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1. Introduction

Les premieres expériences de couplage global entre le modéle d'atmosphére du LMD et le
modele d ‘'océan du LODYC ont montré une dérive importante (de I'ordf€dmn40 ans)

des simulations couplées a basse résolution (Braconnot et al. 1997). Une partie de cette
dérive a été attribuée au manque de nuages bas de type stratus dans les latitudes moyenn
et a un déseéquilibre du modéle d'atmosphére conduisant a un gain de chaleur d' environ 12
W/m2 pour le systéme océan-atmosphere. Dans ces simulations €galement, le couplage
n'était pas conservatif et les échanges océan-atmosphére mal représentés en présence (
glace de mer. Les températures simulées étaient trop chaudes dans les moyennes et haute
latitudes.

Ceci nous a amené a revoir la formulation de la couche limite, en particulier des
transferts de quantité de mouvement, de chaleur sensible et latente en surface, et a effectue
plusieurs expériences de sensibilité pour équilibrer le modéle. Ce document de travail
rassemble I'ensemble des expériences effectuées au LMCE avec la version 5.3 du modele
d'atmosphére du LMD et une résolution de 64 points en latitudes, 50 points répartis en
sinus de latitude et 11 niveaux verticaux. Ce travail s'est effectué en étroite collaboration
avec le LMD, ou des expériences similaires a haute résolution (96x72, L15) ont été
réalisées. L'objectif de ce document est également de montrer les principaux résultats des
tests en mode découplé, ou un seul parametre est changé a la fois, de facon a faciliter les
analyses des nouvelles simulations couplées.

La premiére partie présente les modifications apportées au modele pour mieux
représenter les échanges océan-atmosphere lorsqu' une maille contient une fraction de glace
de mer. La deuxiéme partie expose les différentes expériences de sensibilité au seuil de
diffusion minimal dans la couche limite, a la taille des gouttes d'eau et au facteur de
mélange de la convection. Ces expériences ont guidé le choix de la configuration optimale
du modele en mode couplé.



A/ LA COUCHE LIMITE ET LE TRAITEMENT DE LA SURFACE SUR LES
MAILLES OCEANIQUES ENGLACEES.

A.l. La diffusion verticale et sa résolution

La description de la couche limite du modéle du LMD se trouve dans de nombreuses théses
(cf. Joussaume 1983) et seuls les éléments qui permettent de comprendre les modifications
apportées sont reportés ici. Dans la version 5.3 utilisée, les paramétrisations résultent d'une
fermeture turbulente au premier ordre, faisant intervenir un coefficient de diffusion
turbulente et une hypothese de flux turbulent nul au sommet de la couche limite. Les
coefficients d'échange (coefficient de frottement) dans la couche limite au-dessus de la
couche de surface suivent la paramétrisation de Deardoff (1966). En surface les
formulations du centre européen (1991) sont utilisées. Au cours de l'intégration temporelle,
les coefficients d'échange sont calculés explicitement, alors que les équations sont résolues
avec un schéma implicite.

A.1..1 L'enthalpie et I'humidité spécifique

a. Au-dessus du premier niveau (niveau de surface)

Pour un niveau tel que2/< L (L nbre de niveaux dans la couche limite), I'évolution
de I'enthalpie pendant le temfsss'exprime par :

(Hr-[Hc]) Ao, =4t (@ (4 +1)) -® (F1, 1)) (1)

avec [ ] indiquant la valeur au pas de temps précédemi,épaisseur du niveam et ® le
flux échangé pendant le temfss

MO(5AL)=K pp(Har- He- Ty )

At DAL, )= Keyp(HAH 21 Trap)
oul représente le contre gradient de Deardoff (1966) et K, le coefficient de diffusion.

Avec I'hnypothese qu'il n'y a pas d'échange entre la couche limite et les niveaux supérieurs,
H_ peut se mettre sous la forme :

H =ch+dh H .,



avec

— Ao, [H,_] + Kol
Aoy + K 12

ch

K|_- 1/2
Ao+ K| .1

dh =

On peut ainsi résoudre le systéme en posant
H=ch+dh H, (2)

avec les relations :

_ AU/[H/] + K[+ 1/2 Ch/+1 + K[- 1/2 /—/- 12~ Kz+ 1/2 I—/+ 1/2
Ao+ K, (L-dh, ) +K 4,

ch, 3)
K[' 1/2

dh=
Ao + K/+ 1/2 (1 - dh/+ 1/2)+K/- 1/2

L'équation d'évaution de I'numidité Q est de méme type que (1) et fait intervenir un

flus de chaleur latente turbulent entre les différents niveaux. Les équations sont résolues

comme pour I'enthalpie en posant pogrl :

Q[: Cq/+ dq/Q[- 1 (4)

Avec les relations de récurrence :

cq,= AU[[QJ + K/+ 12 COs1
z
A0[+ K/+ 1/2 (1 - dch 1/2) +K/- 1/2

(5)

K[— 12
AU/"' K[+ 12 (1 - dch 1/2)+K[- 1/2

dg=

et dg.= dh, Notons qu'il n'y a pas de contre gradient pour Q.

Pour le niveau 1 il faut tenir compte des flux turbulent en surface. Le détail des calculs

dépend du modéele spécifié a l'interface.

b. résolution de la température du sol dans le cas général

L 'équation de l'enthalpie H au premier niveau est couplée a la température du sol par
le terme de chaleur sensible. Les flux turbulents en surface suivent les formules
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arérodynamiques globales décrites dans Dyer (1974). Ainsj,repkesente I'enthalpie de
['air et cdzh le coefficient de frottement en surfac, le flux de chaleur sensible est :

@ (0,1) = Gedzh (H - Hy) (6)

L'altitude a laquelle est calculégyldépend de l'altitude a laquelle est prise le coefficient
intervenant dans les formulations aérodynamiques. Pour traiter le probleme en toute
généralité, on pose

H,=aisl H - ais2 H

Les coefficients ch dhy sont donc dans ce cas :

[Hi] Ao, + ch, (K,,+ cdzh ais2 ) +cdzh [H] - K, M5
Ao, + K,,(1 -dh) + cdzh (aisl - ais2 d

ch, = (7)

_ cdzh
Ao, + K,, (1 - dh) + cdzh (aisl - ais2 dh

dh,

De méme, I'équation vérifiée par I'humidité spécifique Q fait intervenir I'évaporation
en surface, paramétrée par une fonction empirique globale. Le flux de chaleur latente s'
exprime par :

®(0,1) = cdzq ( Q- Q) (8)
ou Q, est I'humidité de l'air et £ I'hnumidité spécifique a saturation au niveau du sol et
cdzq, le coefficient d'échange en surface. Avec la paramétrisation du centre Européen

figurant dans la version 5.3 du modéle, les coefficients sont calculés au premier niveau du
modéle, ce qui revient a poser : aisl et ais2= 0.

La résolution de cette équation nécessite de connaitre la température du sol. Pour
simplifier la résolution, puisqueRvarie peu autour de 1 Q," est linéarisé. Ainsi :

Q =1Q,1+ P2 (Hy - Hd) ©)

Cette expression peut se mettre sous la forme

Qs =[Q]+ 2 H, (10)

avec ] = [Q)]- 32 [HJ

Pour le premier niveau l'expression de Q devient donc



Q,=cq, +dqg;H, (11)

avec :
cq, = Q1 40, + ¢4, (Ky, + cdzq ais2 ) +cdzdh] 12)
Ao, + K,,(1-dg) + cdzqg(aisl - ais2 dg
cdzq% H,
dg, =

Ao, + K,,(1-dg) + cdzq(aisl - ais2 dg

Pour pouvoir résoudre le systéme, il faut déterminer la température au sol, ce qui
demande de résoudre I'équation d'évolution de la température au sol :

oTs

Cs % = SW-LW - Hs - LE + Fs +Fc (13)

ou G est la capacité calorifique du sol, SW et LW représentent respectivement le
rayonnement ondes courtes et ondes longues, Hs, le flux de chaleur sensible (6), LE le flux
de chaleur latente (8), Fs, la fonte de la neige et Fc le flux de conduction qui est négligé
sauf sous la glace. Dans ce dernier cas, le flux correspond a un échange de chaleur entre I

température de I'eau sous la glace (Tf= 273.2 K) et la température de surface Ts au travers
d'une épaisseur de glace h = 3 m ayant une conductivité therm(@mezK% (Tf-Ts))

En terme d'enthalpie cette équation devient :

oH SW - LW L cdz
A= CITT e rodzh (- HY + = d

Q- Q) g, (HI-H)] (14)

Les coefficients cdzh et cdzq sont les "bulk"” coefficients intervenant dans les
paramétrisations des flux de chaleur sensible et latente exprimés en coordonnées

La résolution s'effectue donc en deux temps. Les coefficientsdigh cqg,, dg sont
tout d'abord calculés pour tous les niveaux. Une fois que la température au sol est
déterminée par I'équation (14), les relations (2) et (4) permettent d'obtenir I'enthalpie et
I'hnumidité spécifique a tous les niveaux en remontant de proche en proche jusqu'au niveau
L.

Les mailles recouvertes de végétation ont une résolution analogue, mais les transferts
avec la surface (énergie sensible et latente) sont calculés par le modele d'interface entre I
atmosphere et la végétation SECHIBA inclus dans le modele du LMD (Ducoudré et al.
1993).



La température de I'océan est une condition aux limites du modéle imposée par la
climatologie. Pour les mailles océaniques, le systeme est résolu en imposant une capacité
thermique infinie. Cet artifice permet de garder la température océanique inchangée.

Lorsque la couche de sol est tout ou en partie recouverte de neige, on considere que sol
et neige ont la méme température. On peut alors résoudre I'équation de la chaleur en
moyennant les équations pour les différents types de sol, ce qui revient a remplacer la
capacité thermique du sol (C), par la moyenne pondérée des capacités thermiques des
différents sols. Dans ce cas, les coefficients de transfert ne sont pas différenciés suivant le
type de surface. Ce modele ne peut pas étre étendu a des surfaces mixtes de type océan
glace qui ont des températures trés différentes.

A.1..2 Le vent

La résolution de la diffusion verticale de la quantité de mouvement est beaucoup plus
simple car une condition de vent nul est imposé en surface. On peut donc directement
résoudre de proche en proche les équations de type (2).

A.2. Les flux en surface dans le cas d'une maille contenant une fraction de
glace de mer

Dans la version 5.3 standard du modéle du LMD, la glace de mer peut ne couvrir qu'une
fraction de maille. La partie englacée est représentée par une épaisseur de glace de 3m, ¢
qui permet de calculer la température de surface de la glace de mer, en utilisant I'équation
(14). Les flux de chaleur, en revanche, ne sont pas différenciés suivant le type de surface et
font intervenir une température moyenne de la maille. Un petit biais de codage fait aussi
que les températures de banquise sont biaisées vers les températures océaniques.

Dans un premier temps, cette approche a été revue. Dans ce cas, les flux entre
I'atmosphére (niveau 1 du modeéle) et le sol se font en considérant peu@¥ I'enthalpie
et I'numidité moyenne de la maille. Dans un deuxieme temps, la paramétrisation de surface
a été modifiée en introduisant un calcul des flux différencié sur océan et glace de mer qui
permet de mieux prendre en compte les échanges océan-atmosphére aux hautes latitudes
En effet, les relations empiriques globales ne sont pas linéaires dés que les "bulk"
coefficients ou les longueurs de rugosité sont différenciées suivant le type de surface. Il est
donc plus correct d'avoir un modéle qui somme les flux en surface plutdét que les
températures.

Hervé Grenier, au cours de sa these (Grenier, 1997) a développé une version du
modele qui différencie les flux sur une hauteur dépendant de la stratification. La version
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décrite ci-dessous est plus simple et I'agrégation des flux se fait seulement entre le premier
niveau du modeéle et les différents types de surface. Cette version a été implantée tout
d'abord sans modifier les flux solaires et infrarouges, puis répartissant ces flux selon le type
de surface. Les deux facons de procéder sont développées ci-dessous. La liste des routine
modifiées se trouve en annexe.

A. 2.1 Niveau 1 homogene échangeant avec une surface moyenne

Dans le cas d'une maille contenant plusieurs types de surface, il est possible de garder
un modéle proche de celui que nous avons décrit plus haut si I'on suppose que les
coefficients de transfert sont les mémes pour les deux types de surface. Cette hypothese
revient a adopter un modeéle ou le premier niveau échange avec une surface de température
moyenne HO, en posantyh A Hy 4 + (1 - A) Hy,, oU A représente la fraction de maille
couverte par la glace de mer et les indices g et o distinguent respectivement la glace et
I'océan. Comme §}, est imposée, on peut exprimeq En fonction de g, en ajoutant
dans les coefficients ¢hdhy, cqy, dgy les échanges avec I'océan. Dans ce cgs,e&
I'numidité spécifique a la température moyenne lth température de surface de la glace
de mer est alors calculée par I'équation (14).

A. 2.2. Niveau 1 homogene échangeant avec des surfaces différenciées

2.2.1 Enthalpie et humidité spécifique

Si 'on adopte un modéle ou les flux sont différenciés entre le premier niveau du
modéle et les différents types de sous-surfaces, le flux échangé est de la forme :

®(0,1)= iAi @.(0,1) (15)
i=1

ou @(0i, 1) est le flux de chaleur échangé entre la surface i et le premier niveau du modele
et Ai représente la fraction de maille occupée par la surface de type i avec comme
contrainte :

A =1. (16)

M=

Pour chaque sous-surfadg(0,1) = Cp cdzhi (Ha - Hoipour I'enthalpie®,(0,1) = 5 Ky,
(Qa - Q) pour Phumidité spécifique @@y, = [ Oy, 1+52 Hy,

Au niveau 1 :



n
(H, -[Hy]) Ao =K,,(H, - H, - T5) Zl A Cp cdzh (Ha - Hq) (17)
i=

n
Hi (Ao + Ky, (1 -dhy) + Ci51_zlAi Cpcdzh) =[H; ] Ao +Kych, - Kyp [,
1=

n

n
is2 . Cpcd . CpcdzhH
+ ais2 ch, i:zlA, p cdzh + i:ZLAi p cdzh Ho

n
H, peut alors se mettre sous la formdy = ch, + Zl dhy; Hy; (18)
i=
avec
n
[H1 ] AU"'Chz (K3/2 + aisz_ZlAi Cp Cth) “Ka 32
ch, = = (19)
Ao + K1 -dh,) + cisl ZL A; Cp cdzh
i=
; Cp cdz
dh, = A Cp hn
A0 + Kgx1 -dhy) + cisl Zl Ai C, cdzh
i=
De méme :
n
(Q-[Q.]) A0 = Kyp(Q; - Q )'_ZlAi Bi cdzq (Qa - Qg) (20)
1=
se met sous la forme :
n
Q, =cq, + .Zl’* B cdzqavec (21)
1=

n n
[Q,] AT +cq, (Kyp, + aisZ_Zl A B, cdzq) - Zl A B cdzq[Q,]
i= i=
cq, = . (22)
A0 + K3,(1 -dgy) +bisl_zl A B, cdzq
i=
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A iy D

dg, = N
A0 + Kyl - dg) + bisl ZL A B, cdzg
i=

L'équation (14) est utilisée pour calculer la température au sol de chaque sous-surface.
Cette équation fait intervenir un couplage avec les autres sous-surfaces par l'intermédiaire
de H,, I' enthalpie au premier niveau. La résolution compléte consiste a résoudre le systeme
d'équations au sol.

Lorsque seuls la glace de mer et I'océan se partagent une maille, la résolution est plus
simple car la température de la mer est imposée. Il suffit alors de résoudre I'équation pour
la glace, les termes d'échanges avec |'océan se retrouvant dans les termes constants, car i
sont déterminés explicitement.

2.2.2 Le vent

Les modifications sont beaucoup plus simples pour la tension de vent car on impose un
vent nul en surface. Il suffit alors d'adopter I'ancien modele en remplacant le coefficient de
frottement par le coefficient de frottement moyen, moyenne pondérée des coefficients sur
chacune des surfaces.

2.2.3 Le rayonnement solaire et infrarouge

Pour calculer correctement |' évolution de la température de surface sur la banquise, il faut
également répartir le rayonnement sur les sous-surfaces, car l'albédo et la température son
tres différents entre une surface océanique et une surface englacée.

Si I'on fait I'nypothése que le rayonnement solaire descendant est le méme sur toutes
les sous-surfaces d'une maille, le rayonnement solaire peut trés facilement étre réparti
suivant le type de surface.

Le flux solaire au sol est :

n
SWq = i (1-0;) SWq
Wy i:ZlAI( a;) SWy

u a; représente l'albédo de la surface B#¥g) le rayonnement solaire net au sol moyen
pour la maille tel qu'il est calculé dans les routines de rayonnement.
Pour une sous surface, le rayonnement solaire net au sol est alors :
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_(1-m)
SV\éOH (1-am) SWsoI,

m, représentant l'albédo moyen de la maille.

De méme, le rayonnement infrarouge peut étre modulé suivant le type de surface, si
I'on garde a la sortie des routines de rayonnement les valeurs du rayonnement infrarouge
montant [Wyp). En faisant, comme pour le rayonnement solaire, I'hypothése que le
rayonnement descendabt{yown) estle méme pour toutes les sous-surfaces de la maille,
on peut écrire :

I-\Nsol = I-\Nup - I-\Ndown

n
avec LW, = Zl A LW, i
(=

Une linéarisation du rayonnement infrarouge autour de la température moyenne de la
maille (T, conduit a :

aLW,
LWipi= LWup(TmoQ + TTUD (TmoQ (Ti- Tmo;)

Le rayonnement infrarouge net au sol pour une sous surface est alors :

oW,
I-Vvi = LWsoI+ TTUQ (TmO)) (Ti - Tmo;)

A. 3. Simulations effectuées et résultats.
3.3.1. La simulation de référence

La version de référence est LMD5.3 (Harzallah et Sadourny 1996). C'est la version de base
des simulations PMIP (Masson et Joussaume 1997) et des premieres expériences de
couplage global avec le modéle d'océan du LODYC (Braconnot et al., 1997). La simulation
de contrdle s' appelle CA1 (cf nomenclature en annexe). Pour cette expérience et les
expériences de sensibilité ci-dessous, la température de surface correspond a un cycle
annuel moyen, moyenne des années 79 a 89 des SST AMIP. La constante solaire est 136¢
W/m2 et le CO2 est fixé a 345 ppm.

Les expériences couplées ont mis en évidence que le non équilibre énergétique de
cette version du modeéle était a l'origine de la dérive importante (d'envidoem20 ans)
en mode couplé (Braconnot et al. 1997). En effet, les bilans de chaleur au sommet de
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Expérience SW (W/R) LW (W/m?2) Bilan (W/n¥)

CAl 252 237 15
CJ3 252 237 15
CJ6 250 238 12
CJ7 241 238 3

Tab. 1 : Bilan de chaleur au sommet de I'atmosphére pour différentes simulations (cf
nomenclature en annexe)

Expérience  SW (W/@) LW (W/m2) LE (W/m2) HS (W/m?) Bilan (W/m?)

CAl 197 64 99.6 17.8 15.5
CJ3 197 63.7 99.1 18.4 16
CJ6 195 63.7 100.8 19.7 11
CJ7 182 63.5 100.6 19.6 -1

Tab. 2 : Bilans de chaleur a la surface de l'océan pour différentes simulations (cf.
nomenclature en annexe)

I'atmosphére (Tab. 1) montrent pour cette version du modele (CA1) un gain de chaleur de
I'ordre de 15W/m2 pour le systeme océan-atmosphére. Ce gain de chaleur se retrouve a lg
surface de l'océan (océan plus glace de mer) (Tab. 2). Le bilan global du rayonnement
solaire au sommet de I'atmosphéere ( 256W/m2 ) est a l'origine de ce déséquilibre.

Une analyse du cycle saisonnier moyen effectuée par Virginie Lorant (1996) au
cours de son stage de DEA, a montré que ce rayonnement solaire excessif était
principalement le reflet d'un déséquilibre dans les latitudes moyennes. Par exemple, la boite
Pacifique nord, représentative du comportement du modeéle, présente en été un gain de
chaleur de 80 a 100 W/m2 supérieur aux données d'Esbensen et Kushnir (1981) (Fig. 1). Ce
gain de chaleur est essentiellement d0 a un rayonnement solaire trop important en surface.
Le comportement du rayonnement solaire est le méme dans la version couplée (CPL) et
forcée (ATM), ce qui nous a permis d'affirmer que le chauffage trop important des
moyennes latitudes dans le modéle couplé était le reflet d'un défaut de la composante
atmosphérique. Ce défaut, déja présent dans la version antérieure de modéle (Bony et Le
Treut (1992), se retrouve dans de nombreux modeles d'atmosphére (Gleckler et Weare
(1995).

Le déséquilibre énergétique du modéle est marqué par des températures de I'air trop
chaudes aux moyennes latitudes en moyenne annuelle, comme le montre la figure 2. Les
différences les plus importantes avec la climatologie de Legates et Willmott (1990a) se
situent en Eurasie, au Groenland et en Antarctique et peuvent dégf&3sEn5noyenne
zonale (non montré), les régions polaires sont trop chaudes tout au long de I'année alors que

13



— Qs_CPL
— nSW_CPL
300 , , , , , , , . . . . | SW_CPL
—- Qs_ATM
[| —- nS_ATM
SW_ATM
|| - — Qs_Clim
- - nSW_Clim
SW_Clim

200

100

W.m-2

-100

-200 1 .~

-300 ———y

4 e g 10! 12! 14! T1e' 18 20! 22! 24
Months---->

Fig. 1: Flux de chaleur a la surface de I'océan pour une boite Pacifique nord. Le flux de
chaleur total (Q) est décomposé en une composante solaire (SW) et non solaire(nSW)
(ondes longues + chaleur latente + chaleur sensible). Comparaison de la version LMD5.3
standard couplée (CPL), et non couplée (ATM, simulation CAl) et des flux d'Esbensen et
Kushnir.

dans le moyennes latitudes seules les périodes estivales sont concernées. Dans les haute
latitudes, le lien entre les températures trop chaudes et le rayonnement solaire trop
important est moins direct. Nous montrerons plus loin que la diffusion dans la couche
limite joue un rdle important dans ces régions. On remarque aussi une tendance a étre trop
froid vers 30N en Himalaya et sur le plateau Tibétain. C'est le reflet de températures
hivernales trop froides dans ces régions. Cette tendance a une simulation trop froide se
retrouve aussi dans les subtropiques au cours de I'hiver de I'hnémisphére sud.

Une autre caractéristique de la simulation, ayant tendance a s'amplifier en mode
couplé, apparait sur la simulation de I''TCZ dans les régions tropicales. La comparaison
des moyennes annuelles des précipitations simulées avec les estimations de Legates e
Willmott (1990b) (fig. 2) montre que I''TCZ est assez pincée dans I'océan Pacifique et
s'étend de facon continue sur tout le bassin. La signature de la SPCZ dans I'ouest Pacifique
est trés faible et la mousson du sud-ouest asiatique n'est pas assez marquée. La circulatiol
d'hiver dans I'ouest pacifique est mal représentée, les vents d'ouest ne pénétrant pas asse
vers l'intérieur du bassin, et le maximum d'intensité de l'alizé du sud-est est déplacé vers le
centre du bassin.

A.3.2. Surface moyenne
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Fig. 2 :Température de l'air annuelle (€€) (gauche) et précipitations annuelles (en mm/j)
(droite). Comparaison de la version LMD5.3 standard (CAl) avec les données de Legates
Willmott (1990a, 1990b).

La séparation des flux en surface entre l'océan et la glace de mer a été implantée en deuw
étapes. Dans un premier temps, la formulation faisant intervenir les quantités moyennes en
surface (température, rugosité, etc..) a été revue, suivant le modele développé en A 2.1.
Dans cette version, la température de la glace de mer est conservée d'un pas de temps
I'autre. La simulation de référence pour cette version est ClI1 (annexe 2).

La figure 3 montre que l'impact de cette modification est limité aux hautes latitudes,
ou la température de l'air est plus froide en moyenne annuelle. Les régions ou les
couvertures de glace de mer sont comprises entre 50 et 98% sont les plus affectées. Ainsi,
les différences les plus importantes par rapport a la version standard (CA1) sont localisées
au nord du Spitzberg, au nord de I'Eurasie et dans le détroit de Behring, ou elles atteignent
-2°C. En Antarctique, les différences avec CA1 sont voisines@eefLsont situées au sud
de I'Australie et entre les mers de Weddel et de Ross. Au cours de l'année, ce sont les
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périodes (hiver et inter-saisons) ou les couvertures de glace sont les plus importantes que
les températures de I'air sont le plus affectées. Les températures estivales sont en revanch
peu modifiées.

Pour visualiser le cycle saisonnier des températures et les flux échangés a l'interface
océan-atmosphére dans les hautes latitudes, les différents champs ont été moyennés su
I'océan et la glace de mer entre’80et 90N(figure 4) et entre 506 et 90S(figure 5)
respectivement. On peut voir sur la figure 5 que dans les hautes latitudes de I'hémisphére

Temperature at 2m (Celsius)
CI1 - CA1
Time Mean

Time Mean

CJ3 - CA1
Time Mean

I
0 60 120 180 240 300 360 420

Fig. 3.: Moyennes annuelles des températures de I'air. En haut : CI1 - CA1l, en bas CJ3
CAl. Cf. Tab A1 en annexe pour la nomenclature

16



Celsius

Celsius

L 1 1 1 1 L L L L | |

4 — CA1

BT 6 & 10 13 14 16 18 20 23 24

Months---->

12w\wlwl.l|llIJJ‘JJw

W
o
[
¢
¢
i
1
)
1
)
)
Y
W

X
Y — oar

| — Ts

---CJ3

80 —*

Months-—->

70

60

50

— CA1

- Gl LE

---CJ3

W.m?2

W.m?2

80

— CA1
- i
--- ¢

LW

80

Months---->

PR I N U B

Lol

70

60

"
50 %
[

— GA1
-GN

---CJ3

Hs

2 4" 6" '8 10 12 14 16 18 20 22 24
Months---->

2' 4l 6" 8" 10 12 14 16 16 20 22 24
Months-—->

2' 4" 6 '8 10 12 14 16 18 20 22 24
Months---->

Fig 5 : Température de l'air (Ta), température du sol (Ts), rayonnement solaire net (SW),

rayonnement onde longue net (LW), chaleur latente (LE) et chaleur sensible (Hs) en
moyenne a la surface de l'océan et de la glace de mer pour une région comprise entre
50°N et 9ON.

nord, la température de l'air suit le refroidissement de la température du sol (moyenne
pondérée de la température de la glace de mer et de I'océan). Le refroidissement maximal a
lieu en hiver et atteint°C pour le sol et T pour l'air. Les températures sont similaires a
celles de la simulation de contréle (CAl) en été. Le changement de paramétrisation en
surface ne modifie pas le rayonnement solaire en surface. Il réduit en revanche I'émission
infrarouge d'environ 15W/f A ces latitudes un changement de température°Ge 1
conduit & une modification directe du rayonnement onde longue deX3Wdndiminution

simulée est donc une réponse directe a la baisse de température en surface. De méme, le
flux de chaleur latente et sensible sont Iégerement diminués. Dans les périodes de plus
froide température au sol, les profils verticaux sont plus stables, ce qui tend a limiter les
échanges océan atmosphere, et donc les flux latent et sensible.
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On retrouve les mémes grandes caractéristiques pour I'hémisphére sud. Les
températures moyennes au sol et a 2m sont cependant moins froides, ce qui provient
principalement d'une plus grande proportion d'océan libre dans la boite choisie. L'amplitude
du cycle saisonnier des flux de surface est, comme pour la température, moins important
que dans I'némisphere nord

A.3.3.Sous -surfaces

Les flux ont ensuite été différenciés par sous surface, suivant la formulation développée en
A.2.2. La simulation de référence pour cette version du modeéle est CJ3 (Tab. Al). On peut
signaler qu'une expérience intermédiaire, non montrée ici, a été effectuée sans tenir compte
de la répartition des flux radiatifs dans le calcul de la température de surface de la glace de
mer. Les températures de surface ainsi simulées étaient moins froides que dans la derniére
approche. En effet, en raison de la différence importante d'albédo entre la glace et I'océan,
I'absorption du rayonnement solaire est environ 20W/m2 plus faible a la surface de la glace.
Aux températures plus froides de cette surface correspond également une émission onde
longue plus faible, de l'ordre de 3W/h&2 qui n'est pas suffisante pour contrecarrer le
déficit de rayonnement solaire. Le bilan radiatif redistribué selon A2.2.3. favorise donc des
températures plus froides sur la banquise.
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Comme pour la version précédente (CI1), I'impact de la nouvelle paramétrisation de surface
est surtout marqué aux hautes latitudes, avec quelques répercussions aux moyennes
latitudes de I'HN liées aux changements induits d'advection (fig. 3). En moyenne annuelle,
les différences de température de I'air avec la simulation de référence sont plus complexes
que pour CI1 (fig. 3). Elles traduisent un refroidissement de I'Atlantique nord, du
Groenland et de la région de Behring, ainsi qu'un réchauffement plus au nord sur l'océan
arctique. Autour de I'Antarctique, les nouvelles températures simulées sont en moyenne
plus froides.

Les modifications de la température de I'air ne suivent pas toujours les changements
simulés en surface. En effet, pour la région s'étendant dbl B09CN définie
précédemment, la température du sol est d&C2pfus froide pour CJ3 en hiver par rapport
a la simulation de contréle (CAl). En été, un Iéger refroidissement est également simulé.
En revanche, la température de l'air est plus chaudé@eri moyenne en hiver et plus
froide de 2C en été, diminuant ainsi I'amplitude du cycle saisonnier. Les fluctuations de la
température de l'air suivent les modifications du flux de chaleur sensible en surface. En
hiver, les profils de température sont trés différents entre la glace de mer et I'océan. Les
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Fig. 6 : Comme la fig.5 pour une région s'étendant d&%090S.
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flux de chaleur sensible sont pratiquement inhibés sur les surfaces englacées alors qu'ils
sont trés actifs sur les portions d'eau libre. La séparation des flux en surface favorise alors
un gain de chaleur sensible dans les basses couches de I'atmosphére. La chaleur latente e
moins affectée, principalement parce que I'humidité saturante varie peu en fonction de la
température dans ces régions. Ces résultats présentent des similarités avec la comparaiso
de Grotzner et al. (1994) entre une simulation de référence pour laquelle la maille est soit
océanique soit totalement englacée, et une simulation pour laquelle la glace peut étre
fractionnaire dans une maille et les flux calculés d'une fagcon tres proche de la notre. La
principale différence avec leurs résultats est le flux infrarouge qui est accru dans leur cas
alors qu' il est diminué dans CJ3. Cette différence doit s'expliquer par un plus grand
changement de type de surface dans I'étude de Groétzner et al. (1994) que dans la notre, ol
quelle que soit la version étudiée, la glace est fractionnaire dans la maille. Les
changements importants des flux de chaleur sensible ont également été simulés par Greniel
(1997). L'analyse des champs de pression au niveau de la mer montre aussi que, comme
dans les études mentionnées ci-dessus, nous avons tendance a diminuer la pression d
surface dans les régions polaires d'environ 5 hPa.

De nouveau, les résultats de I'HN sont transposables a I'HS. On peut cependant
remarquer que le nouveau calcul des flux en surface a un impact sur le cycle saisonnier en
décalant d'environ un mois les maxima et minima de température (Fig. 6).

Ce changement de paramétrisation en surface aura certainement un impact en mode
couplé, les échanges océan atmosphéres étant favorisés dans les portions d'eau libre o
leads. En mode forcé, il ne permet pas un meilleur équilibre global du modele (Tab. 1 et
tab. 2). Le rayonnement solaire n'est pas affecté par la paramétrisation et les principaux
biais du modéle subsistent. En particulier, le rayonnement solaire est trop important aux
hautes latitudes en été et les températures simulées sont trop chaudes dans les région
polaires.
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B. VERS UN MODELE MIEUX EQUILIBRE.

La modification du calcul des flux de surface sur les mailles englacées permet une
meilleure prise en compte des échanges océan-atmosphéere aux hautes latitudes, mais n
suffit pas a mieux équilibrer le modeéle. Un ensemble de simulation a donc été entrepris,
visant a : equilibrer le modéle, avoir des températures plus froides dans les régions polaires,
avoir une meilleure représentation de la circulation tropicale en mode couplé.

B.1. Impact d'un seuil sur le coefficient de frottement en surface dans les
situations stables (CJ4).

Au cours de sa these, Valérie Masson (1996) a montré que dans les hautes latitudes de¢
différences de température importantes entre le sol et I'air existaient avec la version 5.3 du
modele du LMD dans les situations stables; et que dans ce cas, les flux de surface étaient
complétement inhibés. Ceci est bien illustré par les profils verticaux de température en
juillet pour les points situés en Antarctique (fig. 7) et en janvier pour les points situés au
Groenland (fig. 8). Pour ces deux régions, on remarque que les profils de la simulation
CJ3, similaires a ceux de la simulation de contréle CAl, présentent une différence de
température entre le premier niveau du modele et la surface de 26.2C&3 situations de

forte stabilité sont mal représentées par les lois aérodynamiques globales utilisées pour

CJ3 tair Antarctica (SH winter) CJ4 tair Antarctica (SH winter) CJ6 tair Antarctica (SH winter)

X T A Y Yo A Y 00—t 1 L 1111
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200.0— - — 200.0— - — 200.0— - —
300.0— — 300.0— — 300.0— —
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500.0— —

500.0— — 500.0— —

Hpz
Hpa
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Fig. 7 : Profils de température pour les points situés en Antarctique. Comparaison des
simulations CJ3, CJ4 et CJ6. (cf. nomenclature en annexe)
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CJ3 tair Greenland (NH winter) CJ4 tair Greenland (NH winter) CJ6 tair Greenland (NH winter)
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Fig. 8: Profiles de température pour les points situés au Groenland et les simulations
CJ3, CJ4 et CJ6 (cf. nomenclature en annexe).

calculer les coefficients de frottement. La paramétrisation du coefficient de frottement fait
intervenir un coefficient neutre et une fonction du nombre de Richardson. Cette derniére a
été limitée a 0.1 pour permettre de faibles échanges avec la surface. La méme procédure ¢
été adoptée par Krinner et Genton (1997) dans la version LMDz du modele pour une
meilleure représentation des échanges en Antarctique.

Cette modification, testée dans la simulation CJ4, diminue les écarts de température
entre le premier niveau du modéle et le sol et conduit & un léger réchauffement de ce
dernier (fig. 7 et fig. 8).

B. 2 Diminution du seuil de diffusion verticale dans la couche limite (CJ5 et

CJ6)

Krinner et Genton, (1997) ont aussi montré que dans les régions polaires, le seuil de
diffusion dans la couche limite au-dessus de la couche de surface est trop grand. Ces
régions ont une forte stabilité verticale. Une diffusion verticale trop importante apporte trop
de chaleur dans les basses couches de I'atmosphere. C'est ce qui peut expliquer la forme de
profils verticaux de température dans ces régions (fig. 7 et 8). Le pic de température au ler
niveau du modeéle dans la simulation CJ3 résulte de la conjonction entre une diffusion trop
forte des niveaux supérieurs et une diffusion quasiment nulle avec la surface.
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Fig. 9.: Température de l'air (Ta), température de surface (Ts), rayonnement solaire net

(SW), rayonnement onde longue net en surface (LW), chaleur latente (LE), chaleur

sensible(Hs en moyenne a la surface de l'océan et de la glace de mer pour une région
comprise entre 5NN et 9ON.

Une modification du seuil de diffusion a une répercussion trés importante sur la
température des hautes latitudes, comme on peut en juger par les résultats de la simulatior
CJ6 (fig. 7 et 8). Dans la couche limite, au-dessus de la couche de surface, la valeur
minimale du seuil de diffusion dans la simulation de contrdle est ks®=Dilx valeurs
ont été testées 18 et 107. La premiére semble devoir étre rejetée car elle conduit & un
asséchement des basses couches de I'atmosphére dans certaines régions. La’valeur 10
été retenue. Elle conduit a une baisse de température de 10 d&2G les premiers nivaux
du modéle. Sur les parties océaniques (océan + glace de mer), et les régions pelaires au
dela de 50 N/S, le cycle saisonnier de la température de l'air est renforcé. La température
diminue en Arctique de°€ en été et & en hiver (fig. 9) et en Antarctique de AC5en été
et £C en hiver). Ces variations de la stabilité de l'air affectent également les flux de
chaleur a l'interface air-mer (fig. 9 et 10) ainsi que leur cycle saisonnier.
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Fig. 10 : comme la fig. 9 pour une région comprise entri&5Q 90S.

La répartition des nuages a également été modifiée. Dans I'ensemble il y a moins de
nuages hauts dans la simulation CJ6, comme l'indique la moyenne zonale de I'eau liquide
des nuages pour les mois de janvier et juillet (fig. 11). Il y a en particulier moins d'eau a
haut niveau (~ 300 Hpa) dans les régions tropicales. Aux moyennes latitudes on note aussi
une meilleure couverture de nuages bas. La répartition géographique des nuages est
également affectée. Des nuages bas apparaissent sur les bords est des bassins océaniqu
comme on peut le voir sur la figure 13 dans I'océan pacifique au mois de juillet.

Cette modification, qui change la nature des nuages, en favorisant les nuages bas, a
un impact sur le bilan énergétique global du modéle. Les nuages bas plus réfléchissants
limite le rayonnement solaire en surface, et le déficit en eau en altitude limite I'effet de
serre. Au sommet le déséquilibre énergétique passe ainsi de 15W/m2 a 12W/m2 (Tab. 1).
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simulations CA1, CJ3 et CJ6.
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B.3. La taille des gouttes et la friction due a la convection profonde.

Le rayonnement solaire trop important en surface est aussi le résultat d'un albédo des
nuages trop faible. La taille des gouttes joue un réle important sur les propriétés optiques
des nuages. Dans la version 5.3 du modéle, la taille des cristaux de glace est figée a 40
et celle des gouttes d'eau ai20. Cette derniere est jugée un peu élevée. Si l'on en croit la
littérature, la taille des gouttes se situe plutot autour deni.0

Une expérience de sensibilité a la taille des gouttes a donc été effectuée. Les
résultats montrent qu'en moyenne zonale, le rayonnement solaire est diminué d'environ
10W/m2 a toutes les bandes de latitude (fig. 14). En moyenne annuelle le gain de chaleur
au sommet de I'atmosphére est diminué de 10W/m2, ce qui est assez spectaculaire. Er
revanche, l'allure des courbes est similaire a celle de la simulation de contréle, et le
rayonnement est toujours trop important aux latitudes moyennes.

La simulation CJ7 inclut également une diminution de moitié du mélange dd a
I'entrainement convectif. Cette modification limite les vents d'alizés du SE dans 'océan
Pacifique a la fois en intensité et en extension et permet un meilleure SPCZ en hiver. La

signature de cette derniére apparait clairement sur la carte de précipitation de janvier (fig.
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Fig. 14 : Moyenne zonale du rayonnement solaire net a la surface pour 4 mois (janvier,
avril, juillet et octobre), représentatifs des 4 saisons. Comparaison des simulations CA1,
CJ6 et CJ7.
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Fig. 15 : Précipitations totales (mm/j) pour le mois de janvier, comparaison des
simulations CAl et CJ7.

B. 4. Bilan

La meilleure prise en compte des surfaces englacées dans le calcul des flux a l'interface air-
mer et les différentes modifications de parametres décrites ci-dessus conduisent a une bien
meilleure représentation des hautes latitudes avec la version 5.3 du modéle du LMD. En
particulier, le biais chaud du modéle au-dela deN5@ été supprimé, et les couches
atmosphérigues de surface refroidies de 10°€2Da circulation d'hiver dans le Pacifique
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ouest a également été améliorée avec la présence en hiver d'une SPCZ plus marquée qu
dans la simulation de controle.

Avec la derniere version (simulation CJ7) I'équilibre énergétique au sommet de
I'atmosphére est atteint. Nous pouvons espérer obtenir ainsi une simulation couplée stable,
la dérive des simulations couplées réalisées avec la version de contréle (simulation CA1)
ayant principalement été attribuée au non équilibre énergétique global de cette version
(Braconnot et al 1997). Nous avons donc choisi cette version du modéle d'atmosphere
comme composante du modele couplé pour réaliser une simulation couplée longue (100
ans).

Cependant, I'équilibre énergétique résulte essentiellement de la modification de la
taille des gouttes d'eau, qui permet de diminuer de fagon relativement homogéne en latitude
le rayonnement solaire absorbé par I'atmosphére (fig. 14). Bien qu'équilibrée, cette version
présente quelques grands défauts dans la répartition géographique du rayonnement at
sommet de I'atmosphere ayant des répercussions sur les températures simulées en mod
couplé. Ces défauts sont déja présents dans la version standard du modele. Les
changements successifs apportés au modele en ont affecté I'amplitude mais peu la structure
générale.

Si I'on prend comme base de comparaison la moyenne annuelle du rayonnement
solaire et infra-rouge, estimées a partir des données ERBE (années 85 a 90), on constate
que la version standard du modéle I'atmosphére absorbe trop de rayonnement solaire, sau
dans I''TCZ ou la forte concentration de nuages le réfléchit trop fortement (fig. 16). On
note en particulier un déséquilibre entre I'est et I' ouest des bassins Atlantique et Pacifique,
trop de rayonnement étant absorbé dans la partie est. Ce défaut, commun a de nombreu
modeles d'atmospheére, est principalement attribué a une mauvaise représentation des
propriétés optiques des nuages bas dans ces régions. Dans la version CJ7, I'absorption di
rayonnement solaire est bien réduite, mais le déficit dans le Pacifique ouest est toujours
présent. Dans la version standard, le rayonnement onde longue sortant (fig. 1€) a aussi
tendance a étre beau coup trop important dans les sub-tropiques et piégé dans les région:
convectives. Ce denier défaut est Iégérement corrigé dans CJ7 car la diminution du seuil de
diffusion vertical dans la couche limite du modele a diminué la convection en altitude dans
ces régions, réduisant la couverture de nuages hauts et de la I'effet de serre. La combinaisor
des caractéristiques du rayonnement solaire et infrarouge donne un bilan de chaleur simulé
déficitaire dans la bande tropicale et un bilan excédentaire dans les moyennes et haute
latitudes comparé aux données quelque soit la version (fig. 18). Le déficit de chaleur de la
bande tropicale et en particulier de I'océan Pacifique ouest est méme amplifié dans la
nouvelle version. C'est le bilan des moyennes et hautes latitudes qui a le plus bénéficié des
changements apportés au modeéle et regroupés dans la version CJ7.
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Cette simple analyse du modeéle d'atmosphére en mode découplé explique en partie
que la simulation couplée de 100 ans réalisée début 97 avec la version CJ7 du modéle soit
stable et froide dans les tropiques.
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Données ERBE
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Fig. 16 : Moyenne annuelle du rayonnement solaire net au sommet de lI'atmosphére
(W//m2).; comparaison des simulations CAl et CJ7 avec les données ERBE (moyenne des
années 85 a 90). Les valeurs sont positives vers le bas et grisées lorsqu' elles dépassent
320 W/nd .
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Données ERBE
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Fig. 17 : Moyenne annuelle du rayonnement onde longue net au sommet de l'atmosphére
(W/m2).; Comparaison des simulations CAl et CJ7 avec les données ERBE. Les valeurs

sont positives vers le haut et grisées des qu'elles dépassent 280 W/m2.
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Données ERBE
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Fig. 18 : Bilan radiatif net au sommet de I'atmosphére (®)i/r@omparaison des
simulations CA1 et CJ7 avec les données ERBE. Les valeurs sont positives vers le bas et
grisées au-dela de 60 Wm
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ANNEXE

A. Les routines modifiées

Les modifications apportées a la couche limite ont nécessité l'introduction d'une nouvelle
variable dans le modele et dans I'état de redémarrage pour garder l'information de la
température de la glace de mer. Cette variable s'appelle t sol_moy et contient la
température moyenne au sol. Dans le cas ou la maille contient une fraction de glace de mer,
le tableau t_sol_2d ou t_sol_cd contient la température de la glace. Lorsque la maille est
uniguement océanique t_sol_2d contient la température de I'océan de facon a ne pas
introduire de discontinuité quand la glace apparait.

Une dimension supplémentaire, pour tenir compte du nombre de sous-surfaces dans
une maille, a également été ajoutée aux tableaux contenant les coefficients de surface.

Les tests permettant de déterminer si I'on est en présence de glace de mer, n'étaient
pas cohérent entre les différentes parties du modéle. Le fichier rnatur donnant le type de
surface, étant lu avec une précision d&,10us les tests ont été ramenés a cette valeur. Il y
a donc glace de mer si rnatur <= -20

L'ensemble des modules du modele touchés pour passer de la version standard a la
version ayant servi pour la simulation CJ7 est listé ci-dessous, de facon a ne pas oublier de
modifications lors d'un panachage avec une autre version du modeéle. Cette liste a été
obtenue par différence systématique entre la nouvelle version et la version 5.3 telle que
nous l'avons récupérée du LMD en 1995 et la derniére version.

.h :cdd.h, cdrag3d.h, champscd.h, cpluies.h, disc.h, fripak.h, fripak3.h, fripack3.h,
paramet.h, surface.h

et introduction de surfacemoy.h, qui contient les valeurs moyennes au sol.

.f : caltauok.f, coherens.f, correvap.f, evapveg.f, fluxoce.f, frict;f, frictsol.f, frictveg.f,
frinord.f, frisu.f, hydroveg.f, ilpleut.f, inibilan.f, inicma.f, initcdra.f, installr.f, installv.f,
jiekoulw.f, Imd2cpl.f, matleap.f, newblanc.f, physiq.f, vebetaveg.f.

Les principaux changements sont :
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condsurf

frict

frictveg

hydroveg

initcdra

jiekoulw

physiq

On garde maintenant l'albédo de la glace pour les calculs de
rayonnement en surface.

Introduction de nouvelles variables pour tenir compte de plusieurs
sous-surfaces.

Introduction d'une boucle pour tenir compte des différents type de
surface. Modification importante des différents tableaux utilisés
dans le calcul de la température au sol. Dans toutes les routines de
sol appelées dans frictveg, on ne considere que la partie englacée
comme si toute la maille était englacée. La pondération par les
sous surfaces et la partie océanique se fait ensuite.

Modification des boucles pour mieux gérer les mailles englacées.

Introduction d'une boucle sur les différents types de surface pour
calculer les coefficients de frottements associés. Les tableaux
cdzx ont donc une dimension supplémentaire

Ajout d'une entrée a la routine pour passer le rayonnement onde
longue montant.

On recalcule le rayonnement sur les différents types de surface de
fagon approchée pour le rayonnement infrarouge.
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B. Tableau récapitulatif des différentes expériences

NOM REMARQUES DUREE

CAl version 5.3 standard 15 ans

Cl1 température moyenne recodée (drag moyen = f(tmoyen) 10 ar

CJ2 Séparation surface pour les flux de quantité de mouvemeng ales
chaleur sensible et latente

CJ3 CJ2 + répartition sur les sous-surfaces du rayonnement solabees
infrarouge.

CJ4 CJ3 + seuil sur le coefficient de frottement Cd ( f(Ri) >=0.1) 5 ans

CJ5, CJ6 | Test sur le seuil de diffusion vertical dans la couche limite Huans
dessus de la couche de surface (cdzmin=10-8 et 10-7)

CJ7 CJ6 + taille goutte + homogene 10 ans
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