la verti
ale des stations (traits pleins) etles 
ompare aux valeurs mesurées (
roix). Ces pro�ls sont obtenus pour un instantdonné, en �n de nuit (06h UTC le 28 dé
embre).
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Fig. 8.3 � Pro�ls verti
aux de température simulés à la verti
ale des stations(traitspleins) et température mesurée (
roix) aux stations. Noir : Versoud (B), violet :Champ sur dra
 (B), Bleu fon
é : Pont de 
laix (B), Orange : Champagnier (B),Vert : Peuil du 
laix (M), Bleu 
lair : Le gua (H), Rouge : Chamrousse(H).
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(a) (b)Fig. 8.4 � Pro�ls verti
aux de vitesse du vent (a) et de dire
tion du vent (b) simuléesà la verti
ale des stations (traits pleins) et mesurées (
roix) aux stations. Noir : LeVerdoud (B). Rouge : Chamrousse (H).Ces �gures montrent bien que les pro�ls verti
aux, notamment de tempéra-ture, semblent bien représentés par le 
ode. En e�et, 
elui-
i fournit des pro�ls peudépendants de la lo
alisation sur l'horizontale (faible hétérogénéité horizontale destempératures1) qui semblent par ailleurs suivre l'allure du pro�l que les mesures ausol permettent d'évaluer.1
f 
hapitre 6



2. Strati�
ation de la CLA en 
ou
hes verti
ales 167Cette information valide le fait que les é
arts les plus importants sur la tempéra-ture semblent lo
alisés en fond de vallée, la température étant très bien pres
riteailleurs.Les intensités et dire
tion des vitesses mesurées sont par ailleurs 
ohérentes ave
 lespro�ls simulés.1.3.4 BilanCes 
omparaisons aux mesures (même si 
elles 
i sont peu nombreuses) perme-ttent de valider la simulation dans la 
on�guration C2, qui semble e�e
tivementreprésenter 
onvenablement la dynamique réelle du site.Néanmoins, 
es 
omparaisons sont imparfaites, notamment pour la températureen fond de vallée. Il faut toutefois garder en mémoire que 
es 
omparaisons sontlo
ales et instantanées et que les quantités plus globales sont mieux 
omparables.2 Strati�
ation de la CLA en 
ou
hes verti
alesLa stru
ture générale étant 
onstituée de 
ourants qui s'imbriquent, la CLA desvallées Grenobloises présente ainsi des strates verti
ales bien distin
tes. Elle est 
on-stituée de di�érentes 
ou
hes 
ara
téristiques de 
ha
un des 4 
ourants thermiquesprin
ipaux. Cette se
tion 
her
he à dé
rire 
es 
ou
hes et leurs 
ara
téristiques dansles vallées du Y Grenoblois.On s'intéresse au 
omportement en �n de nuit (à 06h UTC le 28 dé
embre 2006).L'évolution temporelle sera présentée ultérieurement mais la dynamique no
turneévolue lentement autour de 
ette organisation. Les strates restent 
lairement iden-ti�ées et persistantes au 
ours de la nuit.On présente des pro�ls verti
aux moyennés horizontalement sur tous les pointsdu fond de vallée de la vallée 
onsidérée. La �gure 8.5 montre les points retenus dansl'opération de moyenne pour 
ha
une des 4 vallées.2.1 Vallée du GrésivaudanAprès appli
ation d'un opérateur de moyenne horizontale, on obtient les pro�lsverti
aux moyens de la �gure 8.6.La �gure 8.6a montre le pro�l verti
al moyen des ve
teurs vent dans toute lavallée du Grésivaudan (Le fait de représenter le pro�l au milieu de la vallée est pure-ment 
onventionnel). La �gure 8.6b montre la vitesse du vent (noir) et la dire
tiondu vent (en rouge) moyen dans 
ette même vallée. Elle atteste de la présen
e de 4
ou
hes dans la CLA de 
ette vallée :1. Une première 
ou
he basse dans laquelle le �ux est très pré
isément orientédans la dire
tion de la vallée (50o, de Nord-Est), dans laquelle le vent est assezintense (jusqu'à 6 m/s). Cette 
ou
he 
orrespond au 
ourant du Grésivaudan.Les pro�ls thermiques moyens des �gures 8.6
 et 8.6d montrent par ailleursque 
ette 
ou
he est thermiquement très stable (∂zθ ≈ 22K/km).
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(
) (d)Fig. 8.5 � Topographie de la région Grenobloise (domaine D4). Les zones ha
hurées
orrespondent aux surfa
es 
onsidérées pour 
al
uler la moyenne horizontale despro�ls verti
aux sur une vallée. (a) Vallée du Grésivaudan (b) Basse vallée du Dra
(
) Cluse de Voreppe (d) Vallée de la Roman
he.2. Une 2�
ou
he dans laquelle le �ux moyen est de Sud-Ouest (dire
tion moyennede 220o), qui remonte don
 la vallée et s'oppose en dire
tion au 
ourant dela 1o 
ou
he. Cette 
ou
he est très inhomogène et présente des tourbillonshorizontaux de large envergure (de l'ordre de la moitié de la vallée, �gure8.23). La dire
tion du vent varie don
 fortement selon le point de la vallée
onsidérée. En 
onséquen
e, le vent moyen est de faible intensité.Cette 
ou
he est asso
iée au 
ourant du Trièves et au 
ourant de l'Oisans quise 
onfondent sur 
ette gamme d'altitude et 
ontinuent partiellement leurs
ourses dans 
ette vallée en dire
tion du Nord-Est.Comme la 1�
ou
he, 
ette 
ou
he est également très stable (∂zθ ≈ 21K/km).3. Une 3�
ou
he dans laquelle le �ux moyen est en
ore de Sud-Ouest (dire
tionmoyenne de 220o), qui remonte également la vallée. Sa dire
tion est plus netteet moins hétérogène que la 2o 
ou
he (moins de re
ir
ulations). Le vent pos-sède ainsi une intensité légèrement plus élevée. Elle est asso
iée au 
ourantdu Trièves. Cette 
ou
he est assez stable (∂zθ = 10K/km) : la températureabsolue y est approximativement homogène (la température potentielle 
roîten revan
he ave
 l'altitude).4. Une 4�
ou
he, que nous quali�erons de �tampon� entre le CLA et la TL, dans
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(
) (d)Fig. 8.6 � (a) Pro�l verti
al moyen de vent superposé au relief lo
al, vue 3D. Lareprésentation au 
entre de la vallée est purement 
onventionnelle. (b) Pro�l verti-
al moyen de vitesse (+) et de dire
tion (o) du vent. (
) Pro�l verti
al moyen detempérature potentielle. (d) Pro�l verti
al moyen de température absolue.Tous les pro�ls 
orrespondent à la vallée du Grésivaudan à 06h UTC.laquelle le �ux synoptique est 
analisé par le relief. La dire
tion est légèrementtournante ave
 l'altitude. Cette 
ou
he est faiblement stable (∂zθ = 3.6K/km),ave
 une stabilité identique à 
elle de la troposphère libre.Les trois premières 
ou
hes dépendent des 
ourants thermiques lo
aux. La quatrièmeest en revan
he uniquement dépendante du régime synoptique (et du relief lo
al).Au dessus de 
es 4 
ou
hes se trouve la troposphère libre.Par ailleurs, les 
ou
hes 2 et 3 
orrespondent en fait à un même �ux (mélangedes 
ourants du Trièves et de l'Oisans) et remontent la vallée. Néanmoins, 
es deux
ou
hes (2 et 3) sont séparées par une zone, entre 800m et 950m ASL dans laquellele �ux est orienté de Belledonne vers la Chartreuse (dire
tion entre 120o et 170o).Cette 
ou
he intermédiaire (2') est asso
iée au 
ourant de Belledonne, qui n'est pasprésent partout dans la vallée. La présen
e de 
e troisième 
ourant dans 
ette gammed'altitude induit la singularité 
onstaté sur les pro�ls verti
aux dans 
ette gammed'altitude (minimum lo
al de vent, dire
tion variable entre les 
ou
hes 2 et 3).Les pro�ls thermiques moyens des �gures 8.6
 et 8.6d montrent que l'atmosphèreest statiquement stable sur toute la verti
ale. On 
onstate une inversion thermique
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ture spatiale de la CLA et des 
ourants thermiquessous 1500 m, 
'est à dire dans les 3 premières 
ou
hes (la 4o 
ou
he n'est pas eninversion thermique). Les 3 autres vallées possèdent une stru
ture thermique trèssimilaire. Une des
ription approfondie de l'inversion thermique sera faite dans le
hapitre 9.Notons qu'on 
onstate lo
alement des zones d'instabilités ou de plus faible stabilité.Les zones les plus instables sont l'interfa
e entre la 1o et la 2o 
ou
he et la partie
entrale de la 2o 
ou
he. On peut s'attendre à y trouver des instabilités dynamiques.Ces zones de faible stabilité ne sont pas visibles sur les pro�ls thermiques moyens :elles sont spatialement très lo
alisées sur l'horizontale.Le tableau 8.2 résume les 
ara
téristiques des 
ou
hes et leur 
orrespondan
eave
 les 
ourants thermiques lo
aux et la �gure 8.7 illustre la superposition de 
esdi�érentes 
ou
hes.
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Fig. 8.7 � Représentation des di�érentes 
ou
hes dans la vallée du Grésivaudan.2.2 Cluse de VoreppeAprès appli
ation d'un opérateur de moyenne, on obtient les pro�ls verti
auxmoyens de la �gure 8.8. La �gure 8.8a montre le pro�l verti
al moyen des ve
teursvent dans toute la vallée du Grésivaudan. La �gure 8.8b montre la vitesse du vent(noir) et la dire
tion du vent (en rouge) moyen dans 
ette même vallée.On identi�e 2 
ou
hes :1. Une première s'étendant du sol jusqu'à 1150m ASL environ 
ontenant un ventintense sou�ant en dire
tion du Nord-Ouest (dire
tion moyenne de 150o) 
'està dire selon l'axe de la vallée, allant du bassin Grenoblois vers la plaine.2. Une 
ou
he tampon de 1150 m à 3000m ASL dans laquelle le �ux synoptiqueest 
analisé par le relief.Néanmoins, si l'on regarde les 
hoses de façon plus détaillée, on 
onstate plusieursmaxima dans la première 
ou
he : un premier vers 350m ASL, un se
ond vers 720mASL. Lo
alement, on 
onstate même fréquemment un troisième maxima autour de1000m ASL. En fait, 
ette 
ou
he subit l'in�uen
e de 3 
ourants : le 
ourant du
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ales 171COUCHE 1 2 3 4Courant asso
ié Courant du Gré-sivaudan Courant duTrièves Courant duTrièves Cou
he tamponCourant del'Oisans Flux synoptiqueDire
tionmoyenne du�ux 50�, de NE 220�, de SO 220�, de SO 310�, de NOVitesse 4.4 m/s 2.3 m/s 1.1 m/s 2.4 m/smoyenneVitesse max 7.2 m/s 3.9 m/s 2.1 m/s 3.8 m/s(altitude de Vmax) (290m) (810m) (1250m) (2400m)Stabilité Très stable Très stable Stable Légèrement sta-ble (idem TL)(inversion) (inversion)Zones Très faible sta-bilité : Très faible sta-bilité : Non Nond'instabilités 1) Au sol (<
50m) 1) Vers 800m(sur 100m)2) En hautde 
ou
he (20derniers mètres)Homogénéité Très homogène Très inhomogène Assez homogène Homogènedans la valléePrésen
e Oui, deux Oui, unede sous-
ou
hes 1) Près du sol 1) Au niveau du Non Non2) Près du hautde 
ou
he maximum deventTab. 8.2 � Cara
téristiques de la strati�
ation en 
ou
he dans la vallée du Grési-vaudan.
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(a) (b)Fig. 8.8 � (a) Pro�l verti
al moyen de vent au 
entre de la 
luses de Voreppe à06h, superposée au relief lo
al, vue 3D. La représentation au 
entre de la vallée estpurement 
onventionnelle. (b) Pro�l verti
al moyen de vitesse et de dire
tion duvent dans la 
luse de Voreppe à 06h.Grésivaudan, le 
ourant du Trièves et le 
ourant de l'Oisans, qui, après être arrivéssur le bassin Grenoblois s'engou�rent tous trois dans la 
luse de Voreppe en dire
tion



172Chapitre 8. Stru
ture spatiale de la CLA et des 
ourants thermiquesde la plaine. Cha
un de 
es 3 maximas est une signature de l'in�uen
e d'un de 
es3 
ourants.La 
luse permet don
 la ventilation du bassin Grenoblois et l'éva
uation des
ourants lo
aux qui, en son absen
e donneraient lieu à une a

umulation des massesd'air au dessus de l'agglomération (
e qui augmenterait probablement l'intensitéet/ou l'épaisseur des inversions thermiques en pareille situation).La �gure 8.9 et le tableau 8.3 illustrent les 
ou
hes et résument leurs 
ara
téris-tiques.
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Fig. 8.9 � Représentation des di�érentes 
ou
hes dans la 
luse de Voreppe.2.3 Vallée de la Roman
heDe même que pré
édemment, l'appli
ation de l'opérateur de moyenne fournit lespro�ls verti
aux moyens de la �gure 8.10. La �gure 8.10a montre le pro�l verti
almoyen des ve
teurs vent dans la vallée de la Roman
he. La �gure 8.10b montre lepro�l verti
al moyen d'intensité (noir) et de dire
tion (rouge) du vent dans toutela vallée de la Roman
he. Contrairement aux autres vallées, le fond est fortementin
liné dans 
ette vallée, et le 
ourant prin
ipal s'é
oule le long du fond de vallée.Ainsi, nous moyennons les 
ara
téristiques à une distan
e du sol 
onstante (et nonplus horizontalement) et présentons les pro�ls en altitude AGL (au dessus du sol).Ce pro�l montre l'existen
e de 2 
ou
hes :1. Une première s'étendant dans les 800 premiers mètres au dessus du sol, 
'està dire jusqu'à une altitude variant entre 1000 à 1600m ASL en fon
tion dupoint de la vallée où on se situe2. Cette première 
ou
he est un vent de valléefort orienté dans l'axe de la vallée (dire
tion moyenne d'environ 60o) danslaquelle le vent est intense (maximum de 7m/s en moyenne environ 350m audessus du sol). Le �ux provient du massif de l'Oisans et se dirige vers le bassinGrenoblois en suivant la géométrie de la vallée.2 L'altitude du fond de vallée variant beau
oup dans 
ette vallée.
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ales 173COUCHE 1 2Courant asso
ié Courant du Grésivaudan Cou
he tamponCourant de l'Oisans Flux synoptiqueCourant du TrièvesDire
tion moyenne 150�, de SE 330�, de NOdu �uxVitesse 6.2 m/s 2.8 m/smoyenneVitesse max 7.6 m/s 4 m/s(altitude de V max) (730m) (3400m)Stabilité Très stable Légèrement stable(inversion) idem TLZones Très faible stabilitéd'instabilités 1) Au sol (< 80m) Non2) Au niveau duminimum lo
al(sur 150 m environ)Homogénéité Assez homogène Homogènedans la valléePrésen
e Oui, deuxde sous-
ou
hes 1) Près du sol Non2) Au niveau duminimum lo
al de ventTab. 8.3 � Cara
téristiques de la strati�
ation en 
ou
he dans la 
luse de Voreppe.
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(a) (b)Fig. 8.10 � a) Pro�l verti
al moyen de vent au 
entre de la vallée de la Roman
he à06h, superposée au relief lo
al, vue 3D. La représentation au 
entre de la vallée estpurement 
onventionnelle.b) Pro�l verti
al moyen de vitesse et de dire
tion du vent dans la vallée de laRoman
he à 06h.2. Une 
ou
he tampon de 1300-1600m ASL environ jusqu'à 3000m ASL danslaquelle le �ux synoptique est 
analisé par le relief. La dire
tion est légèrementvariable, globalement de Nord-Ouest.La �gure 8.11 et le tableau 8.4 illustrent les 
ou
hes et résument leurs 
ara
téris-



174Chapitre 8. Stru
ture spatiale de la CLA et des 
ourants thermiquestiques.

0 1 2 3 4 5 6 7 8
0

500

1000

1500

2000

2500

3000

3500

Vitesse du vent (m/s)

A
lti

tu
de

 A
G

L 
(m

)

0 50 100 150 200 250 300 350

0

500

1000

1500

2000

2500

3000

3500
Direction du vent (°)

A
lti

tu
de

 A
G

L 
(m

)

1

2

Fig. 8.11 � Représentation des di�érentes 
ou
hes dans la vallée de la Roman
he.COUCHE 1 2Courant asso
ié Courant de l'Oisans Flux synoptique
analiséDire
tion moyenne 60�, de SE 330�, de NOdu �uxVitesse 4.4 m/s 3.7 m/smoyenneVitesse max 7.1 m/s 4.1 m/s(altitude de V max) (1000m) (2600m)Stabilité Très stable Légèrement stable(inversion) idem TLZones Non NonHomogénéité Homogène Homogènedans la vallée variant en dire
tionave
 la 
ourbure de valléePrésen
e Non NonTab. 8.4 � Cara
téristiques de la strati�
ation en 
ou
he dans la vallée de la Ro-man
he.2.4 Basse vallée du Dra
Au dessus de la basse vallée du Dra
, la stru
turation verti
ale est bien plus
omplexe que dans les 3 vallées pré
édentes, 
e
i en raison de la présen
e de plusieurs
ourants d'origines di�érentes qui interfèrent les uns ave
 les autres. Au dessus de
ette vallée, tous les 
ourants interviennent : le 
ourant du Grésivaudan, le 
ourantdu Trièves et le 
ourant de l'Oisans. Par ailleurs, le vent synoptique de Nord-Ouestdonne lieu à un vent de Foehn au passage par dessus les 
rêtes du Ver
ors.



2. Strati�
ation de la CLA en 
ou
hes verti
ales 1752.4.1 Analyse des pro�ls moyens dans la valléeOn applique 
omme pré
édemment un opérateur de moyenne des 
hamps dy-namiques sur tous les points de 
ette vallée ( �gure 8.5). On obtient les pro�ls ver-ti
aux moyens de la �gure 8.12. La �gure 8.12b montre le pro�l moyen d'intensité(noir) et de dire
tion (rouge) du vent dans toute la basse vallée du Dra
.
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(a) (b)Fig. 8.12 � (a) Pro�l verti
al moyen de vent au 
entre de la basse vallée du Dra
 à06h, superposée au relief lo
al, vue 3D. La représentation au 
entre de la vallée estpurement 
onventionnelle.(b) Pro�l verti
al moyen de vitesse et de dire
tion du vent dans la basse vallée duDra
 à 06h.On distingue 4 
ou
hes verti
ales dans la CLA :1. La première est 
on
entrée sous 450 m ASL environ et est asso
ié à un �uxde Nord (provenant du 
ourant du Grésivaudan). Cette 
ou
he est très inho-mogène et soumise à beau
oup de re
ir
ulations horizontales. Le vent y est detrès faible intensité.2. Une se
onde 
ou
he entre 450m ASL et 1150m ASL est asso
iée à un �ux deSud. Ce �ux provient en partie du plateau du Trièves et en partie de la valléede la Roman
he. Le vent provient en fait de dire
tion variant entre 160o et
190o selon qu'il provient de la haute vallée du Dra
, de la vallée de la Gresseou de la vallée de la Roman
he ( �gure 6.1 pour la lo
alisation des vallées).3. Une troisième 
ou
he entre 1150m et 1300m ASL est asso
ié à un maximumde vent venu des pentes du Ver
ors par e�et de Foehn.4. En�n une quatrième 
ou
he est une 
ou
he tampon entre la CLA et la TL. Le�ux synoptique y est 
analisé. Sa dire
tion est de Nord-Ouest variant légère-ment ave
 l'altitude.2.4.2 Origine et imbri
ation des di�érents 
ourantsEn fait, la se
onde 
ou
he dé
rite pré
édemment 
omprend une imbri
ation 
om-plexe de 
ourants venus de la haute vallée du Dra
, de la vallée de la Gresse et de la



176Chapitre 8. Stru
ture spatiale de la CLA et des 
ourants thermiquesvallée de la Roman
he : Le �ux prin
ipal vient globalement du plateau du Trièves(
ourant du Trièves). Au dessus de 750 m ASL environ, 
e �ux se mélange au 
ourantde l'Oisans. Par ailleurs, le �ux venu du Trièves est lui même dé
omposable en deux
ourants : A mesure qu'il avan
e vers le Nord, il est en e�et 
analisé topographique-ment à la fois dans la vallée de la Gresse et dans la haute vallée du Dra
 (
es deuxvallées étant de dire
tion très semblable, approximativement orientée Sud-Nord).Comme le montre la �gure 8.13, en dessous de 800m environ, le 
ourant de lahaute vallée du Dra
 est sensiblement plus froid que le 
ourant de la vallée de laGresse (les 
ara
téristiques de refroidissement des deux vallées sont don
 di�érentes).En arrivant dans le bassin Grenoblois, le 
ourant le plus dense (
elui de la hautevallée du Dra
) se 
on
entre aux altitudes les plus basses et le 
ourant le plus 
haud(
elui de la vallée de la Gresse) s'é
oule au dessus de 
e premier 
ourant.
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(a) (b)Fig. 8.13 � a) Comparaison du pro�l verti
al de température absolue dans la valléedu Dra
 et de la Gresse à égale distan
e de l'embou
hure. Les pro�ls sont pris à 06hUTC le 28 dé
embre. b) S
héma de prin
ipe de l'é
oulement des 
ourants et de leursuperposition au dessus du bassin Grenoblois.Au dessus de 750m ASL, le 
ourant de l'Oisans pénètre au dessus de la bassevallée du Dra
 et vient se joindre au 
ourant venu de la Gresse. La se
onde 
ou
hese stru
ture don
 en 3 sous-
ou
hes :1. De 450m ASL à 600m ASL : Courant de la haute vallée du Dra
.2. De 600 m ASL à 750 m ASL : Courant de la Gresse.3. De 750 m ASL à 1150 m ASL : Courant de la Gresse et 
ourant de l'Oisans.Cette organisation explique la légère variation de l'orientation du vent dans la
2o 
ou
he ainsi que la présen
e de plusieurs extrema d'intensité du vent. On a don
l'organisation de la �gure 8.14.Cette imbri
ation 
omplexe de 
ourants thermiques dont l'orientation dépendde la géométrie des zones génératri
es induit don
 
omplètement la 
omplexité dela stru
turation verti
ale observée.
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Fig. 8.14 � Stru
turation verti
ale de la vallée du Dra
 et représentation des dif-férents 
ourants.3 Stru
ture horizontale de la CLADans la se
tion pré
édente, nous avons examiné la stru
ture verti
ale. Nousnous interessons i
i à la variation horizontale des 
hamps. On se fo
alise toujourssur l'état de la CLA en �n de nuit (06h) dans l'épisode E6. L'évolution temporellesera examinée dans les se
tions ultérieures.3.1 Stru
ture horizontale du 
hamp de ventLa �gure 8.15 synthétise les résultats. Elle montre des 
oupes horizontales du
hamp de vent (tra
é ve
toriellement) superposées à la topographie du site d'étude.On voit ainsi 
omment se répartissent spatialement les 
ourants pré
édemmentsdé
rits. Le tableau 8.5 dé
rit les prin
ipales 
ara
téristiques de l'é
oulement partran
hes d'altitudes.3.2 Stru
ture horizontale du 
hamp de pressionLa �gure 8.16 montre des 
oupes horizontales du 
hamp de pression.Autour de 550m, la 
oupe de la �gure 8.16a montre qu'à altitude 
onstante lapression dans la plaine et dans la partie Nord de la 
luse de Voreppe est sensiblementplus faible que 
elle du bassin Grenoblois, et en parti
ulier des zones dont sont issusles 3 prin
ipaux 
ourants (Grésivaudan, basse vallée du dra
, embou
hure de lavallée de la Roman
he). La di�éren
e de pression étant d'environ 165 Pa entre lesdeux zones, il y a don
 un gradient de pression qui engendre une poussée des massesd'air en dire
tion de la plaine (ave
 une a

élération dûe au gradient de pression del'ordre de 10−2m/s2).Ce gradient de pression horizontal dans la 
luse de Voreppe explique que les 
ourantsprin
ipaux s'y engou�re.
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ourants thermiques

z = 350m z = 450m
z = 550m z = 650m
z = 850m z = 1050m

z = 1500m z = 3000mFig. 8.15 � Coupe horizontale du 
hamp de vent superposé à la topographie dusite. La 
oupe est faite à une altitude z (ASL) 
onstante (350m, 450m, 550m, 650m,850m, 1050m, 1500m, 3000m).Autour de 850m, on visualise que la vallée de la Roman
he 
omprend des pres-
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ture horizontale de la CLA 179ALTITUDES Courant prin-
ipal Traje
toire du 
ourantprin
ipal Homogénéité Autres spé
i�
itésEn dessous de500m ASL Courant du Gré-sivaudan Du Nord Grésivaudan versla 
luse de Voreppe (dire
-tion 50�, de NE puis 150�,de SE) Homogène enintensité etdire
tion Dans la partie Sud, le �uxest de Nord sous 450mASL, par 
ontinuité du �uxde masse du 
ourant duGrésivaudan.Entre 500 et650m ASL Courant duTrièves Depuis les deux vallées duDra
 et de la Gresse versla 
luse de Voreppe (dire
-tion 170�, de S puis 150�, deSE). Une partie est déviéevers le Grésivaudan (dire
-tion 220�, de SO) Assez ho-mogène surla premièretraje
toire.Très inho-mogène dans leGrésivaudan Fortes re
ir
ulations hori-zontales dans la vallée duGrésivaudan.Entre 650 et900m ASL Courant del'Oisans etCourant duTrièves Courant du Trièves : Idempré
édemment. Courant del'Oisans : De la vallée dela Roman
he vers Voreppe(dire
tion 60�, de NE puis150�, de SE). Une partie estdéviée vers le Grésivaudan(dire
tion 220�, de SO)
Courant del'Oisans trèshomogène dansla vallée dela Roman
he.Très inho-mogène dans leGrésivaudan

Fortes re
ir
ulations hor-izontales dans la valléedu Grésivaudan. Les2 
ourants prin
ipauxse mélangent. Présen
ed'un �ux non négligeabled'air depuis les pentes deBelledonne (
ourant deBelledonne).De 900m à1300m Courant del'Oisans etCourant duTrièves Courant du Trièves : dela vallée de la Gressevers la vallée du Grésivau-dan. Courant de l'Oisansuniquement dans la valléede la Roman
he (dire
tion60�, de NE). Il passe en ef-fet par dessus le relief etpoursuit sa 
ourse en dire
-tion du Sud-Ouest.
Atmosphèretrès inho-mogène surtout le site.

Vers 1300m Courant del'Oisans. In�u-en
e du régimesynoptique dansla 
luse deVoreppe. Très inho-mogène spa-tialement enGrésivaudan. Le vent synoptique déviele �ux du Trièves et 
réeune zone de front entre lesdeux 
ourants de dire
tionsopposées, à la verti
ale del'embou
hure de la hautevallée du Dra
.Entre 1500met 3000m Régime synop-tique 
analisé De Nord-Ouest, 
analiséNord-Ouest dans la 
lusede Voreppe, dévié vers leSud dans la vallée du Dra
 Inhomogènesur tout le sitesous 2200m.Très homogène(dire
tion NO)à partir de2200m. Courant de l'Oisans en-
ore présent dans la val-lée de la Roman
he. Valléedu Grésivaudan soumise àun faible vent de Nord-Ouest (intrusion synop-tique) jusqu'à 1800m. Vers1800m, 
outournement dumassif de Belledonne versl'Ouest (vers les sommetsles moins hauts) donnantun fort vent Est-Ouest surles 
rètes.Au delà de3000m Régime synop-tique De Nord-Ouest Extrêmementhomogène Hors CLATab. 8.5 � Des
ription de l'é
oulement dans la CLA du site Grenoblois par tran
hesd'altitudes.



180Chapitre 8. Stru
ture spatiale de la CLA et des 
ourants thermiquessions très supérieures 
e qui explique le fort 
ourant observé dans 
ette vallée.En�n, vers 1300m, on 
onstate que la pression est à peu près identique au dessusde tout le bassin Grenoblois (si on ex
lut les zones près des pentes). Il n'y a alorsplus de vents thermiques lo
aux (sauf 
atabatiques près des pentes) et l'in�uen
edu régime synoptique s'exer
e.
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(
)Fig. 8.16 � Coupe horizontale du 
hamp de pression. La 
oupe est faite aux altitudes(ASL) de : 550m (a), 850m (b), 1300m (
).4 Stru
ture spatiale des 
ourants thermiquesDans 
ette se
tion, nous nous fo
alisons sur les 3 
ourants thermiques prin
ipauxdes vallées Grenobloises, et nous 
her
hons à dé
rire leur stru
ture spatiale. Notam-ment nous examinons leur extension transversale dans la largeur de 
haque valléeainsi que leur évolution longitudinale. La même analyse est menée pour 
ha
un destrois 
ourants.Pour le 
ourant du Grésivaudan (se
tion 4.1), nous e�e
tuons une 
oupe longi-tundiale et une 
oupe transversale dans la vallée du Grésivaudan (
f �gure 8.17
et 8.17d) dont les lo
alisations sont indiquées sur les �gure 8.17a et 8.17b. Pour le
ourant de l'Oisans (se
tion 4.2), 
es 
oupes sont e�e
tuées dans la vallée de la Ro-man
he et sont présentées, ave
 leurs lo
alisations, sur la �gure 8.19. Pour le 
ourantdu Trièves (se
tion 4.3), les 
oupes sont e�e
tuées dans la basse vallée du Dra
 etsont présentées, ave
 leurs lo
alisations, sur la �gure 8.20.



4. Stru
ture spatiale des 
ourants thermiques 181Sur les 
oupes longitudinales et transverses sont présentées les iso
ontours dedire
tion du vent et le 
hamp ve
toriel de vent est superposé. Attention : Sur les
oupes longitudinales, seule la 
omposante tangentielle à la 
oupe est 
onsidéréedans le tra
é du ve
teur vent. Sur les 
oupes transverses, en revan
he, 
omme la
omposante du vent dans 
ette 
oupe est faible, nous avons 
hoisi de représenter lesve
teurs vents selon la 
onvention de radiosondage : C'est le ve
teur vent total etnon pas le ve
teur vent dans la 
oupe qui est représenté. Un ve
teur vent pointantvers le bas de la �gure 
orrespond ainsi à un vent de Nord (et non pas à un ventdes
endant), un ve
teur pointant vers la droite à un vent d'Ouest (et non pas à unvent par
ourant la 
oupe de gau
he à droite).

(a) (b)

(
) (d)Fig. 8.17 � Lo
alisation des 
oupes longitudinale (a) et transverse (b) dans la valléedu Grésivaudan. (
) Iso
ontours de dire
tion du vent superposé aux ve
teurs venttangentiel dans une 
oupe longitudinale dans la vallée du Grésivaudan. (d) Iso
on-tours de dire
tion du vent et ve
teurs vent total (
onvention radiosondage) dansune 
oupe transverse dans la vallée du Grésivaudan. Les di�érentes 
ou
hes sonts
hématisées.



182Chapitre 8. Stru
ture spatiale de la CLA et des 
ourants thermiques4.1 Stru
ture spatiale du 
ourant du GrésivaudanLe 
ourant du Grésivaudan s'é
oule dans une 
ou
he d'environ 300 mètres d'é-paisseur dans le fond de la vallée du même nom.Les �gures 8.17
 et 8.17d montrent qu'on retrouve très 
lairement la stru
-turation en 
ou
hes évoquée dans les paragraphes pré
édents. Elles permettent parailleurs de visualiser l'extension spatiale du 
ourant prin
ipal de 
ette vallée (
ourantdu Grésivaudan).On voit que son épaisseur évolue très peu longitudinalement. On voit par 
ontreque son extension dans la largeur de la vallée s'étend jusque sur le bas des pentesdu massif de Belledonne (à droite sur la �gure), où 
e 
ourant est presque aussiépais qu'en fond de vallée (même s'il y est moins intense). Ce 
ourant n'est don
pas stri
tement 
antonné en fond de vallée. Il s'étend en altitude sur les �an
s desmassifs adja
ents.Le long de sa ligne de 
ourant (
f �gure 8.18a), le 
ourant du Grésivaudanévolue peu : l'épaisseur du 
ourant reste approximativement 
onstante (environ 300à 350m), de même que la valeur du maximum (autour de 7m/s). La hauteur de 
emaximum augmente en revan
he à mesure que le 
ourant avan
e (d'environ 40m audessus du sol à l'entrée dans la vallée, il passe à environ 100m au dessus du sol à lasortie de la vallée).Par ailleurs, au niveau du sol, la température est très froide à l'entrée dans lavallée, puis augmente avant de diminuer à nouveau (de −6oC il passe à environ
−4oC puis dé
roît à nouveau), 
omme le montre la �gure 8.18b. Cela s'explique parla présen
e de la ville à peu près au milieu de son itinéraire : on 
onstate un e�etd'il�t de 
haleur urbain ayant une in
iden
e maximale de 2oC sur la températureau sol. La température est a�e
tée sur une 
inquantaine de mètres environ.
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(a) (b)Fig. 8.18 � a) Ligne de 
ourant du �
ourant du Grésivaudan� à 06h, superposé aux
ontours de relief. b) Pro�l verti
aux de température absolue le long du 
ourantdu Grésivaudan. Le dégradé de 
ouleurs indique la position le long de la ligne de
ourant (bleu fon
é : Début du 
ourant, Jaune : �n du 
ourant).



4. Stru
ture spatiale des 
ourants thermiques 1834.2 Stru
ture spatiale du 
ourant de l'OisansLe 
ourant de l'Oisans s'é
oule dans une 
ou
he d'environ 1000 mètres d'épais-seur dans le fond de la vallée du même nom.

(a) (b)

(
) (d)Fig. 8.19 � Lo
alisation des 
oupes longitudinale (a) et transverse (b) dans la valléede la Roman
he. 
) Iso
ontours de dire
tion du vent superposé aux ve
teurs venttangentiel dans une 
oupe longitudinale dans la vallée de la Roman
he. d) Iso
on-tours de dire
tion du vent et ve
teurs vent total (
onvention radiosondage) dansune 
oupe transverse dans la vallée de la Roman
he. Les di�érentes 
ou
hes sonts
hématisées.Les �gures 8.19
 et 8.19d montrent qu'on retrouve en
ore très 
lairement lastru
turation en 
ou
hes évoquée dans les paragraphes pré
édents.Dans la vallée de la Roman
he, le vent de vallée s'étend approximativementjusqu'à la hauteur des 
rêtes (on retrouve la situation de la vallée unidimensionnellesimple et idéalisée de la première partie). Il s'épaissit légèrement et s'intensi�e àmesure qu'il s'é
oule dans la vallée. Il semble suivre le fond de vallée et s'apparente



184Chapitre 8. Stru
ture spatiale de la CLA et des 
ourants thermiquesdon
 à un vent 
atabatique dans 
ette partie de la vallée. Il est assez égalementréparti dans la largeur, mais se fait plus intensément ressentir sur les versants Norddu fait de la 
ourbure de la vallée et de l'inertie du vent.4.3 Stru
ture spatiale du 
ourant du TrièvesLe 
ourant du Trièves suit une évolution plus 
omplexe. Comme on l'a évoqué,il se dé
oupe notamment en deux sous-
ourants : le 
ourant de la haute vallée duDra
 et le 
ourant de la Gresse.

(a) (b)

(
) (d)Fig. 8.20 � Lo
alisation des 
oupes longitudinale (a) et transverse (b) dans la valléedu Dra
. 
) Iso
ontours de dire
tion du vent superposé aux ve
teurs vent tangen-tiel dans une 
oupe longitudinale dans la basse vallée du Dra
. d) Iso
ontours dedire
tion du vent et ve
teurs vent total (
onvention radiosondage) dans une 
oupetransverse dans la basse vallée du Dra
. Les di�érentes 
ou
hes sont s
hématisées.Les �gures 8.20
 et 8.20d montrent qu'on retrouve là aussi très 
lairement lastru
turation en 
ou
hes évoquée dans les se
tions pré
édentes. Dans les �gures



5. Zones de re
ir
ulation, de stagnation et de ventilation 1858.20
 et 8.20d, les numérotations des 
ou
hes 
orrespondent aux 
ou
hes suivantes :1. Cou
he de vent du Nord, 
ourant du Grésivaudan.2. Courant de la haute vallée du Dra
.3. Courant de la vallée de la Gresse.4. Courant de l'Oisans.5. E�et de Foehn provenant des 
rêtes du Ver
ors.6. Re
ir
ulation horizontale au dessus du talweg de Vaulvaneys.Notons que les 
ou
hes 2 et 3 (
orrespondant au 
ourant de la haute vallée du Dra
et au 
ourant de la Gresse) 
onstituent à elles deux le 
ourant du Trièves (
ar 
e�ux général de Sud est généré sur le plateau du Trièves).On voit notamment sur la �gure 8.20
 que le 
ourant du Trièves et le 
ourant del'Oisans interfèrent et se 
onfondent spatialement dans la partie Nord de la bassevallée du Dra
. Les deux �ux étant de dire
tion très pro
hes, le vent s'intensi�e dans
ette zone, 
ar il devient la 
ombinaison de deux 
ourants. On retrouve par ailleursque le 
ourant de la haute vallée du Dra
 (2) s'é
oule sous le 
ourant de la Gresse(3) 
ar 
elui-
i est moins dense.5 Zones de re
ir
ulation, de stagnation et de ventilationDans la se
tion 5.1, nous examinons la ventilation des 50 premiers mètres audessus du sol, qui représentent la 
ou
he dans laquelle les e�ets de stagnation ontun impa
t sanitaire dire
t.Les se
tions 5.2 et 5.3 s'intéressent en revan
he au reste de la CLA (au delà de50m au dessus du sol).5.1 Quanti�
ation de la stagnation, de la re
ir
ulation et de laventilation en basses 
ou
hes[Allwine et Whiteman, 1994℄ proposent une méthode de quanti�
ation de la stag-nation et de la re
ir
ulation. La méthode se base sur le 
al
ul de deux indi
es :1. L'indi
e de stagnation dé�ni par :
Si = T

i+n∑

j=i

(
u2

j + v2
j

)1/2 (8.3)où i = 1, .., N − n est l'indi
e 
ourant de la série temporelle ui et vi quireprésentent respe
tivement les 
omposantes Est-Ouest (positive vers l'Est) etNord-Sud (positive vers le Nord) du vent, N le nombre d'éléments de 
es séries,
T la résolution temporelle de 
es séries (ie pour des informations horaires,
T = 1h), n = τ/T et τ le temps de transport désiré (T ≤ τ < NT ). La valeurde Si peut être 
al
ulée à 
haque instant ti = t0 + (i − 1)T (t0 représentantl'instant de départ de la série temporelle).



186Chapitre 8. Stru
ture spatiale de la CLA et des 
ourants thermiquesAinsi dé�ni, 
et indi
e de stagnation représente la distan
e totale par
ouruepar une parti
ule entre l'instant ti et l'instant ti + τ .2. L'indi
e de re
ir
ulation dé�ni par :
Ri = 1 −

(
X2

i + Y 2
i

)1/2

Si
(8.4)où Xi = T

∑i+n
j=i uj et Yi = T

∑i+n
j=i vj.Ainsi dé�ni, 
et indi
e est 
ompris entre 0 et 1 ; Ri = 0 indiquant l'absen
e dere
ir
ulation et Ri = 1 une re
ir
ulation 
omplète (les parti
ules reviennent àleur position initiale en une durée τ).[Allwine et Whiteman, 1994℄ 
lassent alors le 
omportement de l'é
oulement autourd'une station à partir de 
es indi
es et de seuils 
ritiques dé�nis dans le tableau 8.6.Le seuil de stagnation est dé�ni à partir d'un vent moyen de 1.5m/s pendant unedurée de 24h et le seuil de ventilation pour un vent moyen de 2.9m/s sur la mêmedurée.ETAT DE L'ECOULEMENT CRITERE SEUILSSTAGNATION Si ≤ Sc Sc = 130kmRECIRCULATION Ri ≥ Rc Rc = 0.6VENTILATION Si ≥ Scv et Ri ≤ Rcv Scv = 250km et Rcv = 0.2Tab. 8.6 � Dé�nition de la stagnation, de la re
ir
ulation et de la ventilation selon[Allwine et Whiteman, 1994℄.Nous étendons 
ette 
lassi�
ation à 5 
lasses de 
omportement (
f tableau 8.7).Les 
lasses de stagnation, re
ir
ulation et ventilation ainsi dé�nies 
orrespondent à
elles de [Allwine et Whiteman, 1994℄ mais nous ajoutons une 
lasse de stagnation
ritique (stri
tement in
luse dans les 
lasses de stagnation et de re
ir
ulation de[Allwine et Whiteman, 1994℄) 
ara
térisant les zones les plus sensibles aux émissionspolluantes (très forte stagnation, doublée d'une forte tendan
e à la re
ir
ulation) etune 
lasse de ventilation faible dans laquelle l'atmosphère est seulement légère-ment ventilée.ETAT DE L'ECOULEMENT CRITERE SEUILSSTAGNATION CRITIQUE Si ≤ Sc et Ri ≥ Rc Sc = 130km et Rc = 0.6STAGNATION Si ≤ Sc et Ri ≤ Rc Sc = 130km et Rc = 0.6RECIRCULATION Ri ≥ Rc et Si ≥ Sc Sc = 130km et Rc = 0.6VENTILATION FAIBLE (Sc ≤ Si ≤ Scv et Ri ≤ Rc) Sc = 130km et Rc = 0.6ou Scv = 250km et Rcv = 0.2(Rcv ≤ Ri ≤ Rc et Si ≥ Scv)VENTILATION Si ≥ Scv et Ri ≤ Rcv Scv = 250km et Rcv = 0.2Tab. 8.7 � Classi�
ation de l'état de l'é
oulement en 5 
atégories pour la présenteétude.



5. Zones de re
ir
ulation, de stagnation et de ventilation 187On 
al
ule alors les indi
es Si et Ri en tous points de la CLA. On utilise unedurée τ = 24h 
ara
téristique de la période du système de vents de vallées (
f parexemple [Venegas et Mazzeo, 1999℄). Ainsi, nous 
onservons les valeurs des seuils
Sc et Scv dé�nis par [Allwine et Whiteman, 1994℄ puisque les vallées 
onsidérées i
ipossèdent des 
ara
téristiques similaires à 
elles qu'ils étudient. On moyenne lesindi
es sur les 2 jours de simulation et sur les 50 premiers mètres au dessus du sol,de façon à obtenir les 
ara
téristiques de la 
ou
he dans laquelle se déroulent lespro
essus d'émissions polluantes. On obtient alors les 
artes de la �gure 8.21a et8.21b (respe
tivement pour Si et Ri). La �gure 8.21
 montre, quant à elle, l'état del'é
oulement lo
al en 
haque point de la vallée. Les zones de stagnation 
ritiquesont en rouge fon
é, les zones de stagnation en rouge, les zones de re
ir
ulationen orange, les zones de ventilation faible en vert et les zones de ventilation enbleu.
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(
)Fig. 8.21 � (a) Indi
e de stagnation Si (en km) de l'air moyenné dans les 50 mètresau dessus du sol. (b) Indi
e de re
ir
ulation Ri de l'air moyenné dans les 50 mètres audessus du sol. (
) Classi�
ation de l'état de l'é
oulement : Rouge fon
é : Stagnation
ritique, rouge : Stagnation, orange : Re
ir
ulation, vert : Ventilation faible,bleu : Ventilation.



188Chapitre 8. Stru
ture spatiale de la CLA et des 
ourants thermiquesOn visualise l'impa
t des 
ourants prin
ipaux sur la ventilation, et notamment
elui du 
ourant du Grésivaudan, essentiellement 
on
entré dans les basses 
ou
hes,qui permet une ventilation relativement forte de la vallée du Grésivaudan et de la
luse de Voreppe. Par ailleurs, on véri�e bien que la zone au Sud de l'agglomérationGrenobloise est la plus 
ritique, notamment la zone Sud-Est 
omprise entre le massifde Belledonne et la vallée de la Roman
he ave
 des indi
es de re
ir
ulation allantjusqu'à 0.85 et des indi
es de stagnation de l'ordre de 40km (pour τ = 24h), 
'est àdire des vents moyens très faibles de l'ordre de 0.4m/s ayant une très forte tendan
eà la re
ir
ulation. Les zones de pentes ont également une tendan
e à la stagnationou à la faible ventilation puisqu'elles subissent essentiellement l'e�et des 
ourants
atabatiques, d'intensité plus faible que les vents de vallées.5.2 Zones de ventilation de la CLAAu dessus des 50 premiers mètres, les vents variant fortement ave
 l'altitude, laméthode d'analyse pré
édente s'applique mal (il faut utiliser des seuils 
ritiquesvariables ave
 l'altitude pour représenter 
onvenablement la ventilation). Dès lors,les lignes de 
ourants s'avèrent un outil plus adapté.Au delà de 50m AGL, en raison des fort 
ourants qui s'y é
oulent, les zones lesmieux ventilées du site Grenoblois dans un épisode stable sont don
 :1. Toute l'épaisseur de la CLA dans la 
luse de Voreppe (
f �gure 8.22), à l'ex-
eption des zones situées sur les �an
s de la Chartreuse, plus protégées du ventpar 
e massif.2. Entre 500m et 1000m ASL dans toute la vallée du Dra
.3. Au dessus de 600 m ASL dans la vallée de la Roman
he.4. Les 300 premiers mètres de la CLA dans la vallée du Grésivaudan.

Fig. 8.22 � Iso
ontours de dire
tion du vent superposé aux ve
teurs vent tangentieldans une 
oupe longitudinale dans la 
luse de Voreppe



5. Zones de re
ir
ulation, de stagnation et de ventilation 189Toute parti
ule se retrouvant dans 
es zones est don
 largement éva
uée du site au
ours d'une nuit. En e�et, le vent étant en moyenne supérieure à 3m/s, la distan
ede par
ours d'une parti
ule est de près de 130 km en une nuit 
e qui est environ4 fois supérieur à la taille du domaine 
onsidéré. Ces parti
ules sont par ailleurséva
uées vers la plaine iséroise, par le biais de la 
luse de Voreppe.5.3 Zones de re
ir
ulation et de stagnation de la CLAEn revan
he, 
ertaines zones sont soumises à des fortes re
ir
ulation, voire à desstagnations de l'air. C'est notamment le 
as :1. Des 200 premiers mètres au dessus du sol de toute la partie Sud du bassinGrenoblois, 
omme le montrent les �gures 8.20
 et 8.23a. Cette zone est par-ti
ulièrement 
ritique pour 4 raisons :(a) Elle est à la fois le lieu d'une re
ir
ulation horizontale et d'une re
ir
ula-tion verti
ale quasi-stationnaire qui piège très probablement les parti
ulesdans 
ette min
e partie de la CLA.(b) Le vent y est globalement de Nord et est situé sous une 
ou
he de ventvenue du Sud et très stable qui agit véritablement 
omme un 
ouver
le.(
) Le �ux moyen dans 
ette 
ou
he semble la 
ontinuité d'une partie du �uxvenu du Grésivaudan et du 
entre de l'agglomération, don
 les parti
ulespolluantes émises dans toute la vallée du Grésivaudan peuvent aisémenty être transportée.(d) Elle 
orrespond également à une zone de fortes émissions de polluants(ro
ades, industries, ...).Néanmoins, dans 
ette zone, le fort 
isaillement de vent à l'interfa
e entre 
ette
ou
he et le 
ourant du Trièves peut induire des instabilités dynamiques, quipeuvent être un mé
anisme moteur d'un é
happement des parti
ules vers les
ou
hes supérieures, dans lesquelles les polluants seraient rapidement éva
uésvers la plaine iséroise. Le 
al
ul du pro�l verti
al d'un nombre de Ri
hardsondans 
ette zone permettrait peut être de pré
iser 
ette 
onje
ture.2. Du talweg de Vaulnaveys (au Sud-Est de l'agglomération), qui est une zonede stagnation 
ritique, entre 500 et 800 m ASL, 
omme le montrent les lignesde 
ourants de la �gure 8.23.3. De la 
ou
he entre 750 et 1000 m ASL dans la partie Sud-Ouest de la vallée duGrésivaudan (
f �gure 8.23). La re
ir
ulation dans 
ette zone étant asso
iéeà une spirale tridimensionnelle des
endante qui joue un r�le parti
ulièrementa
tif dans la destru
tion de l'inversion thermique dans 
ette partie de la vallée(
f 
hapitre 9).Dans 
es zones, l'air a tendan
e à re
ir
uler en bou
le sur quelques 
entaines demètres à quelques kilomètres, voire à stagner, ave
 des indi
es de stagnation fort (del'ordre de Si . 50 km).
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ture spatiale de la CLA et des 
ourants thermiques

(a) (b)

(
) (d)

(e) (f)Fig. 8.23 � Lignes de 
ourants à a) 350 m ASL b) 600 m ASL 
) 650 m ASL d) 700m ASL e) 750 m ASL f) 800 m ASL.Con
lusionPendant 
et épisode de pollution, la CLA est don
 très stable sur toute sa hauteuret présente une inversion thermique de basse 
ou
he (jusqu'à environ 1500m ASL).



5. Zones de re
ir
ulation, de stagnation et de ventilation 191Au sein de 
ette 
ou
he d'inversion et dans 
ha
une des vallées du 
omplexeGrenoblois, l'atmosphère est organisée en 
ou
hes. Cha
une de 
es 
ou
hes 
orre-spond à un 
ourant généré thermiquement sur le site. Les 
ourants sont alimentésen partie par le refroidissement des pentes qui engendre des vents 
atabatiques eten partie par les di�éren
es de pression engendrées sur le site ou entre les vallées etla plaine voisine. La température moyenne de 
es 
ourants, que l'on peut assimilerà des 
ourants de densité, expliquent leurs traje
toires. Ces 
ourants s'é
oulent defaçon quasi-horizontale sur des niveaux d'altitude di�érents et se mélangent peu,expliquant ainsi la stru
turation verti
ale en 
ou
hes. Dans la 
luse de Voreppe, enrevan
he, 3 des 4 
ourants prin
ipaux interviennent sur la même gamme d'altitudeet s'y mélangent pour donner lieu à un vent orienté de l'agglomération Grenobloisevers la plaine, sur toute la hauteur de la CLA. En 
onséquen
e, on observe despro�ls verti
aux de vitesses variant fortement ave
 l'altitude et présentant plusieursextremums. Le modèle 
lassique supposerait qu'en période no
turne, la 
ou
he d'in-version 
omporte un jet unique dirigé dans l'axe de la vallée, dans le sens des
endant(
f 
hapitre 2). Ce modèle est don
 fortement mis en défaut i
i puisqu'on observeplusieurs jets d'intensités et d'origines di�érentes, notamment dans les vallées duDra
 et du Grésivaudan.Par ailleurs, la parti
ularité géomorphologique du site (3 vallées prin
ipales degrande envergure sont imbriquées) donne lieu à une parti
ularité du système devents de vallée : les 
ourants thermiques issus ou générés dans une vallée peuventpoursuivre leurs 
ourses dans une autre, 
e qui n'est habituellement pas observé. Par
onséquent, au sein d'une vallée, la stru
ture transversale de la CLA peut être trèshétérogène (vallée du Dra
). La 
omplexité orographique du site est don
 totalementresponsable de l'organisation spatiale des vents.Ces 
ourants résultent en des interfa
es souvent (mais non ex
lusivement) hori-zontales. Le 
isaillement verti
al de vents est fort au travers de 
es interfa
es : ellespeuvent don
 être des lieux d'intensi�
ation des é
hanges turbulents, dans lesquelsdes instabilités peuvent apparaître, favorisant l'é
happement des parti
ules d'une
ou
he vers une autre. On remarque par ailleurs (au sud de l'agglomération) l'exis-ten
e d'une 
ou
he près du sol dans laquelle la vitesse est très faible et re
ir
ulante,
ouverte par une 
ou
he de vent fort se dirigant vers la plaine. On en déduit d'unepart que le vent de vallée peut ne pas s'étendre jusqu'au sol ; et d'autre part qu'ilest important de 
onnaître le taux de transfert de parti
ules entre 
es deux 
ou
hes
ar leur in�uen
e sur la dynamique des polluants est très di�érent. Une étude detraje
toires de tra
eurs passifs dans l'é
oulement pourrait aider à 
ette analyse.En�n, 
ette 
ir
ulation engendre des zones de re
ir
ulation et de stagnation, 
ri-tiques du point de vue de la pollution, et des zones ventilées, probablement moinssensible aux émissions. On remarque que 
ertaines zones sont très bien ventilées(vallée du Grésivaudan et 
luse de Voreppe), malgré la très forte stabilité statiquede l'épisode. Il est don
 
lair que la stabilité ne permet pas à elle seule d'expli-quer le 
omportement des polluants (et notamment leur dissémination). Les zones
ritiques de la région Grenobloise ont également pu être mis en éviden
e (situéeessentiellement au Sud et au Sud-Est de l'agglomération sur un se
teur d'une
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ture spatiale de la CLA et des 
ourants thermiquestrentaine de km2). Elles s'avèrent engendrées par des stru
tures tourbillonnairesquasi-stationnaires dans lesquelles le vent est faible. Une analyse plus approfondiedes mé
anismes de mélange dans 
es zones pourrait s'avérer utile, ainsi que le suivides 
on
entrations en espè
es polluantes (déjà e�e
tué aux stations de Pont de Claix,Champagnier et Champ sur dra
, même si Vizille et Vaulnaveys pourraient mériterun suivi des 
on
entrations lo
ales).
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Introdu
tionLors de périodes synoptiques 
almes (anti
y
lone), de fortes inversions ther-miques peuvent se former dans les zones de montagnes (
f 
hapitre 6). L'évolution de
es inversions a fait l'objet de nombreuses études. On distingue généralement le 
om-portement des bassins, fréquemment soumis à des phénomènes de stagnations d'airtrès froid, appelées 
old pool ([Whiteman et al., 2001℄) et 
elui des vallées, soumis àdes systèmes de vents thermiques lors de 
es inversions (
f [Whiteman et al., 1999a℄ou 
hapitre 8). Ces inversions subissent un 
y
le diurne très marqué. Elles se for-ment et s'intensi�ent la nuit ([Surridge, 1986℄) pendant une phase de formation(build-up), et sont détruites la journée pendant une phase destru
tion (break-up).Destru
tion diurneA partir d'une 
ampagne de mesures menées dans de nombreuses vallées du Col-orado, [Whiteman, 1982℄ et [Whiteman et M
Kee, 1982℄ dé
rivent la destru
tiondes inversions et 
lassi�ent le 
omportement des vallées selon 3 types de destru
-tion (
f le 
hapitre 2 pour la des
ription de 
e modèle 
lassique). Les mé
anismesde destru
tion font intervenir les vents anabatiques et le ré
hau�ement du hautde la 
ou
he d'inversion par subsiden
e ([Müller et Whiteman, 1988℄). Une analysedes bilans de �ux en surfa
e ([Whiteman et al., 1989a℄ et [Whiteman et al., 1989b℄)montre que 
ette destru
tion est imputable au �ux de 
haleur sensible, lui mêmeengendré par le �ux solaire. Le �ux de 
haleur sensible étant supérieur au �ux à ap-porter pour détruire l'inversion, l'ex
édent énergétique est utilisé pour faire 
roîtrela 
ou
he 
onve
tive de journée.La destru
tion de l'inversion dans les bassins s'avère très similaire, 
e qui suggèreque les vents de vallées n'ont pas d'in�uen
e sur 
e mé
anisme puisque 
eux-
in'existent pas dans les bassins ([Whiteman et al., 2004℄).Dans son arti
le, [Whiteman, 1982℄ fait le 
onstat que les inversions thermiquesmettent entre 3h30 et 5h pour être détruites dans les vallées. Néanmoins, l'essentieldes observations aboutissant à 
e 
onstat ont été 
onduites en été, au printemps ouen automne. Plus pré
isément, sur 21 
as d'études, seules 2 inversions d'hiver sonttraitées et dans un de 
es deux 
as, l'inversion thermique ne parvient pas à êtredétruite au 
ours de la journée. L'auteur 
onsidère alors 
e 
as 
omme pathologiqueet explique la di�éren
e de 
omportement par la présen
e d'une 
ouverture neigeuse.
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tuées par [Anquetin et al., 1998℄ mon-trent que la saison impa
te notablement 
ette destru
tion : le �ux solaire étantmoindre en hiver, la 
ou
he 
onve
tive est présente moins longtemps et s'étend surune 
ou
he plus �ne. Par ailleurs, en hiver, le �ux solaire s'avère insu�sant pourdétruire totalement l'inversion et une 
ou
he d'inversion de sommet reste présentetout au long de la journée.Parallèlement, [Whiteman et al., 1999
℄ analysent les observations faites sur toutun hiver dans le Colorado Plateau Basin. Ils remarquent que 
ertaines inversions sontpersistantes, pouvant ne pas être détruites au 
ours d'un 
y
le journalier et mêmeperdurer jusqu'à 5 à 7 jours. L'analyse montre que 
es types d'inversions sont trèsdépendantes du régime synoptique. En e�et, elles sont fortement pilotées par latempérature au sommet de l'inversion dans le sens où l'évolution journalière desbasses 
ou
hes ne peut pas 
ontrebalan
er l'e�et du ré
hau�ement des 
ou
hes plusélevées si 
elui-
i est trop fort. Ce type de situation tend à disparaître à mesureque le printemps arrive et n'apparaît plus du tout au mois de mars, pendant lequelles inversions sont systématiquement détruites dans l'après-midi ave
 l'épaississe-ment de la 
ou
he limite 
onve
tive. La persistan
e semble alors propre à la périodehivernale.De même, [Zhong et al., 2001℄ étudient des inversions persistantes (du fait d'un�ux solaire insu�sant) dans un bassin de quelques dizaines de kilomètres de largeur.Ils montrent que l'adve
tion de masse froide à l'é
helle synoptique est fondamentaleet doit se 
ombiner à l'épaississement de la 
ou
he 
onve
tive pour que l'inversionsoit détruite. Ils montrent ainsi que les mé
anismes responsables de la destru
tiond'une inversion persistante s'éloignent fortement de 
eux mis en avant par la de-s
ription 
lassique et qu'ils impliquent une imbri
ation d'é
helles.Formation no
turneLa formation, quant à elle, semble s'e�e
tuer (selon le modèle de[Whiteman, 1986℄) sous l'a
tion 
ombinée du refroidissement radiatif du sol etde l'apport d'air froid par drainage des vents 
atabatiques, qui semblent jouerun r�le fondamental dans l'épaississement de l'inversion en vallée. En bassin, 
esvents 
atabatiques induisent alors un rapide refroidissement de la CLA au débutde la nuit puis meurent progressivement à mesure que la stabilité ambiante aug-mente ([Clements et al., 2003℄). Ainsi, les e�ets turbulents sont dominants pen-dant les premières heures, puis les e�ets radiatifs deviennent prépondérants, 
equi résulte en un refroidissement dé
roissant exponentiellement ave
 le temps([De Wekker et Whiteman, 2006℄) sur une é
helle de temps de quelques heures.Des raisonnements énergétiques issus d'une 
ampagne de mesure poussent[Whiteman et al., 1996℄ à 
onstater que les e�ets d'adve
tion horizontale sontimportants, 
e qui semble disso
ier fortement la formation dans les vallées de 
elledans les bassins. Leur bilan de �ux en fond de bassin s'avère non équilibré et ilsen 
on
luent que la turbulen
e des vents 
atabatiques joue un r�le essentiel dans
e bilan thermique. Les simulations de [Fast et al., 1996℄ supporte 
e point de vue.
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tion et persistan
e des inversionsthermiques[Zängl, 2005℄ met quant à lui en avant l'importan
e d'un mé
anisme d'assè
hementdes basses 
ou
hes.Le modèle analytique de [Kondo et al., 1989℄ explique par ailleurs les modèles
lassiques de formation et destru
tion (break-up par subsiden
e et �ux sensible ;build-up par refroidissement radiatif et drainage, insistant sur l'e�et des ventsde pente) mais ne dé
rit pas tous les phénomènes qui s'en é
artent (persistan
e,importan
e de l'adve
tion, ou refroidissement simultané de toute la 
ou
he, 
ommeobservé par [Whiteman et al., 1999
℄).La 
ampagne de mesure METCRAX ([Whiteman et Zhong, 2008℄) ré
emmentinitiée ave
 pour objet de quanti�er les termes prin
ipaux des bilans thermiquesdans les bassins (et les vallées) et le r�le des vents de pente dans le build-up et lebreak-up des inversions, montre que 
es questions sont toujours en suspens.Arti
ulation du 
hapitreDans le présent 
hapitre, on examine l'évolution de l'inversion thermique dansles vallées Grenobloises sur ses deux é
helles de temps 
ara
téristiques : au
ours d'un 
y
le journalier, puis pendant tout l'épisode (plusieurs jours) pendantlequel l'inversion est persistante.Après avoir examiné l'évolution temporelle du forçage thermique (se
tion 1),nous nous intéresserons à l'évolution de l'inversion thermique sur un 
y
le de 24heures grâ
e à l'analyse des simulations numériques de l'épisode E6 (
f 
hapitre8). Nous examinerons les pro
essus 
onduisant à son intensi�
ation dans la périodeno
turne (se
tion 2), puis à sa rédu
tion dans la période diurne (se
tion 3). Nousverrons ensuite 
omment évolue son intensité, son épaisseur et sa stru
ture sur un 
y-
le journalier et nous 
omparerons l'intensité de l'inversion des vallées Grenobloisesà 
elles d'autres vallées (notamment de l'Ouest améri
ain) dans la se
tion 4. Nousnous intéresserons également à l'évolution de l'inversion au long d'un épisode à l'aidede mesures (pour les épisodes E1, E5, E6, E7, E8) dans la se
tion 5. En�n, la se
-tion 6 présentera un modèle énergétique 
onduisant à un 
ritère simple permettantd'évaluer si une inversion thermique va ou non persister au 
ours d'une journée.Dans la suite, nous nous fo
aliserons sur 5 points du fond de vallée représentatifsdes 4 vallées prin
ipales et du 
entre de Grenoble (
f �gure 9.1). Nous présenteronsessentiellement des pro�ls verti
aux au dessus du point de la vallée du Grésivaudan,qui s'avère représentatif de toute la vallée du Grésivaudan et du 
entre Grenobloispar plusieurs aspe
ts (forçage au sol similaire, même régime de vents, même évolu-tion thermique du sol et de la CLA).1 Evolution temporelle du forçage thermique de la CLADans 
ette se
tion, nous nous intéressons à l'évolution temporelle des �ux desurfa
e, de la température du sol et de l'air à 2m du sol. Ces évolutions temporelles
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alisation des 5 points représentatifs. + : Grésivaudan, o : Voreppe,triangle : Dra
, * : Roman
he, étoile : Grenoble 
entre.nous seront né
essaires pour 
omprendre l'évolution du forçage thermique de la
ou
he limite atmosphérique et nous permettront de distinguer au sein du 
y
lejournalier, une période de refroidissement et une période de ré
hau�ement.1.1 Evolution temporelle des �ux de surfa
ePour la période allant du 27 au 29 dé
embre 2006, les 
ara
téristiques as-tronomiques théoriques1 sont données par le tableau 9.1. Du fait de la présen
ede relief, le lever de Soleil e�e
tif (ie lorsque le sol n'est lo
alement plus soumisaux e�ets d'ombrages par les massifs avoisinants et reçoit un �ux solaire) est retardésur une bonne partie du site (surtout sur les versants orientés à l'Ouest). De même,le 
ou
her de Soleil e�e
tif est avan
é (surtout sur les versants orientés à l'Est),
omme le montre la �gure 9.2.Jour Heure de lever de Soleil tSR Heure de 
ou
her de Soleil tSS Durée du jour τ27/12 7h17 UTC 16h02 UTC 8h4528/12 7h18 UTC 16h03 UTC 8h4529/12 7h18 UTC 16h04 UTC 8h46Tab. 9.1 � Cara
téristiques astronomiques théoriques du 27 au 29 dé
embre 2006à Grenoble (sour
e http ://aom.giss.nasa.gov). Par �théorique�, il faut i
i entendre�obtenu pour un site de plaine ayant les mêmes latitudes/longitudes que Grenoble.La �gure 9.3 montre l'évolution temporelle des di�érents �ux de surfa
e simulésdans la vallée du Grésivaudan (
f �gure 9.1) entre le 27 et le 29 dé
embre (
f partieI pour la dé�nition des di�érents �ux). On 
onstate que :� A 
ause de l'ombrage induit par le massif de Belledonne, le lever de Soleile�e
tif en Grésivaudan est retardé d'environ 1h. En revan
he, le 
ou
her deSoleil n'est pas avan
é (
f allure de RN et �gure 9.2).1 Par �théorique�, il faut i
i entendre �obtenu pour un site de plaine ayant les mêmes lati-tudes/longitudes que Grenoble.
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tSR + 1h tSS − 1hFig. 9.2 � Flux radiatif solaire Fs (en W/m2) reçu au sol à tSR + 1h et à tSS − 1h,superposé à la topographie du site.
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Fig. 9.3 � Evolution temporelle des di�érents �ux de surfa
e (
f 
hapitre 1) RN ,
H, LE, G = RN − H − LE du 27 à 18h au 29 dé
embre 2006 à 20h, en Grési-vaudan. Sont superposées les heures de lever et 
ou
her de Soleil théorique pour lalatitude/longitude de Grenoble.� Les �ux de 
haleur sensible H et de 
haleur latente LE sont faibles par rapportau �ux radiatif RN , tant dans la période diurne que no
turne.� Le �ux de 
haleur H évolue au 
ours de la nuit et devient progressivementnon négligeable.� Le bilan des �ux est don
 largement dominé par les e�ets radiatifs en journéeet dans la première partie de la nuit. Dans la se
onde partie de la nuit, en re-van
he, les e�ets turbulents (soumis à H) deviennent presque aussi importantsque les e�ets radiatifs.1.2 Evolution temporelle des températures du sol et de l'air à 2mEn 
onséquen
e, la température de surfa
e du sol Ts et de la température de l'airà 2m du sol T2m suivent l'évolution temporelle de la �gure 9.4. On 
onstate que le
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ation no
turne de l'inversion 199ré
hau�ement du sol ainsi que 
elui de l'air débute dès le lever de Soleil e�e
tif. Enrevan
he, le sol et l'air 
ommen
ent à se refroidir bien avant le 
ou
her de Soleil, lerefroidissement du sol débutant 1h après le maximum de RN et le refroidissementde l'air débutant 2h après 
e maximum. Ces durées fournissent une estimation del'inertie du système.
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e Ts et de la températureà 2m T2m du 27 à 18h au 29 dé
embre 2006 à 20h en Grésivaudan.Pré
isons que tous les points de fond de vallée en Grésivaudan ont un 
omportementsimilaire (
'est même approximativement le 
as de tous les points de fond de valléesur tout le site, 
f �gure 8.1 du 
hapitre 8).Les simulations nous montrent don
 que la CLA subit deux phases au 
ours du
y
le journalier :� Une période de refroidissement, longue, qui 
ouvre toute la nuit plus unepartie de la journée. Elle débute ave
 le refroidissement de l'air en basses
ou
hes, soit environ 2h après le maximum d'irradiation solaire et 
esse uneheure après le lever du Soleil. Elle s'étend de 14h (le 28 dé
embre) à 08h dulendemain.� Une période de ré
hau�ement, 
ourte, qui ne 
ouvre qu'une partie de lajournée. Elle démarre une heure après le lever du Soleil et 
esse avant le
ou
her du Soleil. Elle s'étend entre 08h et 14h la journée du 28 et de 08hà 15h la journée du 29. Cette période de ré
hau�ement est plus longue le 29à 
ause d'un 
hangement de régime synoptique qui induit un mé
anisme deré
hau�ement supplémentaire (
f se
tion 3.3).Dans la suite, nous verrons que 
es 
y
les du forçage ont une in
iden
e très fortesur la stru
ture de la 
ou
he limite et en parti
ulier sur la stru
ture de l'inversion.2 Intensi�
ation no
turne de l'inversion2.1 Etat de l'inversion en �n de nuitLa �gure 9.5 
ompare les pro�ls verti
aux de température potentielle aux 5 pointsde la �gure 9.1 en �n de nuit (07h UTC) le 28 dé
embre. On 
onstate 
lairement que
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tion et persistan
e des inversionsthermiquesles pro�ls sont globalement très similaires, 
e qui 
ara
térise une quasi-homogénéitéhorizontale (et 
orrobore l'analyse des mesures de températures du 
hapitre 6).
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aux de θ en 5 points de la vallée à 07h UTC le 28 dé
embre.On distingue une nette rupture de pente aux environs de zi ≈ 1300m, 
orrespon-dant approximativement au sommet de l'inversion. Sous 
ette altitude zi, le pro�lest linéaire en première approximation, suivant :
θCLA(z) = γCLA(z − z0) + θ0 (9.1)où z0 est l'atitude ASL du sol, θ0 la température potentielle à 
ette altitude et

γCLA ≈ 19K/km. Comme γCLA > |γadiab|, on a une inversion thermique depuis lesol et jusqu'à zi. Au dessus de 
ette altitude zi, le pro�l est également linéaire enpremière approximation, suivant :
θTL(z) = γTL(z − zi) + θi (9.2)où θi est la température potentielle au sommet de l'inversion et γTL ≈ 3.3K/km.Cette zone est également stable, mais sa stabilité est plus faible (0 < γTL < |γadiab|).On est hors de la 
ou
he limite thermique et hors de la zone que nous quali�eronsd'inversion. Si du point de vue dynamique, on a 
onsidéré (dans le 
hapitre 8) 
ettezone 
omme étant une 
ou
he tampon entre la CLA et la TL, 
ar le �ux synoptiquey était fortement 
onditionné par le relief, du point de vue thermique en revan
he,on se situe dans la TL.2.2 Evolution temporelle des pro�ls de températurePendant la période de refroidissement, les pro�ls de température potentielle suiv-ent l'évolution de la �gure 9.6a.Au 
ours de 
ette période, l'altitude du sommet de l'inversion évolue très peu (
f se
-tion 4). Elle augmente très légèrement (imper
eptible sur les pro�ls). En revan
he,l'intensité de l'inversion 
orrespondant à la di�éren
e de température potentielleentre son sommet et sa base, soit ∆θ = θi − θ0, augmente fortement. Cette aug-mentation est uniquement due au fort refroidissement des 
ou
hes les plus basses ;la température du sommet de l'inversion ne variant quasiment pas.
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Time(a) (b)Fig. 9.6 � a) Pro�l verti
al de θ à di�érents instants au 
ours de la période derefroidissement du 28 au 29 dé
embre 2006, en Grésivaudan. b) Evolution s
héma-tique de l'inversion au 
ours de la période de refroidissement. Noir : Sommet del'inversion.L'évolution pendant la période de refroidissement se fait en deux phases, selonle diagramme s
hématique de la �gure 9.6b :1. Une phase hyperbolique en début de période (14h-23h). Les pro�ls verti
auxont alors une allure quasi-hyperbolique. Ils font apparaître une sous-
ou
hetrès stable près du sol (≈ 100m). La stabilité diminue beau
oup ave
 l'altitude.Cette phase 
orrespond à un refroidissement rapide et à une stabilisation fortedes très basses 
ou
hes.2. Une phase linéaire en �n de période (23h-08h). Les pro�ls verti
aux ont alorsune allure quasi-linéaire. Cette phase 
orrespond à un refroidissement plus lentet à une uniformisation de la stabilité dans toute la CLA.2.3 Mé
anismes d'intensi�
ationLe vent de vallée dans les basses 
ou
hes est très faible pendant la premièrephase de refroidissement (environ 1m/s) alors qu'il augmente entre 20h et 23h pouratteindre un régime semi-permanent d'environ 6 à 7 m/s pendant la se
onde phase(vent de vallée des
endant - 
ourant du Grésivaudan) 
omme le montre la �gure9.7a. En 
onséquen
e, le �ux de 
haleur sensible est négligeable pendant la premièrephase et important en se
onde phase (
f �gure 9.3)De 
e fait, le sol se refroidit plus rapidement pendant la première phase (etuniquement par rayonnement) et se refroidit plus lentement pendant la se
ondephase (
ombinaison du rayonnement qui le refroidit fortement et du �ux sensiblequi le ré
hau�e légèrement), 
omme le montre la �gure 9.4.Par ailleurs, l'augmentation de l'intensité du vent augmente aussi la turbulen
eet les transferts verti
aux, 
omme le montre la �gure 9.7b. Le taux de turbulen
eest don
 faible pendant la première phase et plus fort pendant la se
onde.La 
ombinaison de 
es 
ara
téristiques explique l'allure des pro�ls de tempéra-ture :
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(a) (b)Fig. 9.7 � a) Evolution temporelle du vent (m/s) dans la vallée du Grésivaudan(entre le sol et 500 m ASL), pendant la période de refroidissement du 28 au 29dé
embre 2006. b) Evolution temporelle de la TKE sous-maille (m2/s2) dans lavallée du Grésivaudan (entre le sol et 500 m ASL). Bleu : moyenne dans la 
ou
he.Noir : maximum dans la 
ou
he.� Pendant la première phase, le sol se refroidit très vite par rayonnement et lestransferts verti
aux sont faibles. La thermique est essentiellement pilotée pardes e�ets radiatifs. Les basses 
ou
hes sont don
 très stables et les 
ou
hes plusélevées sont peu in�uen
ées par le refroidissement rapide des basses 
ou
hes,
e qui explique qu'on ait un pro�l quasi-hyperbolique.� Pendant la se
onde phase, le sol se refroidit plus lentement et les e�ets sensibleset turbulents deviennent aussi importants que le rayonnement. Les transfertsverti
aux sont intensi�és par la turbulen
e. La strati�
ation s'homogénéisedans la CLA, 
e qui explique la linéarisation des pro�ls.2.4 Dis
ussionDans son arti
le, [Whiteman, 1982℄ 
onstate également un pro�l de températurepotentielle hyberbolique en l'absen
e de vent de vallée ou si 
elui-
i est faible et unpro�l linéaire dans le 
as d'un vent de vallée modéré ou fort. D'après les 
onsid-érations pré
édentes, 
e
i semble être imputable à l'augmentation de la turbulen
eet des é
hanges verti
aux asso
iés au vent de vallée quand 
elui-
i augmente enintensité.Notons qu'en réalité, les pro�ls ne sont réellement �hyperbolique� ou �linéaire�qu'en première approximation, 
omme le montrent les pro�ls verti
aux de N (�gure9.8) 
ara
térisant le gradient verti
al de θ. Ce gradient n'est notamment pas 
onstantdans toute la CLA dans la phase linéaire.Par ailleurs, la stru
ture de la 
ou
he d'inversion examinée i
i ne fait pas ressor-tir 
ertaines 
ara
téristiques 
lassiques des inversions dans les vallées peu ouvertesou dans les bassins : elle n'est notamment pas 
onstituée d'une Cold Pool Sta-ble Layer faiblement stable 
ouverte par une Capping Inversion Layer très stable([Clements et al., 2003℄). Il n'est don
 pas surprenant de voir que l'évolution de
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(a) (b)Fig. 9.8 � a) Pro�l verti
al de N à 18h et 19h (phase hyberbolique). b) Pro�l verti
alde N à 06h et 08h (phase linéaire). Rouge : Pro�l verti
al de Nadiab. Noir pointillés :
N = 0. Noir plein : Sommet de l'inversion.l'intensi�
ation de l'inversion ne se fait pas du tout de la même façon que dans
es bassins (dans lesquels la CPSL grandit à mesure que le temps avan
e, sansgagner en stabilité alors que la CIL s'amenuise en voyant sa stabilité s'a

roître -[Clements et al., 2003℄).Le 
omportement thermique est en e�et 
omplètement opposé : 
omme lesbassins ne permettent pas l'apparition de vents de vallée, les vents y sont essen-tiellement 
atabatiques et intenses uniquement en première partie de nuit, avantque le �
old pool� ne se forme. Au 
ontraire, l'atmosphère du bassin est plus 
almeet moins turbulente en �n de nuit. Ainsi a-t-on prédominan
e des e�ets turbulentspendant les premières heures et des e�ets radiatifs et molé
ulaires en �n de nuit, 
equi 
orrespond à une évolution exa
tement inverse de 
elle qu'on observe i
i.Au 
ontraire, l'évolution pendant 
ette période de refroidissement, au 
oeurd'une période de persistan
e de plusieurs jours, suit plut�t l'allure de la stabili-sation du Grand Canyon lors d'épisodes de type �near-isothermal early morning�2(
f [Whiteman et al., 1999
℄) à savoir que la 
ou
he d'inversion ne varie pas en hau-teur au 
ours de la phase d'intensi�
ation, mais que la stabilité moyenne de 
ette
ou
he augmente progressivement, uniquement du fait du refroidissement du sol.Ce 
onstat et 
es analogies sont d'autant plus 
ohérents que la vallée deGrenoble est une vallée large, ave
 une topographie 
omplexe et des vents de valléesrelativement intenses même dans les périodes très stables. Elle a don
 plus desimilitudes ave
 le Grand Canyon qu'ave
 de petits bassins dans lesquelles au
uneventilation n'est possible.Ces 3 
onstats mettent en avant le r�le essentiel des vents de vallée dans lesmé
anismes d'évolution de l'inversion dans une vallée large, 
e qui explique que[Whiteman et al., 1996℄ aient 
onstaté un r�le important de l'adve
tion horizontaledans le pro
essus de formation.2 Même si dans notre 
as, les pro�ls verti
aux le matin ne sont pas �quasi-isotherme�, maisplut�t fortement stables.
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tion et persistan
e des inversionsthermiques3 Rédu
tion diurne de l'inversionOn s'intéresse désormais à l'évolution diurne des pro�ls de température poten-tielle pendant la période de ré
hau�ement. Cette période de ré
hau�ement s'étenddon
 de 8h à 14h le 28 et de 08h à 15h le 29. La simulation durant 48h, nous avonsà disposition 2 séries d'évolution diurne de l'inversion. Cette évolution est donnéepour les deux journées du 28 et du 29, sur la �gure 9.6.
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(a) (b)Fig. 9.9 � Pro�l verti
al de θ à di�érents instants au 
ours de la période de ré
hauf-fement (a) du 28 dé
embre. (b) du 29 dé
embre 2006. La pente de l'isotherme estégalement tra
ée pour 
omparaison.3.1 Comparaison des deux journées du 28 et du 29Le tableau 9.2 résume et 
ompare les 
ara
téristiques prin
ipales de 
ette périodede ré
hau�ement pour les deux journées du 28 et du 29.Globalement, le 
omportement thermique des deux journées est assez similaire. L'in-version persiste toute la journée et n'est pas détruite dans les deux 
as. L'épaisseurd'inversion varie très peu dans le temps (et est à peu près la même dans 
es deuxjournées) et la température au sommet de l'inversion reste approximativement lamême.Néanmoins, on 
onstate 
ertaines di�éren
es notables : La stabilité de la CLA estplus forte le 28. Le régime synoptique est di�érent (de Nord-Ouest le 28 et de Sud le29). Un mé
anisme de ré
hau�ement supplémentaire est présent le 29, 
e qui expliqueune période de ré
hau�ement allongée d'une heure, un taux de ré
hau�ement plusintense (1.5oC/h 
ontre 1.33oC/h en moyenne) et un ré
hau�ement plus irrégulierle 29.3.2 Evolution temporelle des pro�ls de températureLes pro�ls restent approximativement linéaires au dessus de la très �ne 
ou
he
onve
tive (≈ 50m) qui prend naissan
e ave
 le ré
hau�ement du sol. Les pro�ls nesont néanmoins linéaires qu'en première approximation puisque la stabilité dé
roîtave
 l'altitude.
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tion diurne de l'inversion 205Jour 28/12 29/12Début de la période de ré
hau�ement 8h 8hFin de la période de ré
hau�ement 14h 15hTempérature à 2m en début de période 267.9K 268.6 KTempérature à 2m en �n de période 275.9 K 278.9 KTaux de ré
hau�ement moyen 1.33 K/h 1.5 K/hRé
hau�ement à 2m 8K 10.3 KHauteur de l'inversion en début de période 1180m 1109mHauteur de l'inversion en �n de période 921m 1043mIntensité de l'inversion en début de période 21.3 K 20.1 KIntensité de l'inversion en �n de période 12 K 10.3 K
∂zθ dans la 
ou
he d'inversion en début de période 18.1 K/km 18.1 K/km

∂zθ dans la 
ou
he d'inversion en �n de période 13 K/km 9.8 K/km
∂zθ moyen de la TL 3.7 K/km 4.7 K/kmTab. 9.2 � Cara
téristiques 
omparées de la période de ré
hau�ement du 28 et du29. L'altitude de l'inversion varie très peu. Elle dé
roît néanmoins légèrement. L'in-tensité de l'inversion varie en revan
he fortement (
f se
tion 4 pour plus de détails).La stabilité moyenne de la CLA diminue pendant toute la période de ré
hau�e-ment. Néanmoins, toute la 
ou
he reste stable pendant toute la journée, à l'ex
eptionde la 
ou
he 
onve
tive près du sol.3.3 Un mé
anisme de destru
tion 
omplexeLa journée du 29 
omporte un mé
anisme de destru
tion 
omplexe qui n'est pasprésent le 28.De manière lo
alisée, au dessus du 
entre urbain et de la zone Sud-Ouest de lavallée du Grésivaudan, l'inversion thermique est fortement réduite, mais non détru-ite, entre 600 et 1000m ASL, 
omme le montre la �gure 9.10. Cette rédu
tion estimputable à un e�et tridimensionnel résultant de la géométrie de la vallée et du
ontexte synoptique (de Sud) :1. Le 
ourant du Trièves est intensi�é par une 
analisation synoptique Sud-Nordet il en résulte un fort 
ourant de Sud sur toute la 
ou
he jusqu'à 3000m dansla vallée du Dra
 (
f �gure 9.11a). Arrivé 
ontre le massif de la Chartreuse,une grande partie de 
e �ux est dévié vers le Nord-Est, dans la vallée duGrésivaudan. Entre 600 et 1000m, le Sud du Grésivaudan est soumis à unere
ir
ulation horizontale (
f �gure 9.11a) 
omme dé
rit dans le 
hapitre 8.2. Vers 1100m, au niveau des 
rêtes de la Chartreuse, le �ux de Sud entre en
onta
t ave
 un 
ourant 
atabatique venu du massif de la Chartreuse quis'é
oule par dessus les 
rêtes (
f �gure 9.11b).
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Zone déstabiliséeDébut de période Fin de périodede ré
hau�ement (08h) de ré
hau�ement (14h)Fig. 9.10 � Pro�l verti
al de N à di�érents instants au 
ours de la période deré
hau�ement du 29 dé
embre 2006.3. Le 
ourant résultant se met à 
huter. Le tourbillon horizontal de la �gure9.11a se transforme alors en spirale des
endante. La résultante est un 
ourantdes
endant qui traverse la vallée transversalement qu'on visualise nettementsur la 
oupe verti
ale de la �gure 9.11b.4. Du fait de la strati�
ation thermique initiale (
haude en altitude, froide enbas), 
e 
ourant des
endant est alors asso
ié à un �ux d'air 
haud et induit unré
hau�ement, 
ar il vient d'une zone plus en altitude, et don
 ave
 une tem-pérature plus élevée que les basses 
ou
hes vers lesquelles il se dirige. La 
ou
heentre 600 et 1000m subit alors un ré
hau�ement et sa stabilité est fortementréduite, 
omme le montre l'évolution temporelle du 
hamp de température des�gures 9.11
, d, e et f.5. Notons que les transferts turbulents verti
aux sont a

entués dans 
ette zonepar la présen
e d'un vent anabatique plaqué sur les falaises de la Chartreusequi engendre de forts 
isaillements ave
 le �ux des
endant le long de 
es mêmesfalaises quelques dizaines de mètres plus dans l'intérieur de la vallée (
f �gure9.11b).Par ailleurs, 
ette rédu
tion de l'inversion par son milieu sépare l'inversion prééx-istante en 3 zones : une inversion de fond de vallée, une inversion d'altitude (quiremonte légèrement en altitude à 
ause de l'intrusion de la masse d'air 
haud en mi-lieu de 
ou
he) et une zone stable non-inversée (600-1000m) dans laquelle la stabilitéa été réduite, mais non détruite, par 
e mé
anisme 
omplexe.3.4 Mé
anismes de rédu
tion/destru
tionLa journée du 28, la rédu
tion de la 
ou
he d'inversion est une rédu
tion de typeII de la 
lassi�
ation de [Whiteman, 1982℄ : L'inversion est détruite à la fois par sabase, où une 
ou
he 
onve
tive prend naissan
e, et par son sommet, qui diminueen altitude au 
ours de la période de ré
hau�ement. Néanmoins, la rédu
tion del'épaisseur est très faible. La 
ou
he 
onve
tive au sol reste très �ne (environ 50m).
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(a) (b)
(
) (d)
(e) (f)Fig. 9.11 � a) Lignes de 
ourants dans une 
oupe horizontale à 10h à 700m ASL.d) Coupe verti
ale de θ et de 
hamp de vent (tangentiel à la 
oupe) à 10h. Lalo
alisation de la 
oupe de la �gure (b) est visible sur la �gure (a).Coupe verti
ale de θ à di�érents instants (
 : 07h, d : 10h, e : 12h, f : 14h) au 
oursde la période de ré
hau�ement du 29 dé
embre 2006.Notons par ailleurs qu'elle 
orrespond à la 
ou
he dans laquelle se développe unvent de vallée qui remonte la vallée (dire
tion opposé au vent de vallée no
turne).De même le sommet des
end très peu en altitude. L'inversion est persistante.



208 Chapitre 9. Formation, destru
tion et persistan
e des inversionsthermiquesLa journée du 29, la rédu
tion de la 
ou
he d'inversion est la 
ombinaison d'unerédu
tion de type II et d'un mé
anisme de rédu
tion par le milieu de la 
ou
he(dé
rit dans la se
tion pré
édente), 
e qui explique le taux de destru
tion plus élevéet don
 la plus faible stabilité de 
ette journée.La mise en pla
e de 
e mé
anisme de rédu
tion par le milieu est toutefois 
ondi-tionnée par l'apparition d'un régime synoptique de Sud (ou de Sud-Ouest). C'est parailleurs un e�et géométrique et lo
al lié à la 
omplexité et à la forte inhomogénéitédu relief. L'inversion est néanmoins persistante tout au long de 
ette journée, égale-ment.4 Evolution de l'inversion au 
ours d'une journéeDans 
ette se
tion, nous nous intéressons aux prin
ipales 
ara
téristiques de l'inver-sion thermique, à savoir :� Son épaisseur hi� Son intensité ∆θ = θi − θ0ainsi qu'à leur évolution temporelle.4.1 Evolution de l'épaisseur d'inversion au 
ours d'une journéeOn détermine l'altitude du sommet de l'inversion 
omme le point le plus élevé dela CLA véri�ant N0 > N0adiab =
√

g
θ0
|γadiab| (
ritère 3, 
f se
tion 3.1.4 du 
hapitre2). On détermine l'épaisseur de l'inversion 
omme la di�éren
e entre l'altitude dusommet et l'altitude du bas de la 
ou
he (presque toujours égale à 
elle du sol, saufpendant quelques heures de la période de ré
hau�ement où une 
ou
he 
onve
tivede très �ne épaisseur apparaît en surfa
e). L'évolution temporelle de l'épaisseur dela 
ou
he d'inversion est illustrée sur la �gure 9.12.
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Fig. 9.12 � Evolution temporelle de l'épaisseur de l'inversion, du 27 au 29 dé
embre.On 
onstate que l'épaisseur de l'inversion évolue peu (entre 920 m et 1255m) :elle a tendan
e à diminuer au 
ours d'une période de ré
hau�ement qui 
orresponddon
 à un amin
issement de l'inversion et à augmenter au 
ours d'une période de



4. Evolution de l'inversion au 
ours d'une journée 209refroidissement, qui 
orrespond don
 à un épaississement de l'inversion. Au plus
haud de la journée, l'inversion a en
ore une épaisseur de 920 m, 
e qui prouvequ'elle est loin d'être détruite. Elle est don
 persistante et son épaisseur est grande.Selon [Whiteman, 1982℄ et [Whiteman et al., 1999
℄, l'altitude de l'inversiondans les vallées est en général très 
omparable à la profondeur moyenne de la val-lée (le ratio des deux grandeurs étant de 1.1 en moyenne sur 21 
as d'études -[Whiteman, 1982℄). Dans notre situation, la très grande 
omplexité topographiquedu site rend déli
ate l'estimation d'une profondeur 
ara
téristique de la vallée. Néan-moins, la �gure 9.13 permet d'estimer le lien entre l'altitude du sommet de l'inversionet l'altitude des 
rêtes des massifs environnants. Il semble 
lair que 
es altitudes sontrelativement 
omparables.
(a) (b)Fig. 9.13 � Superposition des 
rêtes des massifs et de l'altitude d'inversion.a) Ver
ors. b) Vue globale du site.4.2 Evolution de l'intensité de l'inversion au 
ours d'une journéeLa �gure 9.14 montre l'évolution temporelle de l'intensité de l'inversion. On
onstate que la période de ré
hau�ement 
orrespond à une rédu
tion de l'intensitéde l'inversion (qui passe de ∆θ = 21K à 12K le 28 et de 20K à 10.3K le 29, soitune rédu
tion de près de la moitié de l'intensité de l'inversion) et que la périodede refroidissement 
orrespond à une intensi�
ation de l'inversion (qui passe de 12Kà 20K, soit une augmentation de 66% de l'intensité) Au plus 
haud de la journée,l'inversion a en
ore une intensité de ∆θ = 12K le 28 et ∆θ = 10.3K le 29, 
e quiprouve là en
ore qu'elle est loin d'être détruite. Elle est don
 persistante et sonintensité est forte.4.3 Evolution de la stru
ture de l'inversion au 
ours d'une journéeLa �gure 9.15 montre l'évolution temporelle de la stru
ture de l'inversion. Sur
ette �gure, 
haque point est représenté par une 
ouleur 
ara
térisant sa stabilité.Les zones jaunes 
orrespondent ainsi à des régions d'inversion thermique (∂θ

∂z >

|γadiab|), les zones oranges à des régions stables non inversées (0 < ∂θ
∂z < |γadiab|), etles zones noires à des régions instables (∂θ

∂z < 0).
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∂z < 0. Orange : 0 < ∂θ

∂z < |γadiab|. Jaune : ∂θ
∂z > |γadiab|.On 
onstate que pendant les périodes de refroidissement, quasiment au
une ré-gion n'est instable, à l'ex
eption de points isolés au niveau des zones de forts 
i-saillement, et seulement à 
ertains instants. Certaines régions sont stables mais pasinversées thermiquement. Elles ne représentent pourtant qu'une faible portion de la
ou
he et leur stabilité a tendan
e à augmenter au 
ours du refroidissement. A la�n de la période, l'intégralité de la 
ou
he est thermiquement inversée.Par ailleurs, on visualise les deux 
omportements di�érents lors des périodes deré
hau�ement du 28 et du 29. La rédu
tion du 28 (mé
anisme de rédu
tion de typeII ([Whiteman, 1982℄) par la base et le sommet) demeure partielle et l'épaisseurde la 
ou
he n'est que très peu modi�ée. La rédu
tion du 29 (rédu
tion de type II([Whiteman, 1982℄) 
ombiné à une rédu
tion par le milieu de la 
ou
he, 
f se
tion3.3) reste également partielle. L'altitude du sommet de la 
ou
he diminue moinsle 29 que le 28, 
ar le mé
anisme de rédu
tion du milieu de la 
ou
he induit uneremontée de 
e sommet (
f se
tion 3.3). Les deux phénomènes de des
ente et de
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ours d'une journée 211montée du sommet de l'inversion se 
ompensent.4.4 Comparaison ave
 d'autres vallées[Whiteman et al., 1999
℄ 
ompare les 
ara
téristiques d'inversions observéesdans 20 vallées di�érentes de l'Ouest améri
ain. Ils dressent ainsi une 
arte de 20inversions dans un diagramme (∆θ, hi). Les 
ara
téristiques de l'inversion thermiquesur Grenoble le 28 et 29 dé
embre sont ajoutées à la 
arte de 
es 20 inversions surla �gure 9.16.Sur 
e diagramme, plus on s'appro
he du 
oin supérieur droit et plus l'inversionest extrême notamment du point de vue de son impa
t potentiel sur la qualité del'air. Plus on s'appro
he du 
oin inférieur gau
he, et plus l'inversion est faible. Ene�et, la vitesse verti
ale minimale qu'une parti
ule doit possèder pour sortir del'inversion doit être telle que lb = w
N > hi soit w > wmin =

(g
θ∆θhi

)1/2. Elle estdon
 d'autant plus grande qu'on s'appro
he du 
oin supérieur droit (atteignant 38m/s pour une inversion de ∆θ = 25K et hi = 1500m, 
e qui rend statistiquementextrêmement improbable l'é
happement verti
al d'une parti
ule).La majeure partie des inversions se situe dans la partie supérieure gau
he, ave
un gradient verti
al moyen 
ompris entre 20K/km et 40K/km et 
orrespondent àdes vallées de profondeurs modérées (entre 100 et 800m).Certaines inversions se situent en revan
he dans la partie supérieure droite. C'estnotamment le 
as des inversions 17 à 20 de l'étude de [Whiteman, 1982℄, 
orrespon-dant respe
tivement à Bulfrog Basin, Cameron, Dangling Rope et Phantom Ran
h.Ces vallées sont situées géographiquement dans le Grand Canyon ou le long des val-lées adja
entes du Colorado. Leur profondeur est importante, respe
tivement 1004,784, 979 et 1384m, et 
omparable à la profondeur de la vallée de Grenoble.L'inversion thermique de l'épisode S6 se situe don
 dans la gamme de valeursétudiées par [Whiteman, 1982℄, ayant des 
ara
téristiques similaires aux inversionsdu Colorado et du Grand Canyon. C'est don
 une inversion parti
ulièrement ex-trême, notamment en termes d'épaisseur. L'extrêmité de 
ette situation est biensûr à relier au fait que l'épisode E6 est pré
isément le plus 
ritique de tout l'hiver2006-2007 (
f 
hapitre 6).Cette 
omparaison rejoint l'analyse faite dans les se
tions pré
édentes sur lespro�ls de température potentielle en 
e que la vallée de Grenoble semble s'appar-enter, de par les 
ara
téristiques de ses inversions thermiques et ses mé
anismesd'intensi�
ation, à la vallée du Colorado et au Grand Canyon.4.5 Synthèse : évolution sur 24hDans 
e même type de diagramme (∆θ, hi), la �gure 9.17 montre l'évolution des
ara
téristiques de l'inversion au 
ours des périodes de ré
hau�ement du 28 et 29(respe
tivement sur les �gures 9.17a et 9.17
) et pour la période de refroidissementdu 28 au 29 (9.17b).
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embre 2006 (A) et le 29 dé
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On voit 
lairement que les 
ara
téristiques moyennes de la 
ou
he restent enpermanen
e au dessus de l'isotherme, don
 que la 
ou
he 
orrespond bien à une in-version persistante. Le gradient verti
al moyen dans l'inversion reste toujours 
om-pris entre 10K/km et 20K/km, en moyenne autour de 15K/km. On retrouve ladi�éren
e de 
omportement du 28 et du 29.Pendant la période de refroidissement, l'évolution est assez irrégulière mais sefait globalement du bas à gau
he vers le haut à droite, 
e qui 
orrespond à uneaugmentation de la 
riti
ité de l'inversion. On peut 
al
uler le taux d'intensi�
ationou de rédu
tion de l'inversion en moyenne sur une période par la variation temporelle

∂t
∆θ
hi
. Le taux moyen de rédu
tion de l'inversion est de −0.72(K/km)/h le 28 
ontre

−0.92(K/km)/h le 29, 
e qui 
on�rme que le taux de destru
tion 
ette journée estplus important et 
ombine 2 mé
anismes (rédu
tion de type 2+ rédu
tion par le
entre de la 
ou
he). Le taux moyen d'intensi�
ation de l'inversion du 28 au 29 estde +0.27(K/km)/h.On en déduit don
 que l'intensi�
ation est environ 3 à 4 fois plus lente que larédu
tion. Pour que les deux modes d'évolution de l'inversion se 
ompense sur unejournée (et que l'inversion soit dans un état d'évolution pseudo-permanent, si parailleurs le régime météorologique général ne 
hange pas), il faut don
 approxima-tivement que la période de ré
hau�ement dure 3 à 4 fois moins longtemps, 
e quiest bien le 
as i
i puisque 
elle 
i dure 25% et 29% de la journée respe
tivement le28 et le 29.
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embre.5 Evolution de l'inversion au 
ours d'un épisodeOn s'intéresse i
i à l'évolution de l'inversion sur une autre é
helle de temps : 
ellede la durée totale de l'épisode (entre 7 et 14 jours). On utilise pour 
ela les mesuresde température aux stations (
f �gure 6.2 pour un rappel de leurs lo
alisations).On évalue l'intensité de l'inversion par la di�éren
e de température entre 2 sta-tions. L'annexe E e�e
tue une 
omparaison entre 
es mesures et l'intensité de l'inver-sion ∆θ 
al
ulée par les simulations. Elle montre que la di�éren
e de températureentre stations de haute et basse altitude est bien représentative de l'intensité del'inversion.5.1 Evolution de l'inversion au 
ours d'un épisodeLes di�éren
es de températures sont notées :



214 Chapitre 9. Formation, destru
tion et persistan
e des inversionsthermiquesa) ∆TC
V entre Chamrousse (H) et Le Versoud (B). Elle est représentative de ladi�éren
e de température entre sommet et base de la CLA.b) ∆TG
V : entre Le Gua (H) et Le Versoud (B). Elle est également représentativede la di�éren
e de température entre sommet et base de la CLA.
) ∆TP
V : entre Le Peuil (M) et Le Versoud (B). Elle est représentative des basses
ou
hes (du sol jusqu'à 930m ASL).d) ∆TC
P entre Chamrousse (H) et Le Peuil (M). Elle est, quant à elle, représen-tative de la partie supérieure de la CLA (de 930m à 1750 m ASL).Les mesures permettent don
 de suivre l'évolution des 
ara
téristiques de l'inversion,à la fois son intensité et son extension sur la verti
ale, et d'e�e
tuer une analyseplus approfondie de son évolution sur le moyen terme que dans le 
hapitre 6.La �gure 9.18 illustre ainsi l'évolution de 
es 4 di�éren
es de températures pendantles 5 épisodes E1, E5, E6, E7 et E8. Elles donnent respe
tivement une informationsur la stabilité de toute la CLA (∆TC

V , ∆T V
L ), des basses 
ou
hes (sol-930m) (∆T V

P ),de la partie supérieure de la CLA (930m-1750m) (∆TP
C ).Sur 
es �gures, on distingue 
lairement le 
y
le journalier dé
rit en détaildans les se
tions pré
édentes : L'inversion s'intensi�e et s'épaissit pendant toutela période de refroidissement (nuit+ une partie de la journée). Elle est réduite, etpartiellement voire 
omplètement détruite au 
ours de la période de ré
hau�ement(matinée et début d'après-midi).Pendant le 
oeur d'un épisode, en revan
he, l'inversion n'est pas totalementdétruite au 
ours d'une journée : elle est alors persistante. Son état et sa stru
tureun jour donné vont don
 
onditionner son état du lendemain. Sur une é
helle detemps de la longueur de l'épisode (8 à 15 jours), l'inversion suit en fait uneautre évolution. On peut dé
ouper un épisode en plusieurs phases qui 
ara
térisentl'état de l'inversion et s'en
hainent su

essivement :1. Phase de formationL'épisode 
ommen
e toujours par la formation d'une inversion d'altitude :Avant le début de l'épisode, l'atmosphère est adiabatique ou faiblement stable.Le gradient verti
al de température absolue est négatif partout. L'épisode
ommen
e par une augmentation de la stabilité dans la partie supérieure dela CLA. Cette stabilité augmente jusqu'à fran
hir un premier seuil : 
eluid'une 
ou
he isotherme (ou d'un gradient verti
al de température absoluenul). On a alors formation d'une 
ou
he d'inversion. Cette formation a lieudans une 
ou
he en altitude. Cette apparition d'une inversion d'altitude induitun dé
ouplage fort entre la troposphère libre et la CLA, et agit don
 
ommeun dé
len
heur de l'épisode.2. Phase d'intensi�
ationVient ensuite la phase d'intensi�
ation de la stabilité des basses 
ou
hes. LaCLA étant dé
ouplée, un régime lo
al peut apparaître en n'étant que peuin�uen
é par le 
ontexte synoptique. On a alors généralement formation d'une
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Fig. 9.18 � Evolution temporelle des di�éren
es de températures absolues mesuréesentre Chamrousse-Versoud ∆TC
V (noir) entre Le Gua-Versoud ∆T V

L (bleu) entrePeuil-Versoud ∆T V
P (magenta) Chamrousse-Peuil ∆TP

C (rouge). Pendant l'épisodeE1 (a), E5 (b), E6 (
), E7 (d), E8 (e).se
onde inversion de basses 
ou
hes (sauf dans l'épisode E8). La stabilité desbasses 
ou
hes augmente alors progressivement jusqu'à atteindre le seuil del'inversion. Cette inversion augmente ensuite en épaisseur jusqu'à rejoindre labase de l'inversion d'altitude. On obtient une 
ou
he d'inversion qui s'étend



216 Chapitre 9. Formation, destru
tion et persistan
e des inversionsthermiquesdu sol jusqu'au sommet. Parallèlement, la stabilité de l'inversion d'altitudediminue, et repasse même parfois sous le seuil de l'inversion. Globalement, ladi�éren
e de température entre le sommet de la CLA et le sol augmente. Ona don
 une intensi�
ation de la stabilité moyenne de la CLA.3. Phase de stagnationLorsque l'épisode est su�samment long, on distingue une phase de stagnationdans laquelle l'état de l'inversion n'évolue plus. La longueur de l'épisode n'esttoutefois pas une 
ondition su�sante pour que 
ette phase apparaisse : E7 estpar exemple un épisode long mais n'a pas de phase de stagnation (il 
orresponden fait à une su

ession d'en
hainements de plusieurs 
y
les 
ourts, 
e quiexplique 
ette singularité). Cette phase de stagnation 
orrespond par ailleursau 
oeur de l'épisode et à son état de stabilité maximum.4. Phase de rédu
tionLa �n de l'épisode s'amor
e alors. Elle 
ommen
e par une rédu
tion de lastabilité. Cette rédu
tion a�e
te d'abord la partie supérieure de la CLA quise réduit progressivement jusqu'à 
e que l'inversion d'altitude soit détruite. Ledé
ouplage ave
 la troposphère libre n'est alors plus assuré et l'inversion debasses 
ou
hes 
ommen
e à être déstabilisée.5. Phase de destru
tionLa stabilité des basses 
ou
hes 
ontinue à dé
roître jusqu'à passer sous leseuil 
ritique du gradient verti
al nul : l'inversion est alors détruite. Cettedestru
tion marque la �n de l'épisode.Suivant les épisodes, des modulations de 
e 
omportement sont à noter. On peutpar exemple avoir deux phases d'intensi�
ation et de rédu
tion su

essives (
as del'épisode E7), ou ne pas avoir de formation d'inversion de basses 
ou
hes et don
seulement une inversion d'altitude (
as de l'épisode E8). On peut également avoirune phase de stagnation de l'état de l'inversion (
as de E1,E5,E6,E8) ou pas (
asdes épisodes les plus 
ourts : E7 et E2,E3,E4 non présentés sur la �gure 9.18)..On note par ailleurs que la rédu
tion est plus rapide que l'intensi�
ation(
ohérent ave
 [Whiteman et al., 1999b℄ qui 
onstate une destru
tion d'inversionpersistante en moins de 12h).Stade de persistan
eParallèllement à 
es phases d'évolution de l'épisode sur une é
helle de temps deplusieurs jours (typiquement entre 4 et 14 jours) a lieu une modulation 
ir
adiennede l'intensité et de l'épaisseur de l'inversion, 
omme nous l'avons vu en détail dansle 
as de l'épisode E6 dans les se
tions pré
édentes. Il faut don
 adjoindre à toutes
es phases des périodes de rédu
tion et des périodes d'intensi�
ation de l'inversionau 
ours d'un 
y
le de 24h. Au 
ours d'un 
y
le de 24h, l'inversion peut être détruiteen début d'après-midi puis re
onstruite ensuite, ou au 
ontraire, 
omme on l'a vudans les se
tions pré
édentes, perdurer toute la journée. L'apport énergétique du



6. Persistan
e et destru
tion de l'inversion : Modèle énergétique 217jour est alors insu�sant et on a persistan
e de l'inversion. Typiquement, un épisode
omporte un stade de persistan
e qui ne débute que lorsque l'intensité de l'inversion(et/ou son épaisseur) est su�samment grande, et se termine lorsqu'elle redevientsu�samment petite. Le seuil de persistan
e n'est pas obligatoirement atteint au
ours d'un épisode (exemple : E1). Quand il est atteint, il l'est en général au 
oursde la phase d'intensi�
ation et la persistan
e s'arrête de manière symétrique pendantla phase de rédu
tion.5.2 S
hématisation d'un épisodeAinsi, au 
ours d'un épisode, l'intensité de l'inversion moyennée sur 24h suitl'évolution s
hématique de la �gure 9.19.
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Fig. 9.19 � Evolution temporelle s
hématique de l'intensité de l'inversion au 
oursd'un épisode de forte stabilité.Le pro�l verti
al de température absolue suit quant à lui l'évolution s
hématiquede la �gure 9.20.6 Persistan
e et destru
tion de l'inversion : Modèle én-ergétiqueDans la situation qui nous intéresse i
i, les inversions hivernales persistent don
plusieurs jours. Le lien ave
 le régime synoptique a déjà été mis en éviden
e (
hapitre6). La raison pour laquelle les inversions perdurent vient de 
e que le rayonnementsolaire in
ident n'est pas su�samment fort (et la journée pas su�samment longue)pour 
ontrebalan
er la perte d'énergie qui s'e�e
tue au 
ours de la période no
turne.6.1 Considérations énergétiquesPlus exa
tement, pour détruire l'inversion thermique, il faut qu'un mé
anisme(quel qu'il soit) fournisse de l'énergie à la CLA pour faire passer son pro�l de tem-
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al s
hématique de température absolue au 
ours de dif-férents instants de l'épisode de forte stabilité. Les mé
anismes responsables de laformation/destru
tion de l'inversion persistante sont superposés.pérature potentielle de l'état 1 à l'état 2 de la �gure 9.21. Une fois l'inversion détru-ite, le pro�l de température potentielle aurait l'allure de la 
ourbe pointillée sur la�gure 9.21, ie une température potentielle 
onstante jusqu'à l'altitude hi, le pro�lde température potentielle étant 
elui de la troposphère libre au dessus.Pour parvenir à 
et état, il faut don
 apporter une 
ertaine quantité d'énergie àla 
ou
he d'air 
omprise entre le sol et hi. Cette quantité d'énergie 
orrespond ainsià la surfa
e grisée de la �gure 9.21, soit plus exa
tement à la quantité :
Q =

∫ hi

0

ρ(z)cp (θi − θ(z)) dz (9.3)où cp est la 
apa
ité 
alori�que, ρ la masse volumique, hi l'épaisseur de l'inversion,
θi la température potentielle au sommet de l'inversion. La quantité Q est appelléedé�
it énergétique de la 
ou
he stable par [Whiteman et al., 1999
℄.Si on suppose que θ(z) est approximativement linéaire dans la 
ou
he d'inversion,
e qui est une bonne approximation du pro�l dans notre 
as (
f se
tion 2.1), et qu'onsuppose la masse volumique 
onstante dans la 
ou
he (
ette masse volumique variantde 10% entre 260 K et 290 K, l'approximation est don
 raisonnable), alors Q s'é
rit :
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Fig. 9.21 � Pro�l verti
al de température potentielle au lever du Soleil le 28 dé
embre(trait plein, état 1), tel qu'il serait après destru
tion de l'inversion (trait pointillé,état 2). Zone ha
hurée : dé�
it énergétique de la 
ou
he stable.
Q ≈ ρcp (θi − θ0)

hi

2
(9.4)Or, si au
un mouvement de grande é
helle ne vient amener une masse d'air dansl'atmosphère de la vallée, la seule sour
e d'énergie disponible est le �ux solaire in
i-dent Fs. Ce �ux solaire in
ident dépend de la saison, de la latitude, de la longitudeet de l'heure de la journée. Sa variation journalière (uniquement sur la période dejour) peut être modélisée par ([Whiteman et al., 2004℄) :

Fs(t) = Fsmaxsin
(π

τ
(t − tSR)

) (9.5)où τ est la durée d'ensoleillement e�e
tif et tSR l'heure de lever du Soleil et Fsmaxle maximum journalier lo
al du �ux solaire.Ainsi, l'énergie fournie par le Soleil sur la durée τ est :
Qs =

∫ tSR+τ

tSR

Fsmaxsin
(π

τ
(t − tSR)

)
dt (9.6)

=
2τ

π
Fsmax (9.7)Le �ux solaire in
ident étant la seule sour
e d'énergie (en l'absen
e de �ux de massesynoptique), 
ette énergie doit être supérieure à la quantité d'énergie requise pourdétruire l'inversion dans la journée, soit :

Qs > Q (9.8)soit
Fsmax >

π

4

ρcphi∆θ

τ
(9.9)
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tion et persistan
e des inversionsthermiquesave
 ∆θ = θi − θ0.Pré
isons que 
ette 
ondition n'est pas su�sante. Il est tout à fait possible que
Qs soit e�e
tivement supérieur à Q mais que l'inversion ne soit pas détruite pourautant. En e�et le �ux solaire est la seule sour
e d'énergie disponible mais il nesert pas uniquement à détruire l'inversion, il est aussi utilisé par tous les autrespuits d'énergie et notamment par la mise en mouvement des basses 
ou
hes (mou-vements 
onve
tifs dans la CBL naissante, vent de vallée, vent anabatiques,...). Enfait, d'après les estimations de [Whiteman et al., 2004℄, le ratio Q/Qs est inférieurà 0.7 et dé
roît même rapidement dans la journée, 
e qui signi�e qu'une faible pro-portion seulement de Qs est mise à disposition de Q, le reste étant prélevé par lesautres puits énergétiques.Il est don
 
lair que lorsque Qs < Q, l'inversion ne peut pas être détruite (àmoins d'une intrusion de masse d'air 
haud dans l'atmosphère de la vallée).Dans la suite, nous appelerons Fd le �ux né
essaire à la destru
tion de l'inversionthermique, moyenné sur la durée e�e
tive du jour. On a don
 :

Fd =
π

4

ρcphi∆θ

τ
(9.10)6.2 Critère de persistan
e

Fd varie bien sûr au 
ours du temps, puisque θi, θ0 et hi varient. On peut don
déterminer l'évolution temporelle de Fd. Il est néanmoins plus légitime de 
onsidérerla valeur de Fd au lever du Soleil puisqu'elle 
orrespond à l'état de l'inversion le plusdéveloppé, que le �ux solaire doit détruire. On appelera 
ette valeur FdSR
(�uxminimal de destru
tion au lever du Soleil). Ainsi,Si FdSR

> Fsmax pour une journée donnée, alorsl'inversion thermique ne sera pas détruite dans la journée.Par ailleurs, notons que dans une vallée ou un bassin, le relief induit un e�etd'ombrage qui réduit la durée e�e
tive du jour, le Soleil se levant plus tard et se
ou
hant plus t�t que sur un site de plaine située aux mêmes latitudes et longitudes.La durée e�e
tive du jour τeff est don
 plus 
ourte que sa durée théorique τ . Par
onséquent la valeur de FdSR
est en
ore plus grande et l'inversion thermique estd'autant moins détruite.A Grenoble, le 28 dé
embre, le �ux solaire maximal journalier est ainside Fsmax = 368.73W/m2 et la durée théorique du jour de 8h45 (sour
ehttp ://aom.giss.nasa.gov/), la durée e�e
tive étant don
 plus 
ourte. Pour 
ettemême date, FdSR

= 562.5W/m2. On peut don
 prédire que l'inversion ne pourrapas être détruite dans la journée, 
e qui est e�e
tivement le 
as (
f se
tion 4).La �gure 9.22 illustre l'évolution temporelle de Fd, FdSR
,Fsmax pendant l'épisode

E6, du 20 dé
embre 2006 au 02 janvier 2007. Sur 
ette �gure, la zone grisée 
orre-spond à la 
ondition FdSR
> Fsmax . Elle 
oin
ide pré
isémment ave
 l'épisode E6et nous permet de retrouver ses 
ara
téristiques : l'inversion s'intensi�e du 20 au 22dé
embre, persiste et ne peut pas être détruite jusqu'au 30 dé
embre, puis, à partir
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Fig. 9.22 � Evolution temporelle de Fd, FdSR
,Fsmax pendant l'épisode E6, du 20dé
embre 2006 au 02 janvier 2007. Zone violette : Stade de persistan
e de l'inversiondu 31 dé
embre, son intensité diminue. Elle est potentiellement destru
tible par lerayonnement solaire à partir du 1er janvier. Cette analyse 
orrobore les résultats dela se
tion 5 tout en 
omplétant l'information sur l'état de l'inversion et son degréde persistan
e.Le stade de formation/intensi�
ation 
orrespond ainsi à une période dans laque-lle Fd augmente. Le stade de rédu
tion/destru
tion 
orrespond à une période danslaquelle Fd diminue. Le stade de persistan
e 
orrespond à une période dans laquelle

Fd est approximativement 
onstant, 
omme on pouvait s'y attendre.Notons que le 
ritère ainsi dé�ni possède un intérêt pratique et prédi
tif. Ene�et, les valeurs de Fsmax étant déterminées théoriquement et bien 
onnues, il su�tde 
onnaître la valeur de la température le matin, en fond de vallée et en altitude(approximativement à hi)3 pour estimer si il est possible que l'inversion persiste ousi elle peut être détruite au 
ours de la journée.6.3 Appli
ation pratique du 
ritère de persistan
e sur la vallée deGrenobleA Grenoble, si on estime que le sommet de l'inversion est approximativementsitué à l'altitude de Chamrousse4, 
onnaissant l'évolution temporelle de Fsmaxau 
ours de l'année, on peut en déduire à partir de quelle valeur de Fd l'inver-sion ne sera a priori pas détruite. On peut ainsi déterminer la valeur 
ritique de
∆θ ≈ θChamrousse − θV ersoud entre Chamrousse et le Versoud au dessus de laquellel'inversion ne sera pas détruite, puis 
al
uler la valeur 
ritique de ∆T (en tempéra-ture absolue) 
orrespondante. On obtient ainsi la répartition du tableau 9.3.3 Ce qui est aisément le 
as dans la pratique sur Grenoble ave
 les stations de mesures duVersoud et de Chamrousse, ou ave
 les prévisions faites pour 
es stations.4 En fait, l'épaisseur d'inversion est un peu plus plus faible. Dans l'épisode E6, le sommetest situé à environ 1500m, alors que Chamrousse est à 1750m. Cette surestimation de l'altituded'inversion 
onduit ainsi à une légère sous-estimation du (∆T )crit présenté dans la suite.
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tion et persistan
e des inversionsthermiquesMois maximum mensuel de Fsmax τmax (∆θ)crit (∆T )critO
tobre 695 W/m2 11h44 19.2 K 9.3oCNovembre 520 W/m2 10h10 12.5 K 2.5oCDé
embre 390 W/m2 9h00 8.3 K −1.6oCJanvier 480 W/m2 9h43 11 K 1.07oCFévrier 630 W/m2 11h04 16.4 K 6.5oCMars 815 W/m2 12h43 24.4 K 14.5oCTab. 9.3 � Evolution mensuelle du �ux solaire maximal et du (∆T )crit de persistan
epour la vallée de Grenoble.Sur 
e tableau, les résultats doivent s'interprêter 
omme suit : En dé
embre, sila di�éren
e de température absolue entre Chamrousse et le Versoud en début dematinée est supérieure à (∆T )crit = −1.6oC, alors nous sommes en présen
e d'uneinversion thermique qui ne va pas être détruite dans la journée.On peut don
 
on
lure de 
e tableau que les mois les plus 
ritiques de l'annéevis-à-vis de la persistan
e des inversions thermiques sont les mois de novembre,dé
embre et janvier, 
omme on pouvait s'y attendre. Le mois de dé
embre étantle plus 
ritique des trois, et le mois de janvier étant plus 
ritique que le mois denovembre. Par ailleurs, les autres mois de l'année ont don
 un (∆T )crit supérieur(Fsmax et τmax étant supérieurs) à 
eux des mois du tableau, atteignant un maximumde (∆T )crit = 27.7oC au solsti
e d'été.En 
on
lusion, Il est extrêmement improbable qu'on ait une inversion thermiquepersistante sur Grenoble entre les mois d'avril et de septembre (in
lus). En revan
he,de novembre à janvier, 
es 
onditions doivent être très fréquemment remplies et lesinversions persistantes sont don
 signi�
ativement représentatives de la météorologielo
ale. C'est probablement aussi le 
as pour toute vallée ayant des 
ara
téristiquesvoisines de 
elles de Grenoble et située à la même latitude.6.4 Destru
tion partielle d'inversionLorsque l'inversion est persistante, le ré
hau�ement diurne induit néanmoins unedestru
tion partielle de l'inversion. Dans 
e 
as, les 
on
epts pré
édents peuventégalement permettre de quanti�er dans quelle mesure 
ette inversion est partielle-ment détruite :La valeur de Fd(t) à un instant t �xé nous donne le �ux de 
haleur qu'il estné
essaire d'apporter à la 
ou
he atmosphérique à partir de 
et instant et jusqu'àla �n du jour pour que l'inversion soit détruite. A 
et instant, le ratio
Pd(t) =

Fd(t)

FdSR

(9.11)nous indique don
 dans quelle proportion l'inversion a été détruite jusque là, depuisle lever du Soleil. Si l'on note FdSS
la valeur de Fd au 
ou
her du Soleil, le ratio
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Fig. 9.23 � Evolution temporelle de TChamrousse et TV ersoud (haut) et ∆T (bas)pendant l'épisode E6, du 20 dé
embre 2006 au 02 janvier 2007. (bas) : (∆T )crit =

−1.6oC est superposée en pointillée.
P day

d =
FdSS

FdSR

représente alors la proportion d'inversion thermique détruite au 
oursde la journée.La �gure 9.24 nous montre ainsi l'évolution du ratio Pd(t) au 
ours de l'épisode
E6. Cette �gure met en avant plusieurs points notables :D'abord, le ratio Pd n'est pas toujours inférieur à un. Certaines journées dudébut de l'épisode ont un ratio supérieur à 1 tout au long de la journée, 
e quimontre que 
es journées 
orrespondent à la mise en pla
e de l'inversion thermiqueet que 
ette mise en pla
e est probablement asso
iée à des phénomènes qui nerelèvent pas du ré
hau�ement ou du refroidissement lo
al, mais plut�t de l'in�uen
egrande ou moyenne é
helle de 
ertaines masses d'air.Ensuite, l'évolution de Pd(t) au 
ours de l'épisode montre 
lairement 3 stadesdistin
ts : un stade de formation/intensi�
ation, pendant lequel le ratio estglobalement supérieur à 1, un stade de persistan
e, pendant lequel l'inversionn'est quasiment pas détruite au 
ours de la journée (
e stade 
orrespond d'ailleursà une période où Fd reste approximativement 
onstant dans le temps d'un jourà l'autre), puis un troisième stade de rédu
tion/destru
tion, pendant lequel Pddiminue progressivement jusqu'à atteindre 0 au 
ours d'une journée, 
e qui signi�eque l'inversion est en�n détruite.En�n, pendant le stade de persistan
e, Pd suit un 
y
le journalier assez 
lair :il diminue au 
ours du jour, preuve que l'inversion est partiellement détruite par le
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Fig. 9.24 � Haut : Evolution temporelle de Fd (bleu), FdSR
(noir),Fsmax (rouge)pendant l'épisode E6, du 20 dé
embre 2006 au 02 janvier 2007. Bas : Evolutiontemporelle du ratio Pd(t). Est superposée en noir la valeur 
onstante Pd = 1�ux solaire in
ident, puis augmente au 
ours de la nuit pour atteindre une valeurmaximale au moment du lever de Soleil e�e
tif. Pendant 
ette phase, la valeurminimale de Pd(t) est de 0.52 
e qui signi�e que l'inversion est tout au plus à moitiédétruite seulement, au 
ours de la journée.6.5 Bilan énergétique de la 
ou
he d'inversionPour véri�er le modèle simple pré
édent, 
onsidérons l'évolution thermique dela 
ou
he atmosphérique, gouvernée par l'équation de la 
haleur (si l'on néglige les
hangements de phases de l'eau et les e�ets liées à l'humidité) :

ρcp
∂T

∂t︸ ︷︷ ︸
Instationnarites

= −ρcpdiv(T
−→
V )︸ ︷︷ ︸

Advection

+ρcpκ∆T︸ ︷︷ ︸
Diffusion/Conduction︸ ︷︷ ︸

Convection

−
∂R

∂z︸ ︷︷ ︸
Rayonnement

(9.12)
Transformons la température absolue T en température potentielle θ (θ = T

(
P0

P

γ
))et intégrons 
ette équation sur toute la 
ou
he d'inversion. On obtient alors :

∫∫∫
ρcp

∂θ

∂t
dV = −

∫∫∫
ρcpdiv(θ

−→
V )dV +

∫∫∫
ρcpκ∆θdV −

∫∫∫
θ

T

∂R

∂z
dV(9.13)



6. Persistan
e et destru
tion de l'inversion : Modèle énergétique 225Si l'on suppose que le pro�l thermique est horizontalement homogène (on a vu dansles 
hapitres pré
édents que 
ette approximation est raisonnable), l'intégrale triplese résume à une intégrale sur la verti
ale. De plus, ∆θ =
∂2θ

∂z2
. On a alors :

∂

∂t

∫
ρcpθdz

︸ ︷︷ ︸
Qt

= −
1

Ah

∮

S
ρcpθ

−→
V ·

−→
dS

︸ ︷︷ ︸
Φadv

+

∫
ρcpκ

∂2θ

∂z2
dz

︸ ︷︷ ︸
Φsens

−

∫
θ

T

∂R

∂z
dz

︸ ︷︷ ︸
Φray

(9.14)où Ah représente la se
tion horizontale moyenne de la 
ou
he atmosphérique (
'està dire aussi 
elle de la vallée puisqu'on 
onsidère uniquement le volume d'air 
om-pris à l'intérieur), Qt représente l'énergie thermique 
ontenue dans la 
ou
he at-mosphérique (en J), Φadv le �ux de 
haleur adve
té dans la 
ou
he, Φsens le �uxde 
haleur sensible (di�usif et turbulent) et Φray le �ux de 
haleur absorbé parrayonnement par l'atmosphère (en W). On a don
 :
∂Qt

∂t
= Φadv + Φsens + Φray (9.15)Ave


Φsens =

[
ρcpκ

∂θ

∂z

]h

0

(9.16)En négligeant le �ux de di�usion au sommet de la 
ou
he atmosphérique, on peuté
rire :
Φsens =

[
ρcpκ

∂θ

∂z

]h

0

≈ −ρcpκ

(
∂θ

∂z

)

0

= H (9.17)où H représente le �ux de 
haleur sensible émis par le sol (
f 
hapitre 1). Si l'onnéglige le �ux de 
haleur latente, d'après l'équation 1.14 (
f 
hapitre 1) :
H = RN − G (9.18)Par ailleurs, l'équation 1.16 peut être é
rite sous la forme5 :

RN = Fs(1 − α) − Φray (9.19)On peut ainsi é
rire :
∂Qt

∂t
= Φadv + RN − G + Φray (9.20)
= Φadv + Fs(1 − α) − G (9.21)5 Cette assertion n'est en fait valable qu'en première approximation, le �ux Φray étant la sommed'un é
hange entre le sol et l'atmosphère et d'un é
hange au sein de l'atmosphère, tandis que le�ux R↓

LW − R↑

LW n'est que le fruit d'un é
hange sol-atmosphère.



226 Chapitre 9. Formation, destru
tion et persistan
e des inversionsthermiquesL'intégration temporelle sur la durée τ de l'équation pré
édente s'é
rit alors :
∫

τ

∂Qt

∂t
dt

︸ ︷︷ ︸
∆Qt

=

∫

τ
(Φadv + Fs(1 − α) − G) dt (9.22)Et l'on voit apparaître la quantité Qs de l'équation (9.7) :

∆Qt = Φadv + Qs(1 − α) − G (9.23)où X représente la quantité moyennée sur une journée de la grandeur X et ∆Qt laquantité de 
haleur emmagasinée par la 
ou
he d'inversion au 
ours de la journée.Pour que l'inversion soit détruite au 
ours de la journée, il faut que :
∆Qt > Q (9.24)où Q est issue de l'équation (9.3).Ainsi, à 
ondition qu'on néglige Φadv , on véri�e bien que pour que l'inversion ther-mique soit détruite dans la journée, il faut que

Qs =
Q + G

(1 − α)
> Q (9.25)
ar G est toujours positif dans la journée puisque le sol se ré
hau�e. Cette dernièreinégalité 
orrespond bien au 
ritère (9.8).Cette dernière équation souligne par ailleurs le fait que toute l'énergie fourniepar le Soleil n'est pas utilisable uniquement pour la destru
tion de l'inversionthermique. Elle tient 
ompte de l'albédo du sol et de l'a

umulation de 
haleurdans le sol.En revan
he, pour rester valable, 
e 
ritère suppose que le �ux thermique ad-ve
té Φadv dans l'intérieur de la vallée sur la durée d'une journée reste négligeable.Or 
ette a�rmation est généralement fausse d'après [Fast et al., 1996℄ qui montrentque la répartition énergétique entre Q et Φadv (dénotés di�éremment) est d'environ

65% 
ontre 35%. [Whiteman et al., 1996℄ 
on
lut à un ratio plus favorable (environ
90% pour Q). Ainsi, 
ette répartition dépend elle fortement du type de vallée ou debassin et de la situation exa
te (période de l'année et 
onditions synoptiques).Toutefois, pour une vallée et en moyenne sur une journée, [Kondo et al., 1989℄évaluent Φadv = 0.11Q. Ainsi, la relation 9.24 fournit, sans négliger les e�ets d'ad-ve
tion :

Qs = Q
(1 − β)

(1 − α)
+

G

(1 − α)︸ ︷︷ ︸
>0

(9.26)



6. Persistan
e et destru
tion de l'inversion : Modèle énergétique 227où β = 0.11. Ainsi la relation Qs > Q est 
orre
te si β < α +
G

Q

e qui est toujoursvéri�é dans la pratique (selon [Kondo et al., 1989℄, G

Q
= 0.35). Ainsi, même si lesvaleurs de 
es ratios né
essiteraient d'être évalué sur notre 
as, il semble que la
ondition Qs > Q soit valable en toute 
ir
onstan
e, 
e qui justi�e le 
ritère dedestru
tion de l'inversion.Con
lusionPendant 
et épisode de pollution, la CLA des vallées Grenobloises 
omporte don
une inversion thermique jusqu'à environ 1500m d'altitude en �n de nuit.On distingue deux é
helles de temps 
ara
téristiques de son évolution : le 
y
lejournalier, et la durée totale de l'épisode, lorsque l'inversion est persistante.Au 
ours d'un 
y
le journalier, au 
oeur de l'épisode :La nuit, 
ette 
ou
he d'inversion est entièrement stable du sol jusqu'à son som-met, ayant une stabilité très forte (∂zθ > |γadiab|). La CLA subit une période deré
hau�ement à partir du lever du Soleil et jusqu'à 
e que le bilan thermique net reçuau sol s'inverse, soit jusqu'à 14h environ. Elle subit une période de refroidissementà partir de 14h puis pendant toute la nuit jusqu'au lever du Soleil.Pendant la phase de refroidissement, l'inversion s'intensi�e (d'une dizaine de de-grés) et s'épaissit (d'environ 350m). Lors de la première partie de 
ette phase, lese�ets radiatifs sont dominants 
e qui engendre un refroidissement très rapide desbasses 
ou
hes et un pro�l de température potentielle de forme hyberbolique. Dansla se
onde partie de 
ette phase (en �n de nuit), les e�ets turbulents (engendréspar le �ux de 
haleur sensible) deviennent progressivement plus importants, le re-froidissement s'opère alors plus lentement et le pro�l de température potentielle selinéarise. Les vents 
atabatiques semblent jouer un r�le dans la première partie de
ette phase de refroidissement, en revan
he les vents de vallée joue un r�le dansla se
onde partie. On s'attend don
 à 
e que l'inversion soit d'autant plus épaisseque les vents de vallée sont intenses (et 
isaillés et turbulents) ; son épaissemementréduisant par ailleurs la stabilité moyenne de la 
ou
he d'inversion. Par ailleurs, lesvents 
atabatiques apportant de l'air froid en fond de vallée et augmentant l'in-tensité ∆θ de l'inversion, plus les vents 
atabatiques sont intenses, plus l'inversionsera intense. On peut alors imaginer que le ratio Vcatabatique

Vvallee
détermine les 
ara
téris-tiques de l'inversion, et notamment son gradient moyen ∆θ

hi
. Des 
omparaisons dansdi�érentes vallées sont néanmoins né
essaires pour évaluer 
e lien et véri�er 
etteassertion (
e qui n'est pas réalisable dans 
ette étude).Pendant la phase de ré
hau�ement, une 
ou
he 
onve
tive prend naissan
e sousla 
ou
he d'inversion. Elle reste néanmoins 
on�née sur une très faible épaisseur(de 50 à 100 mètres). Elle 
ontient alors un vent de vallée montant pendant les 2à 3 heures les plus 
haudes de la journée. Le reste de la 
ou
he reste très stable etest le lieu d'un vent de vallée des
endant qui se maintient toute la journée, même
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tion et persistan
e des inversionsthermiquessi son intensité augmente en période no
turne. Pendant 
ette phase de ré
hauf-fement, l'inversion est réduite (mais non détruite) : son intensité perd alors unedizaine de degrés. L'inversion est également réduite en épaisseur, à la fois par sonsommet et par sa base. L'épaisseur de l'inversion diminue alors d'environ 300m. Larédu
tion de l'inversion se fait par un mé
anisme de type 2 de la 
lassi�
ation de[Whiteman, 1982℄ : l'expansion de la 
ou
he 
onve
tive est limitée et 
'est surtoutle sommet de l'inversion qui diminue en altitude, du fait de faibles mouvementsde subsiden
e engendrés par des vents anabatiques. Dans la vallée du Grésivaudan,un autre mé
anisme vient s'ajouter, du fait de la géométrie du site, et engendreun ré
hau�ement du 
entre de la 
ou
he d'inversion. Ce ré
hau�ement est e�e
tuépar un vent en forme de spirale des
endante. Son existen
e semble favorisée voire
onditionnée par un régime de Sud, qui peut 
orrespondre à un régime de Foehnsur la région Grenobloise (le vent provenant alors des régions au Sud du plateau duTrièves).L'analyse montre que l'inversion n'est pas détruite au 
ours d'un 
y
le de 24h,
ontrairement aux mesures e�e
tuées par [Whiteman, 1982℄ dans de nombreusesvallées de l'Ouest améri
ain. Ce
i semble une parti
ularité de la période hivernale,qui induit un faible �ux solaire. On montre que si la quantité d'énergie requisepour la destru
tion de l'inversion est trop importante (FdSR
> Fsmax), 
elle-
i nesera pas totalement détruite au 
ours d'une journée. L'étude du �ux minimal dedestru
tion montre que l'inversion est persistante pendant toute la durée d'unépisode de pollution. Un 
ritère pratique et prédi
tif6 sur la vallée Grenobloise estégalement mis au point.Au 
ours de l'épisode (d'une durée variant entre 4 et 14 jours) :L'inversion subit une évolution parti
ulière : Au début de l'épisode, une inver-sion d'altitude se forme. Cette inversion d'altitude permet alors un dé
ouplage entreCLA et TL. Ce dé
ouplage permet à l'inversion de basses 
ou
hes 
réée la nuit des'intensi�er et de s'épaissir jusqu'à rejoindre l'inversion d'altitude. Une inversionintense et épaisse se forme don
. Cette inversion s'intensi�e en
ore progressivementjusqu'à dépasser un seuil 
ritique de persistan
e au delà duquel l'énergie solairefournie pendant la journée n'est plus su�sante pour 
ontrebalan
er les e�ets del'intensi�
ation no
turne. Pendant le 
oeur de l'épisode, l'inversion est ainsi persis-tante et la dynamique lo
ale l'est également : elle subit peu de variations au 
oursd'un 
y
le de 24h. Le 
hangement de régime de temps et la sortie de la périodeanti
y
lonique induisent une variation de la température et/ou de la stabilité de laTL, 
e qui engendre une rédu
tion progressive de l'inversion, qui peut à nouveauêtre totalement détruite au 
ours d'une journée. Cet évênement marque la �n del'épisode.6 Dans le sens où la 
onnaissan
e des températures en début de matinée permet d'inférer le
omportement de l'inversion pour la journée à venir.



Con
lusion générale etPerspe
tivesCon
lusion généraleCette thèse se fo
alise sur divers pro
essus présents dans la Cou
he LimiteAtmosphérique (CLA) stable et hivernale dans les vallées. Nous analysons pour
ela des simulations numériques de type LES, réalisées ave
 les 
odes ARPS etMesoNH. Dans une première partie, l'étude porte sur les pro
essus de petite é
helleet l'analyse est faite sur une vallée de topographie idéalisée. Dans une se
ondepartie, nous nous intéressons aux pro
essus dominants dans la CLA des valléesGrenobloises, en période 
ritique du point de vue de la pollution aux PM10.Les simulations menées en vallée idéalisée montrent la présen
e de vents 
ata-batiques sur les pentes, engendrés par le refroidissement radiatif du sol. Ils at-teignent une intensité maximale de quelques m/s environ 10m au dessus du solet ont une épaisseur d'environ 100m. Ces vents 
atabatiques s'avèrent non sta-tionnaires et exhibent des pulsations temporelles à une fréquen
e donnée par larelation de [M
Nider, 1982℄. Ils sont inhomogènes, même sur une simple pente ave
un 
ouvert uniforme, en raison de leur intera
tion ave
 le �la
 d'air froid�. Ils sontégalement dynamiquement instables (Ri < 0.25) dans les 60 premiers mètres audessus du sol et statiquement instables dans leur partie supérieure. Ils induisentdon
 du mélange turbulent. La quanti�
ation de 
e mélange par une méthode adap-tée de [Winters et al., 1995℄ a montré que la di�usivité turbulente évolue propor-tionnellement au 
arré du nombre de Froude et dé
roît ave
 la stabilité ambiante
omme A
N4 + B

N5 (où A et B sont des 
onstantes déterminées par régression, et N lafréquen
e de Brunt-Väisälä). Cette dépendan
e peut permettre une évaluation du�ux turbulent engendré par 
es vents, dont la détermination est 
ritique dans lesbilans énergétiques. [Whiteman et al., 1996℄ montre en e�et que le bilan thermiquede la CLA d'un bassin est non équilibré et que le �ux de 
haleur sensible est tropfaible, d'environ 50W/m2. Ces auteurs suggèrent que la di�éren
e provient de laturbulen
e des vents 
atabatiques. Une di�usivité turbulente de l'ordre de 1.5m2/spermettrait d'expliquer 
ette di�éren
e et 
ette valeur 
orrespond aux ordres degrandeur obtenus dans notre étude.Par ailleurs, en perturbant la CLA stable, 
es vents génèrent des ondes de
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tion et persistan
e des inversionsthermiquesgravité internes dans toute la CLA de la vallée. Ces ondes sont initialement émisespar la zone de front entre les deux 
ourants 
atabatiques en fond de vallée ; puisse forment tout le long des pentes et se propagent perpendi
ulairement à l'axede la vallée. La fréquen
e ω de 
es ondes s'avère uniquement dépendante de lastrati�
ation ambiante et pas de l'in
linaison des pentes ni même de la formegénérale de la topographie. Elle est notamment indépendante de la pulsation propredes vents 
atabatiques, bien que 
e soit eux qui leur donnent naissan
e. Elle suitune loi du type ω
N = cte et nos simulations fournissent une valeur de la 
onstanteentre 0.7 et 0.95, de façon 
ohérente ave
 les résultats expérimentaux ré
entsde [Flynn et Sutherland, 2004℄ et [Aguilar et Sutherland, 2006℄. L'expli
ationproposée est que 
ette fréquen
e 
orrespond à un �ux d'énergie maximal transféréaux ondes par le vent. Cette hypothèse revient à dire que le vent minimise ainsi sonénergie potentielle.La dynamique de la CLA des vallées Grenobloises par 
onditions très stable aensuite été étudiée de façon détaillée.L'analyse des mesures disponibles grâ
e au réseau lo
al a montré que tous lesépisodes de pollution hivernale aux PM10 sur la région Grenobloise se déroulent par
onditions anti
y
loniques. Ces anti
y
lones sont asso
iés à une adve
tion de massed'air 
haud à l'é
helle synoptique, qui engendre l'apparition d'inversions thermiquespersistantes (qui perdurent entre 4 et 14 jours). Les inversions thermiques sont en-suite responsables de l'a

umulation des parti
ules polluantes émises sur le site : onmontre en e�et que la 
on
entration en PM10 est 
ontrolée à 80% par la stabilitéatmosphérique. On montre également qu'une très forte stabilité induit systématique-ment un épisode de pollution parti
ulaire ; et que 90% des épisodes de pollution sontinduits par 
es inversions thermiques persistantes, 
e qui fait de Grenoble un siteparti
ulièrement sensible aux 
onditions lo
ales du point de vue de la qualité de l'air(notamment plus que d'autres sites, même en zone de montagne, rapportés dans lalittérature, par exemple par [Triantafyllou, 2001℄). Ces épisodes de pollution sévèrereprésentent une forte proportion de la période hivernale (environ un tiers), 
e quis'explique par la fréquen
e élevée des anti
y
lones sur la région. L'évolution de 
esépisodes est totalement 
onditionnée par les régimes de temps, par leur durée etleurs 
ara
téristiques.Une analyse détaillée de l'évolution des inversions thermiques fait ressortir deuxé
helles de temps 
ara
téristiques qui sont la durée de l'épisode anti
y
lonique et
elle d'une journée. Les mé
anismes responsables de l'évolution de l'inversion sur
es deux é
helles de temps sont très di�érents.Sur toute la durée d'un épisode : Le début de l'épisode 
orrespond à l'adve
tionsynoptique d'une masse d'air 
haud (dûe au 
hangement de régime de temps), qui
rée une inversion d'altitude. Cette inversion d'altitude est à l'origine d'un dé
ou-plage entre CLA et la Troposphère Libre (TL), qui permet à une inversion de basses
ou
hes de se 
réer dans la période no
turne. Lors de 
es périodes hivernales, le �uxsolaire reçu au sol est insu�sant pour 
ontrebalan
er les e�ets du refroidissementno
turne et l'inversion s'épaissit de jour en jour pendant une phase d'intensi�
ation
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e et destru
tion de l'inversion : Modèle énergétique 231(qui peut durer quelques jours). S'ensuit une phase de stagnation de l'état de l'in-version lorsque l'épisode est su�samment long. Puis, l'adve
tion synoptique d'unemasse d'air froid détruit l'inversion d'altitude et augmente le 
ouplage entre CLAet TL. L'inversion est alors progressivement réduite jusqu'à disparaître 
omplète-ment au 
ours d'une après-midi. Cette phase de destru
tion s'a

ompagne souventde pré
ipitations qui se 
ombinent à l'a

roissement de la ventilation pour réduireles 
on
entrations en PM10.Au 
ours de 
ette évolution, lorsque l'inversion est établie, 
elle-
i subit un 
y
lediurne marqué : Elle est réduite au 
ours d'une 
ourte période de ré
hau�ement (enmilieu de journée) mais non détruite. L'atmosphère reste alors intégralement stablemême si 
ette stabilité diminue. Cette rédu
tion est de type II au sens de la 
lassi-�
ation de [Whiteman, 1982℄ : l'inversion est essentiellement réduite par subsiden
edu sommet et peu par augmentation de l'épaisseur de la 
ou
he 
onve
tive dont l'ex-tension verti
ale reste faible (50m). Par ailleurs, lors d'un régime de vent de Sud,un mé
anisme de rédu
tion de l'inversion vient s'ajouter et a�e
te la stabilité de lapartie 
entrale de la CLA. L'inversion est ensuite intensi�ée au 
ours d'une longuepériode de refroidissement (la �n de l'après-midi et la nuit). La stabilité peut alorsdevenir extrême (∂zθ ≈ 22 K/km) sur toute la hauteur de la CLA. Cette intensi�-
ation se fait en deux phases : la première partie de la période est dominée par lese�ets radiatifs et l'in�uen
e des vents 
atabatiques, 
e qui résulte en un pro�l detempérature quasi-hyperbolique. La se
onde partie de la période est dominée parles e�ets turbulents (asso
iés au �ux de 
haleur sensible) liés au vent de vallée, et lemélange turbulent linéarise les pro�ls.Pendant la phase de stagnation de 
es inversions, la CLA 
omporte une inversionsur toute sa hauteur (jusqu'à 1500m dans le 
as de l'épisode E6 le plus stable del'année étudiée). En situation hivernale, les vallées Grenobloises ont alors des simili-tudes ave
 d'autres vallées de très large extension (vallées du Colorado), notammentdans les 
ara
téristiques de leurs inversions qui sont intenses et épaisses et dans lesmé
anismes qui les intensi�ent (qui sont 
ontraire à 
eux présents dans les bassinsdé
rits par exemple par [Clements et al., 2003℄). L'analyse montre également queles vents de vallées semblent jouer un r�le important dans la formation de l'in-version, 
e qui n'est pas dé
rit dans les modèles 
lassiques de [Whiteman, 1986℄et [Kondo et al., 1989℄. Un modèle 
on
eptuel a par ailleurs été élaboré dans 
etteétude et 
onstitue une extension du modèle de [Kondo et al., 1989℄. Ce modèle mon-tre que l'inversion thermique ne pourra pas être détruite au 
ours d'une journée sile �ux né
essaire à sa destru
tion en début de matinée est supérieur au �ux solairemaximal reçu au 
ours de la journée. Dans 
e type de situation, on a alors uneinversion persistante qui ne peut être détruite que par un 
hangement de régime detemps (et l'adve
tion synoptique d'une masse d'air froid). Son appli
ation pratiquesur Grenoble a montré qu'il est extrêmement improbable qu'on ait une inversionthermique persistante entre les mois d'avril et septembre (in
lus) ; mais que les in-versions thermiques persistantes sont fréquentes de novembre à janvier. Il peut aussifournir un 
ritère prédi
tif sur l'o

uren
e de la destru
tion d'une inversion durantune journée.
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tion et persistan
e des inversionsthermiquesDu point de vue dynamique, nous avons quanti�é le 
ouplage entre la CLAet la TL à l'aide d'un nombre de Froude (Fr), dé�ni sur la vitesse au sommetde la 
ou
he limite, l'épaisseur de la 
ou
he d'inversion et la fréquen
e de Brunt-Väisälä moyenne sur la 
ou
he d'inversion. Une transition est observée autour d'unnombre de Froude 
ritique. Plus exa
tement, lorsque Fr > 0.30, l'in�uen
e du ventsynoptique s'étend jusqu'au sol en étant 
analisé dans les vallées et au
un ventthermique n'est observé. En revan
he, lorsque Fr < 0.06, la CLA est 
onstituéed'un système de vents de vallées thermiques sur toute sa hauteur et la dynamiquelo
ale est indépendante du régime synoptique. Dans 
e 
as, 
ette dynamique s'avèrepropre au site, stru
turellement déterminée par sa morphologie, et 
omposée de
ourants lo
aux engendrés par refroidissement du sol. Le nombre de Froude 
ritique
orrespond à une situation d'inversion thermique (∂zθ ≈ 12 à 20K/km) et à unvent synoptique faible (environ 5 m/s), de façon 
ohérente ave
 les résultats dela 
ampagne ASCOT ([Barr et Orgill, 1989℄ ou [Gudiksen et al., 1992℄). L'étude desimulations numériques d'un é
hantillon de 5 épisodes a montré que lors d'épisodesanti
y
loniques par temps 
lair, engendrant une inversion et des pi
s de pollutionaux PM10, la CLA était alors totalement dé
ouplée de la TL (Fr très faible). La
ir
ulation lo
ale est ainsi toujours similaire et 
onstituée de 
ourants bien identi�ésqui 
réent une 
ir
ulation inter-vallées au sein de l'ensemble des 4 vallées du siteGrenoblois. Par ailleurs, lors des périodes de dé
ouplage, l'atmosphère des valléesGrenobloises s'avère similaire en hiver et en été (la nuit). Notamment, elle possèdeune stru
ture en 
ou
he dans laquelle on distingue : la CLA, une zone de transitionin�uen
ée par le régime synoptique et la TL. Le système de vents de vallées estex
lusivement 
ompris dans la CLA (la 
omparaison aux mesures de [Coua
h, 2002℄montre toutefois que 
es vents sont plus intenses en hiver (7 à 8m/s) qu'en été (2m/s)).L'étude détaillée d'un épisode séle
tionné pour sa représentativité (E6), met enavant une CLA à son tour subdivisible en plusieurs 
ou
hes. Cha
une de 
es 
ou
hesest asso
iée à un 
ourant thermique qui prend sa sour
e dans une des vallées du
omplexe orographique et s'é
oule ensuite dans les autres. L'atmosphère des valléesGrenobloises est ainsi gouvernée par 4 
ourants thermiques prin
ipaux. Ils s'é
oulentde façon quasi-horizontale, selon leur densité. De 
e fait, les pro�ls verti
aux devitesse présentent plusieurs jets (généralement 3 ou 4), 
e qui ne 
orrespond pas àla des
ription 
lassique du vent de vallée no
turne 
omposé d'un seul jet dans l'axede la vallée. Ces 
ourants se dirigent tous vers la plaine adja
ente sous l'e�et d'ungradient de pression entre les vallées et la plaine. Les pentes des massifs montagneuxsont par ailleurs soumises à des vents 
atabatiques, notamment les pentes du massifde Belledonne (le plus haut en altitude et ayant les pentes les plus longues). Laméthodologie de [Allwine et Whiteman, 1994℄ a été utilisée pour 
artographier larégion Grenobloise et déterminer les zones de stagnation, de re
ir
ulation et deventilation. On note que 
ertaines zones sont bien ventilées, même près du sol, bienque la situation soit très fortement stable, 
e qui montre que l'étude de la dispersiondes polluants doit né
essairement prendre en 
ompte les spé
i�
ités de 
es ventslo
aux. La géométrie du site induit par ailleurs des re
ir
ulations horizontales de
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tion de l'inversion : Modèle énergétique 233moyenne é
helle (de l'ordre de plusieurs 
entaines de mètres à quelques kilomètres),notamment au Nord-Est et au Sud-Est de l'agglomération. D'autre part, 
ertaineszones de la CLA, notamment près du sol, sont soumises à des vents très faiblesdans des 
ou
hes piégées entre 2 
ou
hes très stables, ou entre le sol et une 
ou
hestable. Les parti
ules sont alors soumises à des e�ets de stagnation. Certaines zonesde stagnation 
ritique ont ainsi été mises en éviden
e, essentiellement au Sud de larégion Grenobloise.L'ensemble de 
es résultats peut être synthétisé par une s
hématisation des liensde 
ausalité qui 
onduisent aux épisodes de pollution parti
ulaire dans la régionGrenobloise, lorsque 
eux-
i sont induits par les 
onditions lo
ales, 
e qui représentela grande majorité des 
as (90% sur la période étudiée). La �gure 9.25 résume 
esliens de 
auses à 
onséquen
es. Chaque impli
ation entre phénomène est représentéepar une �è
he. En bleu �gurent les numéros des 
hapitres où la thématique estétudiée.Perspe
tivesLes analyses de [Whiteman et M
Kee, 1982℄ et [Whiteman et al., 1999
℄ sug-gèrent que la 
ouverture neigeuse a une in
iden
e forte sur le 
omportement desinversions. Pendant les périodes hivernales étudiées i
i, les sols ont été modéliséssans au
une 
ouverture neigeuse. Pourtant, la neige est très fréquemment présentedans la région Grenobloise. Il semble de première priorité d'étudier l'in�uen
e de laneige sur la dynamique, en parti
ulier :1. Comment le régime de vents est modi�é en présen
e de neige ?2. Comment l'inversion thermique est modi�ée (en épaisseur, en intensité, enstru
ture) en présen
e de neige ?Par ailleurs, des e�ets d'il�t de 
haleur urbain sont fréquemment 
onstatés autourdes agglomérations ([Masson et al., 2008℄) et induisent généralement un ré
hau�e-ment des basses 
ou
hes et une 
ir
ulation lo
ale à l'é
helle de la ville. Dans le 
as deGrenoble, 
ette 
ir
ulation doit interagir ave
 le système de vents de vallées. L'e�etde ré
hau�ement doit par ailleurs être une sour
e supplémentaire de destru
tiondes inversions. L'analyse de simulations dans une 
on�guration identique mais enl'absen
e de l'agglomération Grenobloise pourrait nous permettre de quanti�er sonimpa
t.L'analyse de traje
toires de tra
eurs Lagrangiens peut également améliorer lades
ription dynamique faite au 
ours de 
ette thèse. Elle peut notamment permettrede :1. Visualiser les zones de re
ir
ulations/stagnations.2. Evaluer le taux de transfert de parti
ules entre les di�érentes 
ou
hes et lerelier aux instabilités et à la turbulen
e engendrées aux interfa
es.3. Estimer les traje
toires près des pentes et évaluer le r�le et l'in�uen
e des
atabatiques.
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Fig. 9.25 � S
héma des impli
ations entre phénomènes menant à un épisode depollution aux PM10, lorsque 
elui-
i est induit par les 
onditions lo
ales etune inversion (90% des 
as). Chaque �è
he désigne une impli
ation. Chaque'+' signi�e que la 
ause doit être additionnée à une ou plusieurs autres 
auses pourproduire la 
onséquen
e. En bleu �gurent les numéros des 
hapitres où la thématiqueest étudiée.
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e et destru
tion de l'inversion : Modèle énergétique 235Une analyse de tra
eurs Lagrangiens peut également permettre de déterminerl'origine des masses d'air responsables du mé
anisme de destru
tion d'inversion parrégime de Sud et ainsi d'améliorer la 
ompréhension de 
e phénomène.En�n, un 
al
ul et une analyse des séries temporelles du nombre de Froude peutpermettre de déterminer le seuil de dé
ouplage ave
 plus de pré
ision et égalementde dé
rire l'évolution des épisodes de pollution en termes de dé
ouplage entre CLAet TL (qui doit être très fort au début de 
haque épisode et augmenter avant le
hangement de régime qui met �n à l'épisode).Par ailleurs, une impli
ation possible de 
ette étude peut être en lien ave
 dess
énarios d'évolution 
limatique : l'évaluation de la probabilité d'obtenir un épisodede pollution aux PM10 peut être 
al
ulée pour 
haque régime de temps sur les 10années passées (les données météo sont disponibles). Ce lien statistique pourrait êtreextrapolé pour les années futures à l'aide des prévisions de proje
tions 
limatiques,qui prévoient une évolution sensible de la probabilité d'o

uren
e de 
haque régimede temps.
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Annexe AAnalyse de l'épisode P10L'épisode de mars 2007 semble singulier puisqu'il est 
onsidéré 
omme un épisodepollué mais pas 
omme un épisode stable. On peut don
 supposer que la pollutionparti
ulaire observée provient en majeure partie d'un transport régional de parti
-ules, tout du moins dans une proportion plus forte que la normale.Remarque : Rappelons néanmoins que la stabilité de la période 
orrespondanteest tout de même relativement élevée (épisode dénoté S10), ave
 la parti
ularité d'un
y
le journalier très marqué et des valeurs extrêmes importantes mais une valeurmoyenne faible (relativement à la moyenne hivernale).Rétrotraje
toiresPour examiner 
ette hypothèse, on utilise le logi
iel de 
al
ul de rétro-traje
toiresdu NOAA (National O
eani
 and Atmospheri
 Administration), HYSPLIT. Ce logi-
iel permet de déterminer le par
ours de parti
ules se retrouvant en un lieu donnéen une date donnée à l'aide d'ar
hives réanalysées.Le 
al
ul e�e
tué pour l'épisode P10 montre que 3 parti
ules se retrouvant à500 mètres au dessus de l'agglomération Grenobloise le 16 mars 2007 ont suiviles traje
toires de la �gure A.1a les 5 jours pré
édents. De même, 3 parti
ules seretrouvant respe
tivement à 100, 400 et 800 mètres au dessus de Grenoble le 15 mars2007 ont suivi les traje
toires de la �gure A.1b. Ces parti
ules sont don
 passées audessus de l'Allemagne, du sud de la Pologne, de la Slovaquie et de l'Autri
he avantde se retrouver dans la plaine du P� puis au dessus de Grenoble.Cartes méso-é
helleLes ar
hives des prévisions numériques e�e
tuées par PREVAIR fournissent les
hamps de PM10 sur l'Europe pour 
es dates.A l'aide de 
es 
artes (
f �gure A.2), on 
onstate que les masses d'air arrivantsur Grenoble pendant la journée du 16 mars ont traversé des zones assez polluéesaux PM10, alors qu'elles étaient à des altitudes 
omprises dans la 
ou
he limite. Il
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(a) (b)Fig. A.1 � Retrotraje
toires sur 5 jours de l'épisode P10 pour la date du 15 mars(a) et 
elle du 16 mars (b).est don
 probable qu'une partie non négligeable de la 
on
entration observée surGrenoble ait été transportée par 
es masses d'air.BilanCette méthode d'inspe
tion se base 
ependant uniquement sur les traje
toiresdes masses d'air mais ne permet de quanti�er dans quelle mesure 
et apport ex-térieur peut expliquer la pollution lo
ale. Elle ne peut don
 prétendre a�rmer quele transport longue distan
e est responsable de l'épisode mais seulement de supposerque les e�ets non lo
aux sont aussi à prendre en 
onsidération dans 
et épisode, etqu'ils peuvent être signi�
atifs.
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(a) (b)

(
) (d)

(e) (f)Fig. A.2 � Prévision à un jour des 
hamps de PM10 sur l'Europe pour la périodede l'épisode P10.





Annexe BEvolution synoptique au 
oursd'un épisodeLes 5 épisodes E1, E5, E6, E7, E8 ne s'ins
rivent pas tous dans le même 
ontextesynoptique. On peut en e�et distinguer 3 types d'évolution en fon
tion du régimede temps asso
ié (NAO, régime de dorsale ou régime de blo
age).1. Les épisodes E5 et E7 suivent une évolution du type de 
elle de la �gure B.1.Tout l'épisode a lieu sous un régime NAO (phase positive ou négative). Ledébut de l'épisode est alors marqué par l'arrivée sur la Fran
e de l'anti
y
lonedes Açores. La �n est marquée par une migration du front froid vers le Sud,l'arrivée d'une perturbation d'Ouest et des pré
ipitations.2. Les épisodes E1 et E8 suivent une évolution du type de la �gure B.2. L'épisodea lieu lors d'un régime de dorsale (
'est le 
as de E8) ou est initié après unrégime de dorsale (
as de E1). En 
onséquen
e, une goutte froide des
end surl'Europe et amène des masses d'air s
andinaves et polaires. L'épisode 
orre-spond à la migration vers la Fran
e d'un anti
y
lone initialement présent àl'Ouest de la Grande Bretagne, soit à l'adve
tion d'une masse d'air 
haud audessus d'une masse d'air très froid initialement présente. Ce
i engendre uneinversion thermique marquée en altitude et une stabilité très forte. La �n del'épisode est due à l'arrivée d'une dépression et de pré
ipitations.3. En�n, l'épisode E6 est initié sur un régime de blo
age. Il suit l'évolution de la�gure B.3. L'épisode 
orrespond alors à l'étalement du 
entre anti
y
loniquesur la Fran
e. La �n 
orrespond à une transition vers un régime NAO etl'arrivée d'une perturbation d'Ouest et de pré
ipitations.Par ailleurs, quel que soit le régime asso
ié et l'évolution exa
te suivie, le 
oeurde l'épisode est toujours asso
ié à une situation fortement anti
y
lonique et à unepériode sans pré
ipitation. La �n de l'épisode est par ailleurs toujours marquée parl'arrivée d'une perturbation nuageuse et de pré
ipitations, qui �lessivent� l'atmo-sphère et réduisent les 
on
entrations en PM10 ( �gure B.4) de façon 
ohérente ave
les résultats de [Holst et al., 2008℄.
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ours d'un épisode

Avant Début
Coeur FinFig. B.1 � Evolution du 
ontexte synoptique au 
ours de l'épisode E7 (régime NAO).Données de réanalyses du National Centers for Environmental Predi
tion (NCEP).

Avant Début
Coeur FinFig. B.2 � Evolution du 
ontexte synoptique au 
ours de l'épisode E8 (régime dedorsale). Données de réanalyses du NCEP.
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Avant Début
Coeur FinFig. B.3 � Evolution du 
ontexte synoptique au 
ours de l'épisode E6 (régime deblo
age). Données de réanalyses du NCEP.

(a) (b) (
)Fig. B.4 � Humidité relative à 700 hPa. Pénétration des fronts nuageux de la �nde l'épisode E1 -régime dorsale (a), E5 - régime NAO (b), E6 - régime blo
age (
).Données du modèle opérationnel Wetter3





Annexe CAnalyse de sensibilité numériqueIntrodu
tionCette annexe présente une étude de sensibilité numérique réalisée sur l'épisode
E6.Sur 
et épisode, nous e�e
tuons un ensemble de tests de sensibilité numériquea�n de déterminer une 
on�guration optimale. Nous examinons notamment l'in�u-en
e des 
onditions initiales et l'in�uen
e de la résolution verti
ale.Nous 
her
hons à estimer l'in�uen
e des 
onditions numériques sur les résultats.Notamment, nous essaierons d'évaluer :� Un temps de spin-up né
essaire au modèle pour que la dynamique qu'il pres
ritne dépende plus drastiquement des 
onditions initiales, non né
essairementphysiques.� L'in�uen
e de la résolution verti
ale du modèle, qu'on sait 
ritique pour 
e typede 
on�guration très stable. L'obje
tif étant d'estimer la résolution verti
aleminimale né
essaire pour obtenir des résultats qu'on estimera 
onvenables.La validation du 
al
ul de l'épisode séle
tionné dans la 
on�guration optimale, àl'aide des mesures issues des stations lo
ales, sera e�e
tuée dans le 
hapitre 8. L'-analyse physique des résultats de 
ette simulation 
on
ernera les 
hapitres 8 et 9.1 Sensibilité aux 
onditions initialesDans les 
odes de 
al
uls météo, l'initialisation est un pro
essus 
omplexe, par-ti
ulièrement sur les régions à forts relief. Dans notre 
as, les 
hamps dynamiques(vent, pression, température, humidité) imposés au départ sont le résultat d'uneinterpolation à partir des données de l'ECMWF. Ces 
hamps n'ont don
 pas de
onsistan
e mathématique vis-à-vis des diverses équations de transport qui régis-sent la dynamique du 
ode. Le 
al
ul débute don
 par une phase transitoire pen-dant laquelle la dynamique s'a

orde progressivement ave
 les lois de la physiqueatmosphérique, l'é
art à la physique diminuant progressivement dans le temps enune durée qu'on appelle temps de spin-up numérique du modèle.



248 Annexe C. Analyse de sensibilité numériquePar ailleurs, les situations stables sont plus dures à gérer pour 
es 
odes de
al
ul, dans le sens où la dépendan
e aux 
onditions initiales subsiste en généralplus longtemps.Dans 
e paragraphe, nous 
her
hons à évaluer 
e temps de spin-up a�n de s'ena�ran
hir dans l'analyse physique.1.1 Simulations e�e
tuéesLa manière de pro
éder pour déterminer la durée du transitoire numérique quenous présenterons i
i 
onsiste à e�e
tuer plusieurs 
al
uls en faisant varier l'instantd'initialisation. Typiquement, on fait démarrer le 
al
ul X heures avant la période quinous intéresse. On fait varier le paramètre X et on 
ompare les 
hamps obtenus à unmême instant t de la période d'intérêt. Dans 
e but, on e�e
tue plusieurs simulationsde l'épisode E6 démarrant avant la période d'intérêt (période qui s'étend de 0h à
6h UTC le 28 dé
embre 2006). On note SX la simulation démarrant X heures avantle début de la période d'intérêt. Le tableau C.1 résume les simulations e�e
tuées.Simulation Instant d'initialisation Période d'intérêtS0 0h UTC le 28 dé
embre 0h − 6h UTC le 28 dé
embreS6 18h UTC le 27 dé
embre 0h − 6h UTC le 28 dé
embreS24 0h UTC le 27 dé
embre 0h − 6h UTC le 28 dé
embreTab. C.1 � Liste des simulations e�e
tuées.1.2 Comparaison des stru
tures dynamiquesLa 
omparaison des stru
tures dynamiques1 des simulations S0, S6 et S24 à 06h UTC le 28 dé
embre montre que l'é
oulement est très imilaire dans les 3 
as.On y retrouve notamment les 4 
ourants thermiques prin
ipaux ave
 unegéométrie et une intensité très 
omparables (
f �gure C.1a). Le 
hamp thermiqueest également pres
rit de façon quasi-identique sauf dans les très basses 
ou
hes (20premiers mètres) où l'on note une température plus haute de 0.5 à 1oC dans S0 (
f�gure C.1b) en raison d'une période de refroidissement arti�
iellement diminuée parrapport aux autres simulations.1.3 Estimation du temps de spin-up numériqueOn 
her
he i
i à évaluer le temps de spin-up.La �gure C.2 montre l'évolution des pro�ls verti
aux de vent horizontal et detempérature en Grésivaudan entre 00h UTC et 06h UTC le 28 dé
embre. On voit
lairement que la simulation S24 met en éviden
e une dynamique établie pour le1 Par stru
tures dynamiques, nous faisons i
i référen
e à l'organisation générale des 
ourantsprin
ipaux mis en éviden
e dans le 
hapitre 7.
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(a) (b)Fig. C.1 � a) Pro�l verti
al de vent horizontal dans la vallée du Grésivaudan (x =

23km, y = 24.33km, 
f �gure 7.5) à 06h UTC pour S24 (rouge) et S0 (noir). b)Pro�l verti
al de T au même point à 06h UTC pour S24 (rouge) et S0 (noir).
ourant de fond (même si il subsiste des instationnarités) ; alors que dans la simu-lation S0, 
ette dynamique met un 
ertain temps à s'établir.
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(
) (d)Fig. C.2 � Pro�l verti
al de vent horizontal dans la vallée du Grésivaudan (x =

23km, y = 24.33km, 
f �gure 7.5) à di�érents instants pour S0 (a) et S24 (b). Pro�lverti
al de température à di�érents instants pour S0 (
) et S24 (d).Visuellement, on 
onstate que dans S0, l'établissement du régime pseudo-



250 Annexe C. Analyse de sensibilité numériquestationnaire2 dure environ 4 heures pour la vitesse et environ 1h30 pour la tem-pérature : Après 4 heures (respe
tivement 1h30), les pro�ls subissent en e�et trèspeu de variations. Dans S24 en revan
he, le régime est pseudo-stationnaire dès ledépart, puisque le temps de mise en route numérique (qui semble valoir environ 4hd'après S0) est dépassé, la simulation ayant démarrée 24 heures avant le début de
S0. Pour quanti�er 
et e�et, on 
al
ule :1. La variation temporelle de la vitesse (moyennée sur la hauteur du 
ourant defond), par : 〈

dV

dt

〉

z

(t) =
1

Z1 − Z0

∫ Z1

Z0

dV

dt
(z, t)dz (C.1)

Z0 étant l'altitude du fond de vallée (250m) et Z1 = 500m.2. la variations temporelle de la température (moyennée sur la hauteur de 
ou
hed'inversion), par :
〈

dT

dt

〉

z

(t) =
1

Z2 − Z0

∫ Z2

Z0

dT

dt
(z, t)dz (C.2)

Z0 étant l'altitude du fond de vallée (250m) et Z2 = 3000mOn 
onstate un 
omportement di�érent de 
es variations temporelles dans lesdeux simulations, 
omme le montre la �gure C.3.
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onsidéré 
omme quasi stationnaire ou faiblement variable.2 Plus exa
tement, du régime transitoire physique non numérique.
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ale 251� Dans S0, 
es variations sont fortes au début de la simulation : ≈ 4.5m/s/hpour la vitesse et ≈ 0.5�C/h pour la température ; puis s'amoindrissent ave
le temps. On a don
 
lairement mise en éviden
e d'un régime transitoirenumérique et dû à l'initialisation (puisque non apparent dans la simulationlongue).On 
onstate que 
es variations temporelles deviennent similaires au bout d'unedurée
τspin−up ≈ 4h (C.3)Cette méthode 
orrobore le 
onstat visuel qu'on peut aisément faire sur les pro�lsde la �gure C.2. Nous 
onsidérerons don
 qu'au bout de 4h, les 
hamps ne sont plussous l'in�uen
e de l'initialisation numérique et ont une 
onsistan
e physique.2 Sensibilité à la résolution verti
ale2.1 Simulations e�e
tuéesOn e�e
tue di�érentes simulations en ne faisant varier que le maillage verti
al,
'est à dire la résolution verti
ale et également le nombre de mailles présentes surla verti
ale de façon à 
e que le toit du domaine soit approximativement toujourssituée à la même altitude (aux environs de 10 km). Les autres 
onditions de 
essimulations sont identiques à l'ex
eption du pas de temps qui est �xé de manière àrespe
ter le 
ritère CFL (δt < 0.5·
dz

|w|max
ave
 les s
hémas de dis
rétisation utilisés).Le tableau C.2 résume les di�érentes simulations e�e
tuées :Simulation Heure début Heure �n nx = ny nz dx = dy dzsoil δt(UTC) (UTC)

S6 − dz30 18h (27-12-06) 8h (28-12-06) 90 50 333 30 1
S6 − dz15 18h (27-12-06) 8h (28-12-06) 90 60 333 15 1
S6 − dz10 18h (27-12-06) 8h (28-12-06) 90 90 333 10 1
S6 − dz4 18h (28-12-06) 8h (28-12-06) 90 90 333 4 0.5Tab. C.2 � Liste des simulations e�e
tuées.2.2 Comparaison des stru
tures dynamiquesLa �gure donne les pro�ls verti
aux de vitesse du vent et de température dansles 3 vallées du Grésivaudan, de Voreppe et du Dra
.Elle montre que les stru
tures prin
ipales de l'é
oulement (les 4 
ourants ther-miques) sont évaluées de façon très similaire dans les 4 simulations.La simulation ave
 δz = 30m fournit toutefois des résultats qui se distinguentdes autres, notamment sur le pro�l de température qui semble mal reproduit dansles 1000 premiers mètres (où la température est plus 
haude de 2oC en moyenne)
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(e) (f)Fig. C.4 � Pro�l verti
al de |V | dans la vallée du Grésivaudan (a) de Voreppe (
)et du Dra
 (e) pour di�érentes résolutions verti
ales. Pro�l verti
al de T dans lavallée du Grésivaudan (b) de Voreppe (d) et du Dra
 (f) pour di�érentes résolutionsverti
ales. Tous les pro�ls sont pris à 06h UTC.Rouge : δz = 30m, Violet : δz = 15m, Vert : δz = 10m, Jaune : δz = 4m.En dessous de δz ≤ 15m, les pro�ls et les stru
tures sont très similaires, y 
omprisprès du sol. La dynamique peut alors être 
onsidérée 
omme 
onvergée.Les détails �ns et les stru
tures instationnaires (
ou
he entre 600 m et 900mASL dans la vallée du Grésivaudan, notamment) ne sont toutefois pas représentés àl'identique. Pour l'analyse de 
es stru
tures, on favorisera alors la résolution la plus�ne (δz = 4m).



2. Sensibilité à la résolution verti
ale 2532.3 Comparaison aux mesuresBien que nous puissions 
onsidérer que les simulations sont peu dépendantes dela résolution pour δz ≤ 15m, rien ne nous assure que la solution fournie par le 
al
ul,même si 
elui-
i est 
onvergé, soit 
omparable à la réalité.Dans 
e paragraphe, nous 
omparons ainsi nos données aux mesures disponibles(ie aux mesures de température à toutes les stations de mesures du tableau 6.1 àl'ex
eption de Saint Hilaire).2.3.1 Courant établi de �n de nuitDans un premier temps, nous 
omparons les données en �n de nuit, 
'est à direpour un 
ourant établi. Les résultats sont présentées sur la �gure C.5 qui présente lesvaleurs de températures mesurées et simulées en ordonnée en fon
tion des di�érentesstations en abs
isse. Ces dernières sont triées par altitude, les stations de faiblesaltitudes étant le plus à gau
he et 
elles de hautes altitude le plus à droite.
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Fig. C.5 � Valeur de température à 06h UTC aux 7 stations du bassin Grenoblois(1-Versoud, 2-Champ sur dra
, 3-Pont de 
laix, 4-Champagnier, 5-Peuil du 
laix,6-Le gua, 7-Chamrousse) triées par altitude 
roissante (basse altitude à gau
he).Noir : Mesures. Rouge : δz = 30m, Violet : δz = 15m, Vert : δz = 10m, Jaune :
δz = 4m.Plusieurs 
onstats sont à faire :� Pour les 3 stations de fond de vallée, on véri�e bien les assertions des para-graphes pré
édents, à savoir que pour une résolution plus �ne que δz = 15m,il n'y a pas d'amélioration de la prédi
tion.� Celà ne garantit pourtant pas qu'ave
 
ette résolution, la valeur de tempéra-ture 
al
ulée en fond de vallée 
orresponde à 
elle mesurée. En e�et, on trouvedes é
arts de presque 2oC, même aux meilleures résolutions aux stations duVersoud et de Pont de 
laix.



254 Annexe C. Analyse de sensibilité numérique� Pour les 4 stations d'altitude plus élevée (moyenne et haute), en revan
he, lerésultat di�ère. L'augmentation de la résolution ne 
esse d'augmenter la pré
i-sion de la valeur 
al
ulée. Pour avoir des valeurs 
onvenables de la températureà 
es stations, il est ainsi né
essaire d'avoir une résolution d'au moins δz = 4m.� D'une manière générale, don
, la 
onvergen
e du 
ode vis-à-vis de la réso-lution verti
ale n'assure pas que le 
ode fournissent les bonnes valeurs detempérature, notamment en fond de vallée.2.3.2 évolution temporelle no
turneLa �gure C.6 résume l'évolution temporelle de la température simulée et mesuréeaux 7 stations du bassin Grenoblois. On retrouve l'information du paragraphe pré
é-dent, 
omplétée par toute l'évolution temporelle no
turne, de 22h le 27 dé
embreà 06h le 28 dé
embre. Les simulations démarrent à 18h. La �gure montrent don
l'évolution temporelle après les 4 heures de spin-up.2.3.3 Indi
es statistiquesOn 
al
ule la moyenne temporelle de l'erreur quadratique pour 
haque station,donnée par :
< MSE >t (s) =

tM∑

t=t0

√
(Tmes(t, s) − Tsimu(t, s))2 (C.4)ainsi que la moyenne sur toutes les stations de l'erreur quadratique à un instant�xé, donnée par :

< MSE >s (t) =

sN∑

s=s1

√
(Tmes(t, s) − Tsimu(t, s))2 (C.5)La �gure C.7 montre 
omment varient 
es valeurs de MSE ave
 la résolutionverti
ale.On peut faire plusieurs 
onstats qui renseignent sur l'in�uen
e de la résolutionverti
ale :1. L'é
art aux mesures diminue au 
ours de la nuit, quelle que soit la résolution.A un instant donné, 
et é
art est d'autant plus faible que la résolution estimportante.2. Même ave
 la meilleure résolution δz = 4m, on n'obtient un é
art moyen surtoutes les stations supérieur à 1.2oC.3. La résolution a peu d'in�uen
e sur l'é
art aux mesures pour les stations debasses altitudes. Cet é
art reste important pour toutes les résolutions, pourles stations de basses altitudes, de l'ordre de 2 à 4 oC en moyenne sur unenuit.
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art aux mesures pour les stationsde hautes altitudes. Ave
 une résolution de δz = 4m, on arrive à obtenir un
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(a) (b)Fig. C.7 � a) Evolution temporelle de < MSE >s de 22h à 06h. b) Réparti-tion par station de < MES >t (1-Versoud, 2-Champ sur dra
, 3-Pont de 
laix,4-Champagnier, 5-Peuil du 
laix, 6-Le gua, 7-Chamrousse). Rouge : δz = 30m,Violet : δz = 15m, Vert : δz = 10m, Jaune : δz = 4m.é
art aux mesures faible pour les stations de hautes altitudes.Le fait que la MSE diminue au 
ours de la nuit montre que le taux de refroidissement
al
ulé par le 
ode n'est pas le bon. D'après les 
ourbes de la �gure C.6, 
e
i estsurtout vrai pour les stations de fond de vallée que le 
ode refroidit plus rapidementqu'elles ne le sont en réalité.2.4 Bilan : in�uen
e de la résolutionCette analyse nous a montré que :1. La 
onvergen
e3 du 
ode n'impliquait pas né
essairement que la solution 
on-vergée soit la solution réelle (
e n'est notamment pas le 
as en fond de vallée).2. Il existe un 
omportement di�érent entre les régions de fond de vallée et lesrégions d'altitude.3. En fond de vallée, le 
ode 
onverge à partir de δz = 15m mais la solutionnumérique est alors relativement éloignée de la solution réelle près du sol(quelques degrés de di�éren
e sur la température).4. En altitude, le 
ode 
onverge à partir de δz = 4m et la solution numérique estalors très pro
he de la solution réelle.5. Il est né
essaire de prendre une résolution de δz = 4m pour rendre 
ompte
onvenablement de la dynamique réelle4.3 Par 
onvergen
e, nous entendons i
i que la solution des équations dis
rétisées s'appro
he dela solution des équations analytiques 
ontinues lorsque la résolution tend vers 0. Nous 
onsidéronsque la 
onvergen
e est atteinte pour des résolutions su�samment �nes, en dessous desquelles lasolution des équations dis
rétisées ne varie plus lorsqu'on réduit en
ore les pas d'espa
e (et onsuppose alors que la solution fournie est la solution des équations 
ontinues).4 Néanmoins, à 
ette résolution, un é
art aux mesures subsiste près du sol en fond de vallée.
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ussion : Conditions d'une représentation réaliste 2573 Dis
ussion : Conditions d'une représentation réalisteLes paragraphes pré
édents montrent qu'il est né
essaire d'avoir une résolutionverti
ale de δz = 4m pour rendre 
ompte su�samment 
onvenablement des mesures.Dans le 
as d'une simulation sous-résolue (δz ≥ 10m), les simulations nereprésentent pas 
onvenablement 
ertains aspe
ts de la dynamique, surtout enpro
he paroi.Ave
 une résolution 
onvenable, la température des stations de fond de vallée estlégèrement surévaluée dans la période no
turne, surtout dans les premières heuresde 
al
ul.Cette se
tion résume les 
ara
téristiques mal pres
rites dans une simulation sous-résolue, donne les 
onditions qu'il faut respe
ter pour obtenir une simulation réalisteet tente de fournir quelques éléments d'expli
ations justi�ant 
es 
onditions.3.1 Cas d'une simulation longue très résolue3.1.1 E�et de mémoire de l'é
oulement et temps de spin-upComme le montre la �gure 8.1 donnant les évolutions de température dans lasimulation S6 − dz4, la température en fond de vallée est mal estimée pendanttoute la première nuit. Après le lever du jour, en revan
he, la température simulées'a

orde mieux à la température mesurée.Le 
ode possède don
 une durée de spin-up numérique d'environ 4h (durée pen-dant laquelle l'in�uen
e de l'initialisation numérique se fait sentir), mais égalementun temps de spin-up physique, plus long, d'environ une nuit. Cette durée de 12hsemble en e�et né
essaire pour que le 
ode rende 
orre
tement 
ompte des pro
essusphysiques réels. Dans la réalité, l'é
oulement possède un e�et de mémorisation dessituations passées et l'état de l'é
oulement à un instant donné dépend de 
e quis'est passé avant. Dans le 
ode, il faut don
 que la simulation soit su�sammentlongue pour pouvoir reproduire 
es e�ets physiques qui mettent un 
ertain temps às'établir.C'est notamment le 
as de la 
onstru
tion de l'inversion thermique : la �gureC.8 montre l'évolution temporelle du gradient verti
al de température (entre Cham-rousse et Champ sur dra
) mesuré (en noir) et simulé (en bleu).On voit 
lairement que le gradient verti
al simulé pendant la première nuit sous-évalue la stabilité réelle. Le 
ode a don
 du mal à rendre 
ompte de 
ette situationd'inversion et met une durée d'environ 12h pour évaluer 
orre
tement la stabilitéatmosphérique. Après 12h en revan
he, la stabilité est 
onvenablement évaluée.Dans le 
as d'une simulation très résolue, il faut don
 attendre environ 12h pourque 
ertains pro
essus dynamiques (l'inversion thermique) soient 
onvenablementmodélisés.
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Fig. C.8 � Gradient verti
al de température absolue entre Chamrousse et Champsur Dra
, mesuré (o noir) et simulé (+ bleu) pendant l'épisode E6.3.1.2 Températures de fond de vallée et indi
es statistiquesEn fond de vallée, même la deuxième nuit, il subsiste des é
arts de température
omme le montre la �gure C.9a qui donne l'évolution temporelle du biais moyen
< BM >s (t) =< Tsimu >s (t)− < Tmes >s (t). Cette �gure illustre que latempérature est surévaluée la nuit (d'environ 1oC) et sous-évaluée la journée (jusqu'à
3oC).Par ailleurs, l'erreur quadratique moyenne reste de l'ordre de 1 à 2oC dans lapériode no
turne (
f �gure C.9b). Cette erreur quadratique est essentiellement dueaux erreurs faites sur les 4 stations de fond de vallée et peu sur les 3 stationsd'altitudes (
f �gure C.9
).Par ailleurs, 
e biais ne peut pas être attribué à des e�ets lo
aux puisqu'il estprésent de la même façon sur les signaux des 4 stations de fond de vallée (
f �gure8.1). Il est peut être attribuable à une représentation physique in
omplète dans 
etterégion. L'évolution temporelle de 
e biais montre que l'inertie du sol en fond de valléeest surestimée (pas assez de ré
hau�ement en journée et pas assez de refroidissementla nuit). Un défaut de représentation du sol pourrait être à l'origine de 
e biais (parexemple de son taux d'humidité peut notamment être in
orre
tement représentédans le modèle).Dans le 
as d'une simulation très résolue, la température en fond de vallée restetrès légèrement mal évaluée. Ce
i peut être dû à un défaut de représentation desspé
i�
ités du sol.3.2 Cas de simulations sous-résoluesDans le 
as des simulations sous-résolues (δz ≥ 10m), les 
omparaisons auxmesures sont nettement moins bonnes, 
omme on l'a vu. Cette se
tion présentealors les 
ara
téristiques mal représentées dans une telle simulation (On peut ainsiattribuer une 
atégorie de problème à un manque de résolution).
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(
)Fig. C.9 � Evolution temporelle du biais moyen (a) et de l'erreur quadratiquemoyenne (b) pendant l'épisode E6. Erreur quadratique moyenne pour 
haque sta-tion (
) pour l'épisode E6 (1-Versoud, 2-Champ sur dra
, 3-Pont de 
laix, 4-Champagnier, 5-Peuil du 
laix, 6-Le gua, 7-Chamrousse).3.2.1 Spin-up du modèle et 
omparaison aux mesuresLorsqu'on 
ompare les simulations S0, S6 et S24 démarrant respe
tivement à0h le 28, 18h le 27 et 0h le 27, on observe l'évolution temporelle de températurede la �gure C.10 pour les 7 stations. Ces évolutions sont également 
omparées auxmesures (en noir sur la �gure).Comme on l'a vu à la se
tion 1.3, 
ette �gure montre 
lairement que l'instantd'initialisation a peu d'in�uen
e sur les valeurs 
al
ulées de températures à 2m. Parailleurs, 
ette température reste mal pres
rite en fond de vallée 
omme en altitudemême dans les simulations les plus longues (S24).Ainsi, lorsque la résolution est insu�sante, la température pres
rite est mauvaiseet augmenter la longueur du 
al
ul n'améliore pas la pres
ription des températures.3.2.2 Sous-estimation de la stabilitéComme le montre la �gure C.10, lorsque la résolution est trop lâ
he, la tempéra-ture évaluée est :� Trop froide en altitude.
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(7)Fig. C.10 � Température à 2m mesurées ou 
al
ulées (1-Versoud, 2-Champ sur dra
,3-Pont de 
laix, 4-Champagnier, 5-Peuil du 
laix, 6-Le gua, 7-Chamrousse). Rondsnoirs : Mesures. Bleu : S24. Rose : S6. Mauve : S0. La résolution utilisée dans lestrois simulations est δz = 15m.� Trop 
haude en fond de vallée.
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ussion : Conditions d'une représentation réaliste 261En d'autres termes, la stabilité est don
 sous-estimée par le 
al
ul. En e�et, la�gure C.11 donnant le gradient verti
al de température (simulé et mesuré) entre lesstations de Chamrousse et de Champ sur dra
 montre bien :1. Que le gradient verti
al et don
 la stabilité sont sous-estimés par le 
ode.2. Que 
ette sous-estimation est d'autant plus forte que la résolution est grossière.
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δ z = 4mFig. C.11 � Evolution temporelle du gradient verti
al de température dT

dz entreChamrousse et Champ sur Dra
, de 19h le 27 dé
embre à 6h le 28 dé
embre.Noir : Mesures. Rouge : δz = 30m, Violet : δz = 15m, Vert : δz = 10m, Jaune :
δz = 4m.On 
onstate par ailleurs que toutes les simulations démarrent ave
 approxima-tivement la même initialisation, dans laquelle la strati�
ation thermique est pro
hedu gradient adiabatique5. Cette situation étant éloignée de la strati�
ation du 
as
onsidéré (l'épisode E6 est très stable), il faut un 
ertain temps pour que le 
odepuisse 
onstruire l'inversion thermique.Néanmoins, il faut aussi que la résolution verti
ale soit su�samment �ne. Dansles 
as où δz ≥ 10m, le modèle ne parvient pas à estimer 
onvenablement la stabilité.Notons que lorsqu'on poursuit 
es simulations (non montrées), même au delà dela durée de 12 heures représentée i
i, les simulations sous-résolues n'arrivent jamaisà représenter 
onvenablement 
ette stabilité, alors que la simulation ave
 δz = 4mle permet (
f �gure C.8).Ainsi, lorsque la résolution est insu�sante, la stabilité atmosphérique est malévaluée. Elle est alors sous-estimée.3.2.3 Un biais non-lo
al et systématiqueComme nous l'avons vu, 
e biais de température dans les simulations grossièresest non lo
al, la température étant trop froide sur toutes les stations d'altitude et5 En fait, le 
ode est sensé initialiser en interpolant les données de l'ECMWF, mais 
ompte tenude la 
omplexité des 4 modèles imbriqués et de la résolution verti
ale la
he des modèles ECMWFainsi que les di�
ultés d'initialisation liées à la présen
e de relief, la strati�
ation initiale estrelativement voisine de l'adiabatique. Le pro�l verti
al de température 
orrespondant est donnéesur la �gure C.2
 (
ourbe à 0h10).
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haude sur toutes les stations de fond de vallée.Ce biais est par ailleurs ré
urrent et présent dans tous les épisodes stables (etn'est don
 pas spé
i�que à l'épisode E6). La �gure C.12 montre en e�et l'évolutiontemporelle de la température (simulée et mesurée) à la station du Versoud pour les5 épisodes E1, E5, E6, E7, E8 ; et la �gure C.13 montre la même évolution à lastation de Chamrousse.On voit ainsi que le problème est systématique et que la forte stabilité de toutes
es situations est mal représentée par le 
ode lorsque la résolution n'est pas su�-isamment �ne.
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(e)Fig. C.12 � Températures à 2m mesurées (rond) ou 
al
ulées (ligne pleine) au Ver-soud. (a) E1 (b) E5 (
) E6 (d) E7 (e) E8. La résolution utilisée est δz = 15m.Notons que l'épisode E8 présente un 
omportement très légèrement di�érent :
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(e)Fig. C.13 � Températures à 2m mesurées (rond) ou 
al
ulées (ligne pleine) à Cham-rousse. (a) E1 (b) E5 (
) E6 (d) E7 (e) E8. La résolution utilisée est δz = 15m.en fond de vallée (Versoud), la température simulée n'est pas plus 
haude queles mesures. C'est par ailleurs le seul épisode pour lequel 
ette température estsupérieure à 0oC. Cette 
oïn
iden
e in
ite à penser que la 
ause du problème peutêtre dûe à une mauvaise représentation d'e�ets physiques liés au 
hangement d'étatde l'eau (gel lo
al de l'humidité du sol, formation de 
ristaux de gla
es, brouillardgivrant,...).Ainsi, lorsque la résolution est insu�sante, les problèmes ren
ontrés par le 
odesont similaires dans tous les épisodes très stables dans les vallées.
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ations3.3.1 Di�éren
e de 
omportement fond de vallée / zones d'altitudesLa se
tion 2 a 
lairement mis en éviden
e l'existen
e de 2 
omportements dif-férents en fond de vallée et en altitude : En fond de vallée, la résolution a peud'in�uen
e sur la température 
al
ulée (
f �gure C.6a). En altitude, la résolution aune in�uen
e très forte et il est né
essaire que 
elle 
i soit inférieure à δz = 4m pourque la température soit 
onvenablement représentée.En fait, le maillage possède des 
ara
téristiques di�érentes entre le fond de valléeet les zones de 
rêtes :En altitude, il est fortement hétérogène horizontalement, 
e qui n'est pas le 
asen fond de vallée. En e�et, du fait du système de 
oordonnées �terrain-following�,dans S6 − dz4 par exemple, près des 
rêtes le maillage à une extension verti
alede δz = 4m alors que quelques 
entaines de mètres plus loin, sur la même lignehorizontale, il a une extension verti
ale d'environ 100 m. En fond de vallée, enrevan
he, le maillage est plus homogène lorsqu'on se dépla
e selon l'horizontale.Cet élément peut être à l'origine de la di�éren
e de 
omportement : En altitude,près de la troposphère libre, le vent est légèrement plus intense. L'é
oulement (ma-joritairement horizontal) arrivant sur les 
rêtes provient de zones où le maillage a unerésolution verti
ale la
he, 
e qui pourrait expliquer les forts é
arts observés pour lesrésolutions verti
ales les plus grossières (l'é
oulement serait alors non 
orre
tementrésolu dans les zones de maillages la
hes à des altitudes de 2000 à 3000m).Lorsqu'on augmente la résolution, il semble qu'on ex
ède un 
ertain seuil quipermette une représentation 
onvenable de 
e qui se passe loin du sol.3.3.2 Le fond de valléeEn fond de vallée, quelle que soit la résolution, il semble qu'on ait des di�
ultésà reproduire parfaitement la température (même si les di�éren
es 
onstatées sonta

eptables lorsque la résolution est importante).D'après les 
onsidérations pré
édentes, il est possible que 
e défaut soit lié àun représentation physique in
omplète, et préférentiellement une représentationphysique liée à l'humidité (le gel, la neige, l'eau, le brouillard, ...).Notons que la base de données utilisées pour les 
ouverts de sol a une résolu-tion de 1 km, 
e qui peut être insu�sant pour rendre 
ompte 
onvenablement deshétérogénéités du sol qui peuvent piloter la thermique.Par ailleurs, le taux d'humidité du sol est évaluée de façon très in
ertaine. Il estdon
 possible qu'une amélioration de 
ette représentation permette une meilleureadéquation des températures pres
rites numériquement.3.3.3 Seuils de résolution et de durée des simulationsDans 
e type de situation très stable en vallée, il semble don
 qu'il faille unerésolution très �ne (δz = 4m) pour rendre 
onvenablement 
ompte de la physiqueatmosphérique.



3. Dis
ussion : Conditions d'une représentation réaliste 265Un 
al
ul de la valeur moyenne6 de la longueur de �ottabilité
lb =

(w

N

)

soil
(C.6)fournit lb ≈ 7m.On 
onstate don
 que les résultats sont mauvais si la résolution au niveau du solest δz > lb et 
onvenable lorsque δz < lb.Cette longueur étant 
ara
téristique des mouvements liés à la for
e de �ottabilitéprès du sol, elle est 
ara
téristique des é
oulements 
atabatiques qui se développentle long des pentes de la vallée et sont à l'origine de la 
onstru
tion de l'inversion. Ilfaut que les vents 
atabatiques soient 
onvenablement représentés pour que l'inver-sion thermique le soit également. Numériquement, 
e
i semble se traduire par une
ontrainte sur la résolution numérique : δz

lb
< 1.Par ailleurs, 
es simulations ont montré qu'il fallait environ 12h pour que le
ode 
onstruise un é
oulement dans lequel tous les pro
essus physiques de la 
ou
helimite stable sont présents (et notamment l'inversion thermique).Con
lusionCette annexe nous a permis d'étudier l'in�uen
e des 
onditions numériques surun 
as d'étude. Nous avons pu voir :1. Que le 
al
ul gardait une tra
e non négligeable du pro
essus d'initialisationpendant une durée d'environ 4h. Le pro
essus d'initialisation ne fournissantpas des 
hamps initiaux physiquement 
onsistants, il est fondamental d'anal-yser la signi�
ation physique des résultats seulement au delà de 
ette duréede spin-up numérique. Un méthode pratique d'estimation de 
e spin-up a étéproposée.2. Qu'au delà de 
e spin-up numérique, le 
ode pouvait mettre un 
ertain tempsà représenter les phénomènes physiques qui mettent du temps à s'instaurerdans un é
oulement réel (
omme l'inversion thermique). Dans la pratique,
ette durée de spin-up physique est d'environ une nuit.3. Que la résolution verti
ale avait une in�uen
e importante sur la solutionobtenue et que dans une 
on�guration très stable en vallée :(a) Il est né
essaire d'avoir une résolution verti
ale δz < lb (i
i δz = 4m) auniveau du sol pour représenter 
onvenablement l'é
oulement.(b) Deux types de 
omportements numériques ont pu être distingués en fon
-tion de la lo
alisation dans l'espa
e : un premier 
omportement 
on
er-nant le fond de vallée ; et un se
ond 
omportement 
on
ernant les zones6sur tout le domaine D4



266 Annexe C. Analyse de sensibilité numériqued'altitudes. Cette di�éren
e de 
omportement pouvant être lié à l'inho-mogénéité horizontale d'un maillage �terrain-following� en zone de relief
omplexe.(
) En fond de vallée, à partir d'une résolution de δz . 2 · lb au niveau du sol,on obtient une solution 
onvergée. Cette solution présente en revan
heun é
art non négligeable ave
 les mesures.(d) En altitude, il est né
essaire d'avoir une résolution verti
ale de δz < lb(i
i δz = 4m) au niveau du sol. La solution alors obtenue est en trèsbonne adéquation ave
 les mesures.(e) Que la très forte stabilité de la situation étudiée était imparfaitementreprésentée par le 
ode lorsque δz > lb.4. Que 
ette très forte stabilité né
essite un 
al
ul à la fois long (12h de spin-upphysique) et très résolu pour être 
onvenablement représentée.5. Qu'il semble qu'un pro
essus physique soit non 
onvenablement pris en 
omptedans la physique du 
ode, 
elui-
i pres
rivant des températures généralementtrop 
haudes la nuit et en fond de vallée dans 
e type de 
on�guration trèsstable en zone montagneuse. Ce biais est systématique dans les épisodesstables ave
 la même tendan
e générale sur toute la vallée et d'autant plusmarqué que la résolution est grossière. Il se peut que 
e pro
essus physiqueait un rapport ave
 l'humidité ou la thermodynamique du sol. De plus amplesinvestigations sur l'in�uen
e de la résolution des paramètres physiques du sol(
ouverture de sol, taux d'humidité,et
.) pourraient être bienvenues.En�n, une 
on�guration C2, de référen
e7 a été déterminée pour e�e
tuer une simu-lation (S6−dz4). Les 
ara
téristiques de 
ette 
on�guration sont rappelées au débutdu 
hapitre 8.Les résultats de 
ette simulation de référen
e sont dé
rits et analysés dans les
hapitres 8 et 9.

7 Dans le sens où 
ette 
on�guration est la meilleure qu'on ait pu obtenir ave
 les ressour
esnumériques dont nous disposions et le temps imparti.



Annexe DChamps de vents des 5 épisodesstablesLes �gures suivantes montrent le 
artes de 
hamp de vent à des altitudes 
on-stantes 
omprises entre 250 m ASL et 3000 m ASL à 06h UTC pour les dates donnéespar le tableau 7.3 des épisodes E1 (�gures D.1 et ??), E5 (�gures D.2 et ??), E6(�gures D.3 et ??), E7 (�gures D.4 et ??), E8 (�gures D.5 et ??).Par ailleurs, les �gures D.6 et D.6 montrent 
es mêmes 
oupes du 
hamp de ventspour la journée du 14 janvier 2007 (
as de 
ouplage ave
 le régime synoptique).



268 Annexe D. Champs de vents des 5 épisodes stables

z=350m z=450m

z=550m z=650m

z=850m z=1050m

z=1500m z=3000mFig. D.1 � Cartes de 
hamp de vent à altitude 
onstante pendant l'épisode E1 à
06h UTC.
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z=350m z=450m

z=550m z=650m

z=850m z=1050m

z=1500m z=3000mFig. D.2 � Cartes de 
hamp de vent à altitude 
onstante pendant l'épisode E5 à
06h UTC.
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z=350m z=450m

z=550m z=650m

z=850m z=1050m

z=1500m z=3000mFig. D.3 � Cartes de 
hamp de vent à altitude 
onstante pendant l'épisode E6 à
06h UTC.
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z=350m z=450m

z=550m z=650m

z=850m z=1050m

z=1500m z=3000mFig. D.4 � Cartes de 
hamp de vent à altitude 
onstante pendant l'épisode E7 à
06h UTC.



272 Annexe D. Champs de vents des 5 épisodes stables

z=350m z=450m

z=550m z=650m

z=850m z=1050m

z=1500m z=3000mFig. D.5 � Cartes de 
hamp de vent à altitude 
onstante pendant l'épisode E8 à
06h UTC.
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z=350m z=450m

z=550m z=650m

z=850m z=1050m

z=1500m z=3000mFig. D.6 � Cartes de 
hamp de vent à altitude 
onstante pendant la nuit du 14janvier 2007 à 06h UTC.





Annexe EComparaison mesures/simulationde l'intensité de l'inversionComme on l'a vu au 
hapitre 8, les températures aux stations et les gradientsverti
aux de température sont assez 
onvenablement simulés (
f �gures 8.1, 8.3).La �gure E.1 montre l'évolution temporelle des di�éren
es de températures :a) Entre Chamrousse et le Versoud : ∆θC
V = θChamrousse − θV ersoud. Elle estreprésentative de la di�éren
e de température entre sommet et base de laCLA.b) Entre Le Gua et le Versoud : ∆θL

V = θLeGua − θV ersoud. Elle est égalementreprésentative de la di�éren
e de température entre sommet et base de laCLA.
) Entre Peuil et le Versoud : ∆θP
V = θPeuil−θV ersoud. Elle est représentative desbasses 
ou
hes (du sol jusqu'à 930m ASL).d) Entre Chamrousse et Peuil : ∆θC

P = θChamrousse − θPeuil. Elle est, quant àelle, représentative de la partie supérieure de la CLA (de 930m à 1750 m ASL).évaluées de 3 manières di�érentes :� Soit par le biais des mesures (∆θmesure). On évalue alors les températuresaux stations (points station 1 et station 2 sur la �gure E.2).� Soit par le biais de la température potentielle simulée aux lo
alisations desstations (∆θsimule). On évalue alors les températures aux stations (pointsstation 1 et station 2 sur la �gure E.2), dans les simulations.� Soit par le biais de la température potentielle simulée sur le pro�l verti
aldu Grésivaudan à l'altitude 
orrespondant aux stations (∆θPV ). On évaluealors les températures aux points 1' et 2' de la �gure E.2, dans les simulations.
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(
) (d)Fig. E.1 � Evolution temporelle des di�éren
es de températures ∆θ = θChamrousse−

θV ersoud (a) ∆θ = θLeGua − θV ersoud (b) ∆θ = θPeuil − θV ersoud (
) et ∆θ =

θChamrousse−θPeuil (d), évaluées de 3 façons di�érentes (∆θmesure, ∆θsimule, ∆θPV ,
f texte).On en 
on
lut d'une part, qu'après la première nuit (temps de spin-up du mod-èle), les di�éren
es de températures simulées et mesurées sont très similaires etd'autre part, que l'évaluation des 
ara
téristiques de l'inversion aux stations donneapproximativement les mêmes résultats que l'évaluation de 
es 
ara
téristiques surle sondage verti
al au milieu du Grésivaudan, aux altitudes 
orrespondantes.Ainsi, l'intensité de l'inversion ∆θ 
al
ulée dans la se
tion 4 peut être très 
onven-ablement estimée par la di�éren
e de θ entre 2 stations approximativement situéesau sommet et à la base de l'inversion (pour les 2 journées simulées du 28 et du 29dé
embre, entre Chamrousse et Le Versoud), 
omme le montre la �gure E.3.Ces 
omparaisons entre mesures et simulations valident a posteriori la démar
hesuivie dans le 
hapitre 6 pour déte
ter les épisodes stables et inversés : les gradi-ents de température mesurés entre stations de haute et basse altitude sont bienreprésentatifs de l'inversion.
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