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Résune :

Le refroidissement radiatif nocturne d’un sol indiresta I'origine de la mise en place d’'uacoulement catabatique.
Cesécoulements naturels auteigerés expliquent la majeure partie de la dynamique atmésphe sur un terraina
relief complexe par conditions stables et en I'absence demafe synoptique important.&3 lors, hous pouvons nous
intéressera leur capacié a accrdtre les propretes de transport et de &ange du fluide atmosphque, en vue par
exemple, de caragtiser la dispersion des polluants dans les &aB. L'objet de notre travail est&tudier ces propétes

de transport par le calcul d’'un coefficient de diffusion tuldnte et de proposer une parétrisation de ce coefficient.
Nous dveloppons pour cela une approcherigée de la rdthode de Winters ([1]) dans le cadre de simulations aux
grande<tchelles ealies avec le code de ndibation atmospérique ARPS.

Abstract :

The nocturnal radiative cooling of a sloping ground surfaxfeen induces katabatic flows. These natural self-gendrate
flows could explain the major part of the observed atmosphgynamics over a complex terrain by stable conditions
and weak synoptic forcing. Therefore, we can wonder whalddoel the ability of these flows to increase the mixing and
transport properties of the atmosphere, in order, for imete, to characterize the dispersion of pollutants in valéyhe
purpose of the present study is to analyse these transpapipties by the computation of a turbulent mixing coeffigien
and to propose a parameterization of this coefficient. Fig gurpose, we perform LES numerical simulations with the
atmospheric modelling code ARPS and rely on the approadketeby Winters ([1]).
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1 Introduction

En I'absence d’'un forcage synoptique intense, I'ecoglenatmosphérique dans une vallée est principale-
ment créé par des circulations thermiques dues au clygudfa au refroidissement du sol. Le refroidissement
radiatif nocturne du sol engendre ainsi un courant desceheapentes (appelé courant -ou vent- catabatique).
Dans les vallées, ce refroidissement induit égalemeatstratification stable de I'atmosphére, au moins dans
les premieres centaines de metres au dessus du sol. Nesid@mns ici une situation réaliste nocturne et hi-
vernale d’écoulement atmosphérique dans une vali&igEe dans laquelle le sol se refroidit par rayonnement
infrarouge. Nous nous concentrons sur une atmospherellée séablement stratifiee. Dans cette configura-
tion, deux processus dynamiques sont a I'oeuvre dansdspimere de la vallée : un vent catabatique pres des
parois et des ondes internes de gravité qui se propagesitalate I'atmosphére (voir [2] et [3]).

Dans la présente étude, on s’intéresse au mélangddatboduit par le vent catabatique. Nous réalisons
pour cela des simulations numériques de type LES. Pourtifjeate mélange turbulent, la méthode clas-
sique consiste a moyenner le flux de chaleur turbuent’d’ > en temps ou en espace de facon a filtrer la
contribution adiabatique des mouvements (tels que lessanternes), qui ne contribuent pas au mélange. Ce
flux moyenné peut ensuite &tre relié au gradient moyewgérature par l'intermédiaire d’un coefficient de
mélange turbulent;. Cette procédure de filtrage est cependant trés apprtxenaar la contribution du flux
liee aux effets diabatiques, que I'on veut extraire parrzcedure de moyenne, est tres petite devant le flux
total. Cette contribution est en effet seulement due awtftiffusifs.

Le flux de chaleur turbulent provenant exclusivement dest®fliabatiques peut en fait étre calculé exac-
tement, comme montré par [1]. Ce flux, appelé ci-afitesdiffusif turbulentse produit perpendiculairement
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aux isopycnes et s’exprime comnde = V6. Sa moyenne au travers d’une isopycne de surface S s'eait d
1 N R .
¢q = — | KVO.7/dS ol 7 est la normale locale a la surfaBe=constante (ou surface ig)- Le flux ¢4

A Js
ainsi défini est le flux total du scalaifiex travers la surface is@-Winters et d’Asaro ([1]) montrent qu’on peut
écrire ce flux sous la formg; = — < x|V 6|> >, dz./df ol (7, t) correspond a l'altitude d’équilibre de

la particule se trouvant a la positiafi a l'instantt et est donc constante sur la surfaces®n peut montrer
que le gradient/dz, est aussile gradient deperpendiculaire a la surface igoCette définition permet alors
de définir un coefficient de diffusion turbulente résultdes seuls effets diffusifs (ou diabatiques) turbulents :

oq = —rkedf/dz,. Ainsi, lorsquex a une valeur constante (qui est le cas considéré par [ipeat exprimer
le coefficient de diffusion turbulente sous la forme :
) o\
Kkt =k < |VO|* >, 1)
dzy

Lorsquex est une fonction vectorielle des trois coordonnées desjgu’on noter), I'expression pouk;
doit étre modifiee comme suit :

=< %er %2+ %2> ﬁi? (2)
it =S Re or "y oy vz 0z =\ dz,

Dans les codes de calcul numériques de type LES, les vesiablsont explicitement résolues qu’aux points de
discrétisation du maillage. Une partie des échelles tdaltailence n’est donc pas résolue et est prise en compte
dans un modeéle sous-maille qui paramétrise les mouvesaertéchelles inférieures a celle de la malille. Ainsi,
les effets de la turbulence sur le mélange sont estimésvaawnsous-maille par un coefficient de diffusivité
turbulent sous-maille. Ce coefficient n’est a priori ni hajéoe, ni isotrope ; il est donc généralement vectoriel
et fonction des trois coordonnées de I'espace. Dans le dedsmlcul utilisé ici (ARPS - cf paragraphe 2),

le modele de fermeture turbulente utilise &< qui se decompose en une partie horizontale et une partie
verticale et s’écrit don€scs = ( kun, K, k). ON peut ainsi estimer le coefficient de mélange turbulent
aux échelles résolues, ., a l'aide de I'expression 2 en remplacatt et Ky par Ky €t s, parsp,. Ce
coefficient de mélange turbulent caractérise le flux déechiajui résulte de I'ecoulement au dela de I'échelle
de la maille mais integre la contribution sous-maille.

Apres avoir présenté la configuration numérique, nataitlons les résultats dans le paragraphe 3 en ex-
plicitant notamment la dépendance gle ., vis-a-vis de la stabilité de 'atmosphere, avant de wiscdes
limitations du modéle et de I'influence du modele sousHmdians le paragraphe 4.

2 Configuration des simulations

Le modele numérique Les simulations numériques ont été effectuées avéavanced Regional Prediction
System” (code ARPS, [4]), qui est un modele atmosphénmurehydrostatique adapté aux échelles allant de
guelques metres a plusieurs centaines de kilométres/éad considéré comme modele “méso-échelle” et
utilisé ici comme modele LES). Le code résoud les éguatide Navier-Stokes compressibles qui décrivent
I'écoulement atmosphérique, et utilise un systeme dedmnées qui suit le relief. Le code comprend un
traitement de la physique de la couche de surface et un mdée&sol. Les dérivées spatiales sont discrétisées
selon un schéma aux differences finies centré d’oddseir un maillage échelonné (de type Arakawa C).
L'intégration temporelle est faite avec un schéma aeditrde “leapfrog” et utilise la technique d’intégration
temporelle de décomposition modale pour évaluer les sageustiques. Nous utilisons ici le schema de
fermeture turbulente classique en énergie cinétiquautante d’ordre 1.5 pour modéliser les échelles sous-
mailles.

La topographie de la valee Dans nos simulations, la vallee est modélisée par unegraphie idéalisée
basée sur le profil analytique proposé par Rampanell). ([ vallée a un axe orienté nord-sud et est ouverte
sur une plaine au bord sud de facon a ce qu’un systéeme del@enallée puisse se développer. La topographie
de la vallée (utilisé par [2]) est caractérisée par wrgglieur de20 km et par une largeur dé240 m en
fond de vallée. Les sommets culminent@0 m. De cette fagon, la topographie peut étre considévaeme
une représentation idéalisée de la vallee de Chamdaixs les Alpes. La figure 1 montre l'allure de cette
topographie. Notons que la pente varie3égres de la plaine a envirahl® dans la partie nord.

Le champ initial de vitesse Nous modélisons un épisode nocturne d’'une duréglteures débutant22 h

en hiver a la latitude de la vallee de Chamonix. Nous sdahaietudier I'influence d’un vent catabatique dans
'atmospheére stable d’une vallée sous des conditions@yaues faibles. Pour cela, nous n'imposons aucun
champ de vitesse a I'instant initial et n’introduisons @uforcage.
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FiG. 1: Topographie de la vallée idéalisée.

Le champ initial de température atmosphérique A l'instant initial, nous imposons un profil vertical de
température potentiél,,,;(z) dans I'atmosphere, ayant une valeurajé K en fond de vallée et évoluant

linéairement avec I'altitude. La frequence de Brunisé&anN,,,,, = \/g/eo (d0/dz) 4yp» OBy €S la température

potentielle de réference prisedl K, est donc constante. Nous réalisons huit simulatiorigrdifit seulement
par la valeur dédf /dz) comprise entr@.3 K/km et 15 K/km.

amb’

Le champ initial de température du sol A l'instant initial, nous imposons au sol d’étre plus frajde I'air.

La température de la surface du sbl) est ainsi initialisée 8 K en dessous de la température atmosphérique
locale. Nous utilisons le modele de sol a deux couches diadNp& Planton [6]) et imposons également, a
t = 0 seulement, une difference de températuré Heentre le sol profond et le sol de surface. La température
du sol évolue ensduite selon les lois thermodynamiquegptes dans le code, en prenant en compte I'émission
radiative infra-rouge du sol de surface.

Conditions aux limites Des conditions aux limites ouvertes sont utilisées damsléaix directions horizon-
tales. Le champ de vitesse satisfait une condition de nesegient sur la topographie et une couche de Ray-
leigh est imposée en haut du domaine pour empécher lxid@flpotentielle des ondes sur le toit du maillage.
Au sol, les flux thermiques sont déterminés d'apres lésuwa de la température de surface du $9) €t celle

de l'air adjacent, calculées a chaque pas de temps. Tgpiqut, la températurg; décroit dans le temps, de
guelques degrés par heure, de maniere conforme aux rsesugitu faites par exemple par Peck ([7]). On
n'atteint pas de régime radiatif permanent au cours deslatians, de fagon cohérente avec ce qui se passe
dans la realité.

Parametres numériques La résolution horizontale est &0 m dans les deux directions horizontales. Le
long de la verticale, nous utilisons un espacement deseaai#s m dans led00 premiers meétres au dessus du
sol, qui s’agrandit progressivement pour atteindre envifi® m & l'altitude de7000 m. Le nombre de points
du maillage correspondant dt1 x 103 x 140 et le pas de temps est A5 s.

3 Estimation du mélange : Resultats

Dans toute la suite, nous considérons des moyennes duceeetffde mélange sur les premieres couches
atmosphériques le long des pentes, correspondant a éadeors laquelle se situe le courant catabatique. On
notera ces moyennes par-.

3.1 Ordre de grandeur du coefficient de nelange

On obtient un coefficient de diffusion turbulentg, .. allant de0.01 a2 m?/s en fonction de I'état de
stabilité de I'atmosphere et de I'instant considérexiste peu de mesurés situ par conditions stables aux-
qguelles comparer ces valeurs. Des mesures faites par Kudmtanctique, retranscrites par Brost et Wyndgaard
([8]) fournissent des valeurs allant 81 a0.6 m?/s dans la couche catabatique, ce qui correspond a I'ordre
de grandeur que I'on obtient. A titre de comparaison, dangelface stablement stratifiee du sommet de la
couche limite atmosphérique convective (donc lorsquelleafge est bien plus énergétique), on obtient un co-
efficient de I'ordre det m?/s ([9]). Dans la couche limite convective, les valeurs«glg, . varient typiquement
de1 a700 m?/s. Les valeurs plus faibles du coefficient de diffusion tuemié que nous obtenons sont donc
cohérentes avec la situation stable et sans forcagaextgue nous considérons.



3.2 Lesvariations du coefficient de relange turbulent avec le temps et la stabilé

3.2.1 Ky, po(Naws) At fixe

La figure 2 représente 'évolution de k.. >, avec la stratification ambiante de I'atmosphéig,,;, a
differents instants. Remarquons que I'allure des coutbes, .. >, (Nump, t) €St remarquablement réguliere
au cours du temps, ce que nous discutons plus loin (paragGapI8).
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FIG. 2: Evolution de< &, 5 >, en fonction deV, .., a differents instants.

On constate qu’a un instant donné, la valeukde;, ... >, est d’autant plus grande que la valeurNg,,;, est
petite : a apport d’énergie constant, I'amplitude des veowents des particules fluides selon la verticale va étre
d’autant plus grande que la stabilité sera petite. Ainsis‘attend a retrouver que le coefficient de diffusion
turbulente dans une atmosphere faiblement stratifieplaestélevé que celui dans une atmospheére fortement
stratifiee.

3.2.2 Ky, (1) & Ny fixe

On s'intéresse ici a I'evolution temporelle de «, .. >, pour differentes valeurs de la stabilite de l'at-
mosphereN,,,;, (figure 3). On observe que, quelle que soit la valeurNdg,,, < k¢, s >s Croit quasi-
linéairement dans le temps a partirtde 40 min.
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FIG. 3: Evolution de< &y, o > (t) pour differentes valeurs d&g .



3.2.3 Mockle analytique pours, . (Namp)

A l'aide des expressions analytiqgues du modele sous-en@dl), on montre que sous certaines hypothéses
(Niocat = \/9/00 (d/dz) = Ngpmp €t g—i ~ (%)amb), on peut écrire le coefficient de diffusion turbulente
sous la forme :

LI < (E%)) g
2 < H > 2 Zu
g Pr Z g Pr \ 0z
.= =5Cpl = CnCs 3
Mues 98 " N(;lmb " 0(2) " Né’mb ( )

Dans notre configuration de ARPS,, = 0.1, Cy; = 0.76, [, = (Az.Ay)Y? = 200 m, 6, = 271 K et

g = 9.81. Par ailleurs, on peut prendre en compte I'erreur faite pbacune des hypotheéses non parfaitement
vérifiées en introduisant des coefficients de biais afibv@oir une loi pouk x;, .. > ayant une dépendance
simple enlV,,,,;,. Cet ajustement permet d’écrirex,, ., > sous la forme d’une fonction simple @&,,,,;, :

A B
< Kty >R + 4)
e N(;lmb ijb

avecA = 4.8082.1079 m2 - s3 et B = 6.6214.10 1 m2 . s*.

La figure 4 montre la trés bonne adéquation entre lestetsulumériques et cette fonction analytique, quel

que soit l'instant, lorsqu’on normalise r;, ., > par une fonction affine du temps (¢, aveca = 8.87- 1073
obtenue par une regression linéaire des données).

* 60 min
& 80 min
> 100 min
120 min
140 min
—modéle analytique

1.5¢

<KtLES>S/(a 1)
-

0.5¢

0.01 002;5( adl/s )

B

>
FIG. 4: Croix colorées : Données numériques pou{“% Ligne bleue : Fonction analythu%— +

amb amb

4 Influence du mockle sous-maille

Vu la dépendance explicite du coefficient de diffusion tlebte a I'egard du coefficient de diffusion sous-
maille (cf. équation 2), on peut s'interroger sur l'infleendu modéle sous-maille sur les résultats obtenus.
Pour examiner ce point important, on effectue d’autres kitians identiques aux précédentes en utilisant
cette fois le modéle sous-maille de Smagorinski-Lillyofdire 1). Une description analytique basée sur les
mémes hypothéses que précédemment et combinée asiaragnt, permet d’aboutir a I'expression :

A/

~ ®)

< Ktpps ~s=

avecA’ = 1.27.107% m? - s3. On vérifie que ce modele rend bien compte des donnéea figute 5.

La loi de dépendance dg, ,,, en fonction deV,,,,,, n’est donc que trés peu modified (%, au lieu deN, 4, +
N;Wfb), les valeurs de;, , . issues des deux modeles étant de plus trés proches (rappo

Deux conclusions differentes peuvent étre tirees de&smdtats. On peut d’'une part conclure que le mélange

sous-maille est correctement représenté par chacunatisles sous-mailles. Mais on peut aussi conclure que,

parce gue le mélange est controlé par les effets noailieg il ne dépend pas du modele sous-maille. Cette

derniere conclusion s’appuie sur les résultats classigie turbulence homogene et isotrope selon lesquels la
dissipation d’énergie cinétique tend vers une constansgue la viscosité tend vers zéro car cette dissipation

est contrdlée par les effets inertiels (et non par legeffoléculaires).
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?K données numériques & t=100 min pour TKEY?

2 % —— expression analytique (4)
données numériques a t=100 min pour Smagorinski
—— expression analytique (5)
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FiG. 5: Croix bleues : Valeurs dg;; .- (Nams) pour TKE 1.5. Ligne bleue : modéle analytique (4).
Croix rouges : Valeurs de;, ., (Nams) pour Smagorinski. Ligne rouge : modéle analytique (5).
Les valeurs sont fournies potr= 100 min

5 Conclusion

Le coefficient de diffusion turbulente dans la couche cadtqba varie entre).01 et 2 m?/s et I'ordre de
grandeur est cohérent avec I'état de turbulence de Wleoeent. Ce coefficient de mélange est environ
100 fois inférieur a celui rencontré dans les situationsveatives. Par ailleurss; décroit avec la stabilité
atmosphérique proportionneIIemen1:<":\Z\7ajfL;]5 et I'énergie cinétique turbulente décroit égalensmtc la sta-

bilité selon~ Na‘nfb. Notons enfin qu’on n’atteint pas de régime permanent ausocd& nos simulations (de

facon cohérente avec ce que constatent Brost et Wyng@pp(ir une atmosphére stable). En conséquence,
la valeur des; évolue dans le temps et nous montrons que cette évolwtaperoximativement linéaire.
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