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1 Contexte

Ce rapport présente la synthèse d’une recherche bibliographique faisant l’état des lieux de
nos connaissances actuelles sur les flux turbulents de quantité de mouvement et de chaleur
à l’interface air/mer par vent fort. Ce rapport présente l’état de l’art des paramétrisations
représentant ces flux dans les modèles numériques qui sont utilisés pour comprendre et prévoir
la trajectoire et l’intensité des cyclones tropicaux.

Cette recherche bibliographique a été réalisée dans le cadre de l’Action 2 - Sous-action 2.2
“Paramétrisations physiques” du programme ReNovRisk-Cyclones.

2 Introduction

Depuis les années 2000, d’importants progrès ont été effectués dans la prévision de la trajec-
toire des cyclones tropicaux et ce quelle que soit l’échéance de prévision, de 24 h à 120 h
(https://www.nhc.noaa.gov/verification/verify5.shtml). Récemment, Landsea et Can-
gialosi (2018) concluent d’ailleurs qu’on serait arriver à la limite de prévisibilité de la trajectoire
des cyclones, liée au caractère chaotique du système. Pour affiner les prévisions de trajectoire des
cyclones tropicaux, ils suggèrent d’utiliser des simulations multi-modèles (approche déterministe)
ou mono-modèle d’ensemble (approche probabiliste). Concernant la prévision de l’intensité des
cyclones, on est encore loin d’atteindre la limite de prévisibilité car de nombreux mécanismes en
jeu dans les variations d’intensité des cyclones sont encore mal connus, et donc mal représentés
dans les modèles de prévision numérique (Emanuel, 2018). Parmi ces mécanismes, il y a ceux
liés aux échanges entre l’océan et l’atmosphère. De nombreuses disparités existent entre les
différentes paramétrisations permetttant de représenter ces échanges. En particulier, plus le
vent est fort, et plus les paramétrisations divergent les unes des autres.

Pour des raisons logistiques évidentes liées à l’environnement cyclonique extrême (vents
forts pouvant dépasser les 350 km.h−1 en rafale, mer très agitée pouvant atteindre 12 m de
hauteur significative (Hs), courants océaniques de surface pouvant atteindre 2 m.s−1, intensité
de la pluie importante, présence d’une grande quantité d’embruns), il est difficile d’obtenir des
observations dans les cyclones tropicaux pour raffiner les paramétrisations existantes par vent
fort (> 30 m.s−1). Les mesures ”directes” des flux reposent sur des profils verticaux effectués
en lâchant des dropsondes depuis des avions, ou sur des mesures aéroportées, effectuées à des
niveaux bien au dessus de la surface (150 m minimum) (Powell et al., 2003; Vickery et al., 2009).
Ces flux peuvent également être estimés :

• par une méthode de bilan : mesures de vent selon des profils horizontaux dans le cyclone
ou autour, puis estimation des valeurs le long du mur cyclonique pour fermer la bilan sur
une bôıte cylindrique (Bell et al., 2012) ;

• par une méthode indirecte : observations in situ du courant de surface, et profil de courant
dans l’océan avec des bouées (idem avec la température de surface de la mer) et calcul de
la tension de vent correspondante (Jarosz et al., 2007).

Ces méthodes plus ou moins directes se complètent et permettent d’obtenir des estimations
jusqu’à des vents très forts (50 m.s−1 voire 60 m.s−1) mais avec des incertitudes importantes
sur les mesures.

Ainsi, une des limitations importantes des paramétrisations des flux turbulents à l’interface
air/mer est qu’elles sont basées, pour la plupart, sur des mesures in-situ acquises pour des
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vitesses de vent inférieures à 30 m.s−1, et ne sont pas extrapolables pour des vents supérieurs.
En effet, les observations récentes montrent une saturation du coefficient de trâınée par vent
fort, voire une décroissance : l’extrapolation des paramétrisations classiques ne peut pas prévoir
ce comportement. Basées sur des considérations physiques, les paramétrisations classiques sont
alors modifiées pour que, par vent fort, le coefficient de trâınée sature voire décroisse quand le
vent dépasse 30 m.s−1.

Dès que la vitesse du vent dépasse 20 m.s−1, des embruns sont émis dans l’atmosphère par
le mécanisme d’écrétage des vagues (Veron, 2015). Ces embruns sont des gouttes d’eau de mer
ayant un diamètre compris entre 1 µm et 1 mm environ. Ils vont s’ajuster avec l’atmosphère au
travers des échanges de :

• chaleur sensible : la température des embruns va diminuer rapidement pour atteindre une
température inférieure à la température de l’air ;

• chaleur latente : l’embrun va s’évaporer progressivement et donc humidifier l’atmosphère.

Les embruns vont donc modifier les échanges à l’interface océan-atmosphère par vent fort. Basé
sur les approches d’Andreas et al. (2015), l’effet des embruns sur les flux de chaleur vient s’ajouter
aux flux calculés à l’interface air-mer. Le flux total en présence d’embruns est donc la somme du
flux interfacial calculé avec une méthode bulk classique et le flux lié à l’ajustement des embruns
dans l’atmosphère :

H = Hbulk +Hspray (1)

LE = LEbulk + LEspray (2)

avec H, Hbulk, et Hspray les flux de chaleur sensible total, interfacial (calculé avec une
méthode bulk et lié aux embruns, et LE, LEbulk et LEspray les flux de chaleur latente total, in-
terfacial et liés aux embruns. La figure 1 permet de représenter schématiquement la séparation
des flux.

Les paramétrisations des flux à l’interface air/mer analysées dans ce rapport sont présentées
dans la Section 3 : une séparation est faite entre les algorithmes bulk qui permettent de calculer
les flux interfaciaux et les algorithmes qui permettent de calculer l’effet des embruns sur les flux.
Un modèle 0D est utilisé afin de quantifier les différences entre les paramétrisations (Section 4).
Enfin, l’impact de ces différentes paramétrisations sur la simulation du cyclone tropical Fantala
est présenté (Section 5). On termine ce rapport en apportant quelques éléments de discussions
et des perspectives à ce travail.

3 Paramétrisations des flux turbulents à l’interface air/mer

Dans un modèle de prévision numérique du temps, les flux de surface turbulents de quantité de
mouvement, de chaleur sensible et de chaleur latente correspondent à la condition à la limite en
surface. Ils sont donc fondamentaux dans la modélisation d’un cyclone car ils vont conditionner
sa formation et son cycle de vie. L’annexe A présente la dérivation des équations thermody-
namiques simplifiées qui permettent d’obtenir l’expression des flux de surface turbulents. Ils
sont rappelés ici pour plus de clarté :

τ = ρw′u′ (3)

H = ρcpw′θ′ (4)

LE = ρLw′q′ (5)
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Figure 1: Schéma présentant les échanges océan-atmosphère liés aux flux interfaciaux notés
Hs,int et HL,int pour les flux de chaleur sensible et latente respectivement. Les flux de chaleur
sensible et latente liés à l’ajustement de l’embrun dans l’atmosphère sont notés QL et Qs.
La combinaison des flux interfaciaux et liés aux embruns forment les flux totaux. La couche
d’évaporation des gouttes est approximativement égale à la hauteur significative des vagues.
Dans les paramétrisations, les flux totaux sont imposés en surface faisant l’hypothèse que cette
couche est petite devant l’altitude du premier demi-niveau du modèle atmosphérique. Extrait
d’Andreas et al. (2015).

où τ , H et LE représentent les flux turbulents de quantité de mouvement (kg.m.s−1), et de
chaleurs sensible et latente (W.m−2), respectivement. ρ correspond à la masse volumique de
l’air (kg.m−3), cp à la chaleur spécifique à pression constante, L à la chaleur latente de vapori-
sation de l’eau. u′, w′, θ′ et q′ correspondent aux fluctuations turbulentes de la vitesse suivant
l’horizontale (x) et la verticale (z), de la température potentielle et de l’humidité spécifique,
respectivement.

Paramétriser les flux de surface turbulents consiste à trouver une formulation des fluctua-
tions turbulentes proches de la surface. Cette paramétrisation doit prendre en compte tous les
mécanismes à l’interface air/mer pouvant influencer ces flux : les vagues, les courants océaniques,
les embruns... Basés sur le concept de viscosité turbulente et sur les théories de Monin et
Obukhov (1954), les coefficients d’échanges permettent de relier les flux turbulents aux champs
moyens. Les nouvelles formulations des flux turbulents (ou flux interfaciaux), appelées formula-
tions bulk, prennent donc la forme suivante :

τ = τbulk = ρu2∗ = ρCD(Ua − Us)2 (6)

H = Hbulk = ρcpu∗θ∗ = ρcpCH(Ua − Us)(θa − θs) (7)

LE = LEbulk = ρLu∗q∗ = ρLCE(Ua − Us)(qa − qs) (8)

avec CD, CH et CE , les coefficients d’échange ou de transfert turbulents pour la quantité
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de mouvement (coefficient de trâınée ou drag coefficient) et de chaleur sensible et latente (co-
efficients de Dalton). Ua représente la vitesse du vent, Us la vitesse de la surface (cette vitesse
correspond à celle des courants quand la surface est l’océan), θa la température potentielle de
l’air et θs celle à la surface de la mer (TSM). qa correspond à l’humidité spécifique à l’altitude
z, et qs correspond à l’humidité spécifique à saturation pour la TSM. L’objectif est d’estimer,
à l’aide de mesures ou de modèles physiques du comportement de la surface de la mer et de
la couche de surface, les valeurs que prennent les différents coefficients de transfert CD, CH et CE .

Afin d’introduire des grandeurs fondamentales utilisées dans les paramétrisations, les coeffi-
cients de transfert peuvent être exprimés comme étant :

CX = c1/2x c
1/2
d (9)

avec x qui devient d pour la vitesse du vent, θ pour la température potentielle et q pour
l’humidité. On a donc:

c1/2x (ζ) =
c
1/2
xn

1− c
1/2
xn
κ ψx(ζ)

(10)

avec :

c1/2xn =
κ

ln(z/z0x)
(11)

avec ζ le paramètre de stabilité de Monin-Obhukov (ζ = z/LMO), avec LMO, la longueur
de Monin-Obhukov et z la hauteur de référence (du premier demi niveau pour un modèle atmo-
sphérique). L’indice n correspond à la condition neutre (ζ=0), κ à la constante de Von Karman
et ψx à une fonction de stabilité. Les fonctions de stabilité ψx généralement utilisées sont un
mélange des fonctions de type Kansas (Businger et al., 1971) avec un profil correspondant à la
limite convective asymptotique (Fairall et al., 1996).

La longueur de Monin-Obhukov s’exprime :

LMO =
u∗θ

κgθ∗
(12)

avec g l’accélération de la pesanteur (m.s−2). Selon Smith (1988), la longueur de rugosité z0
s’exprime sous la forme :

z0 =
αu2∗
g

+
0.11ν

u∗
(13)

avec α le coefficient de Charnock et ν la viscosité cinématique de l’air. Le terme de gauche
de l’équation 13 correspond aux interactions entre les vagues et le cisaillement de vent. Si le
coefficient de Charnock est pris constant, plus le vent est fort, et plus ce terme sera important.
Par vent très faible, la longueur de rugosité est principalement contrôlée par le terme visqueux
(terme de droite de l’équation 13).

En combinant les relations précédentes, on peut exprimer la vitesse de friction :

u∗ =
κ(Ua − Us)

ln(z/z0)− ψd(ζ)
(14)

Donc, u∗, LMO et z0 s’expriment les uns en fonction des autres.
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Paramétriser les flux de surface turbulents revient donc à résoudre le système d’équations
décrit précédemment. Les paramétrisations présentées dans la suite de ce rapport diffèrent les
unes des autres car :

• elles représentent différemment l’effet des vagues via des formulations de la longueur de
rugosité différentes ;

• elles utilisent des observations différentes pour caler les valeurs des coefficients d’échange
en fonction de la vitesse du vent ;

• elles n’ont pas les mêmes fonctions de stabilité ...

3.1 Flux interfaciaux / bulk

Pour résoudre le système d’équations décrit précédemment, il existe des méthodes directes
comme par exemple la paramétrisation de Louis (1979) ou celle plus récente de Li et al. (2015).
La méthode directe de Louis (1979) revient à calculer les coefficients d’échange à partir des
champs moyens atmosphériques via le calcul d’un coefficient de Richardson et d’une longueur
de rugosité. Le nombre de Richardson remplace le calcul de la longueur de Monin-Obukhov
et la longueur de rugosité ne dépend pas de la vitesse de friction. On s’affranchit donc de la
méthode itérative. Suite à de nombreuses améliorations notamment sur les domaines de validité
de cette paramétrisation en termes de stabilité atmosphérique, une étude récente a montré que ce
type de méthode pouvait être au moins aussi efficace que les méthodes itératives (Li et al., 2015).

Une méthode itérative est généralement utilisée pour résoudre ce système d’équations. Les
méthodes itératives ont largement été développées à partir de l’algorithme de Liu et al. (1979),
connu comme l’algorithme LKB. Cet algorithme est à la base de plusieurs paramétrisations
telles que COARE (Fairall et al., 1996, 2003) et ECUME / ECUME6 (Belamari, 2005). Ces
algorithmes itératifs fixent un certain nombre d’itérations a priori ou s’appuient sur un critère
de convergence. Elles utilisent des fonctions de stabilité similaires mais pas identiques : cer-
tains coefficients étant empiriques, leur valeur dépend des campagnes d’observations considérées.
Ces paramétrisations peuvent inclure des améliorations supplémentaires telles qu’une correction
de salinité pour la pression de vapeur saturante, des corrections de flux de chaleur dus à la pluie...

Dans la suite de cette section, les paramétrisations les plus utilisées par la communauté sont
présentées. Seules des méthodes itératives sont considérées. Même si elles sont plus coûteuses
que les méthodes directes, elles permettent de considérer une longueur de rugosité fonction de
la vitesse de friction, ce qui est le cas si l’on s’intéresse aux flux océan-atmosphère et si l’on
souhaite représenter l’effet des vagues sur les flux turbulents.

3.1.1 Algorithme COARE3.0 (Fairall et al., 2003)

La paramétrisation COARE3.0 (Fairall et al., 2003) est l’une des paramétrisations les plus
utilisées dans la communauté scientifique s’intéressant aux échanges océan-atmosphère. Elle est
dérivée de COARE2.6 (Fairall et al., 1996) initialement développée à partir des observations
acquises durant la campagne TOGA-COARE (Webster et Lukas, 1992) dans le Pacifique Nord.
Une mise à jour important de COARE3.0 est une nouvelle formulation pour la longueur de
rugosité qui augmente les flux quand le vent dépasse 10 m.s−1. Bien que la paramétrisation
COARE3.0 ait été validée avec plus d’observations que la version COARE2.6 (∼ 7000 obser-
vations), elle reste principalement valable pour des vents en dessous de 20 m.s−1 à cause du
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nombre limité d’observations disponibles par vent fort. Cette paramétrisation a été raffinée par
Edson et al. (2013) (COARE3.5), en prenant en compte d’autres observations mais reste valable
pour des vitesses de vent ne dépassant pas 25 m.s−1. La version que l’on va utiliser est la version
COARE3.0 qui est la version la plus utilisée. Dans cette paramétrisation, la longueur de rugosité
s’exprime par la relation 13 avec un coefficient de Charnock qui varie en fonction de la vitesse
du vent :

α = 0.011 si 0 m s−1 < Ua ≤ 10 m s−1 (15)

α = 0.011 + (0.018− 0.011)

(
U − 10

18− 10

)
si 10 m s−1 < Ua ≤ 18 m s−1 (16)

α = 0.018 si 18 m s−1 < Ua (17)

L’influence des vagues dans cette paramétrisation peut être activée selon plusieurs formu-
lations de la longueur de rugosité (Oost et al., 2002; Taylor et Yelland, 2001). La formulation
de Oost et al. (2002) exprime le coefficient de Charnock en fonction de l’âge des vagues, et la
longueur de rugosité devient :

z0 =
50

2π

(u∗
C

)4.5
+ 0.11

ν

u∗
(18)

Quant à la formulation de Taylor et Yelland (2001), elle exprime la longueur de rugosité en
fonction de la hauteur significative des vagues et de la longueur d’onde :

z0 = 1200Hs

(
Hs

λ

)4.5

+ 0.11
ν

u∗
(19)

avec Hs la hauteur significative des vagues, λ,la longueur d’onde et C la vitesse de propa-
gation. Dans nos études de sensibilité, on utilisera la formulation où le coefficient de Charnock
varie en fonction de la vitesse du vent.

3.1.2 Algorithme WASP (Sauvage et al., 2019)

Les paramétrisations COARE, comme on va le voir dans la section suivante, ne permettent pas
de reproduire la saturation voire la décroissance du coefficient de trâınée par vent fort (e.g.
Powell et al., 2003). Pour reproduire ces effets, une nouvelle paramétrisation nommée WASP
(Wave-Age Stress dependant Parametrization ; Sauvage et al. (2019)) a été développée. Cette
paramétrisation considère que pour des vitesses de vent comprises entre 5 et 20 m.s−1, le stress du
vent transféré à la surface de la mer permet le développement de vagues qui sont non déferlantes.
Au-dessus de 20 m.s−1, la contribution des vagues déferlantes à la contrainte des vagues est
dominante et l’âge des vagues n’est plus un paramètre approprié pour représenter l’effet de
l’état de la mer sur la rugosité de la surface. Afin de reproduire ces différents mécanismes et
la diminution du coefficient de trâınée par vent fort, le coefficient de Charnock utilisé dans
la paramétrisation WASP est défini par morceaux en continu. Dans les régimes de vent où
les observations sont nombreuses et cohérentes entre elles (c’est-à-dire jusqu’à 23 m.s−1), ce
coefficient a été adapté à l’ensemble de la base de données utilisée pour la paramétrisation
COARE 3.5 (Edson et al., 2013). Dans cette formulation, le coefficient de Charnock varie en
fonction de la vitesse du vent et de l’âge des vagues. Par défaut, les paramètres de vagues sont
calculés à partir de la vitesse du vent à 10 m et ne sont pas réalistes par vent fort : pour utiliser
cette paramétrisation, il est donc nécessaire de coupler les modèles atmosphérique et de surface
avec un modèle de vagues.
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3.1.3 Algorithme ECUME / ECUME6 (Belamari, 2005)

Les paramétrisations ECUME et ECUME6 (Exchange Coefficients from Unified Multi-campaigns
Estimates) ont été développées au CNRM1 par Belamari (2005). Ces deux paramétrisations
s’appuient sur des mesures in situ des flux océan-atmosphère obtenues lors de plusieurs cam-
pagnes de mesures. Les campagnes utilisées pour développer ECUME ne concernent que des
conditions de vent faible à modéré. Par conséquent, dans ECUME6, les mesures réalisées par
(Powell et al., 2003; Donelan, 2004; French et al., 2007; Drennan et al., 2007) ont été également
utilisées afin de tenir compte de la saturation et de la diminution des coefficients d’échange pour
les vitesses du vent supérieures à 30 m.s−1. Contrairement aux algorithmes COARE et WASP,
les paramétrisations ECUME/ECUME6 calculent directement les coefficient d’échanges turbu-
lents à partir des observations utilisées : elles ne permettent donc pas de prendre en compte
l’effet des vagues explicitement par le calcul de la longueur de rugosité. Dans ECUME, le nom-
bre d’itérations est prescrit (fixé à 10), tandis que dans ECUME6 une convergence est utilisée.
Quelles que soient les conditions météorologiques et océaniques, la convergence est assurée en
10 itérations maximum.

3.1.4 Algorithme Moon et al. (2007)

Contrairement aux paramétrisations COARE, WASP et ECUME/ECUME6, la paramétrisation
de Moon et al. (2007) est basée sur des simulations numériques couplées vent/vagues (Moon
et al., 2004b,a). Des simulations de 10 cyclones tropicaux idéalisés ont été utilisées pour dériver
une nouvelle expression de la longueur de rugosité qui limite l’augmentation de la vitesse de
friction dès que le vent dépasse 12.5 m.s−1. Pour 5 cyclones modélisés dans l’océan Atlantique,
cette nouvelle formulation entrâıne de meilleurs résultats que la formulation de Charnock (1955)
avec une amélioration nette de l’intensité du cyclone simulé sans dégradation de sa trajectoire.
L’expression de la longueur de rugosité telle que calculée dans l’algorithme de Moon et al. (2007)
est la suivante:

z0 =
0.0185u2∗

g
si Ua < 12.5 m s−1 (20)

z0 =
[
0.085(−0.56u2∗ + 20.255u∗ + 2.458)− 0.58

]
× 10−3 si Ua > 12.5 m s−1 (21)

3.2 Flux liés aux embruns (Andreas et al., 2015)

La prise en compte de l’effet des embruns sur les flux de chaleur sensible et latente repose
principalement sur les travaux d’Andreas et de Fairall. Dans ce rapport, seule la paramétrisation
d’Andreas et al. (2015) est présentée car celle de Fairall et al. (1995) n’a pas encore été codée
dans le modèle SurfEx.

La paramétrisation d’Andreas et al. (2015) est une amélioration des nombreuses versions de
la paramétrisation initialement développée par Andreas (2003). Contrairement à l’algorithme
de COARE, la vitesse de friction utilisée pour calculer les flux interfaciaux est paramétrisée en
fonction de la vitesse du vent à 10 m en condition neutre éliminant ainsi l’incertitude associée à la
définition de la longueur de rugosité et du coefficient de Charnock. La contribution des embruns
devient importante quand le vent dépasse 13 m.s−1. Les embruns émis par écrêtage vont refroidir
et s’évaporer dès leur entrée dans la couche limite atmosphérique. Ils vont donc contribuer aux
flux de chaleur sensible et latente. Le flux d’embruns utilisé dans cette paramétrisation est
décrit dans Andreas et al. (2008). Pour créer cette paramétrisation, plus de 4000 données ont
été utilisées jusqu’à des vent de 25 m.s−1. L’algorithme fast d’Andreas et al. (2015) est utilisé

1Centre National de Recherches Météorologiques
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dans ce rapport. Basé sur des études théoriques d’équilibre microphysique de la goutte, il est
montré que les embruns qui vont avoir le plus d’effet sur les flux de chaleur sensible et latente
ont des rayons situés autour de 100 et 50 µm, respectivement. Contrairement à l’algorithme
complet qui prend en compte toutes les tailles d’embruns émis dans l’atmosphère, l’algorithme
fast ne considère que les embruns ayant les tailles citées précédemment. Les flux de chaleur
sensible et latente liés aux embruns s’expriment selon les relations suivantes :

Hspray = ρcp(θs − Teq,100)VH(u∗) (22)

LEspray = ρL

[
1−

(
r(τf,50)

50

)3
]
VLE(u∗) (23)

avec r(τf,50) le rayon de l’embrun après un temps de résidence correspondant à un embrun
de 50 µm, Teq,100 est la température d’équilibre pour un embrun ayant un rayon de 100 µm.
VLE(u∗) et VH(u∗) sont des fonctions de la vitesse de friction. Ils représentent le flux d’émission
des embruns : plus le vent est fort, plus le nombre d’embruns émis dans l’atmosphère est
important. Ces vitesses ont des formulations empiriques basées sur des observations et sont
fonction de la vitesse de friction uniquement.

4 Étude de sensibilité en 0D

Afin d’évaluer les paramétrisations des flux océan-atmosphère, on utilise un modèle 0D per-
mettant de déduire les flux turbulents pour chaque paramétrisation, pour des conditions envi-
ronnementales identiques fixées. Ce modèle 0D prend plusieurs paramètres en entrée qui vont
permettre de calculer les flux turbulents. Les valeurs des paramètres utilisés sont regroupées
dans le tableau 1.

Paramètre Valeur Unité

Masse volumique ρ 1,29 kg m−3

Pression en surface Ps 900 hPa
Pression au premier demi niveau Pa 890 hPa

Température de l’air Ta 26 ◦C
Température de surface de la mer Ts 28 ◦C

Humidité spécifique de l’air qa 20 g kg−1

Table 1: Paramètres utilisés en entrée des simulations 0D. Ils correspondent à un evironnement
tropical.

Les flux de quantité de mouvement et de chaleur calculés à partir des différentes paramétrisa-
tions sont présentés sur la Figure 2. Cette figure illustre parfaitement les désaccords entre les
différentes paramétrisations au delà de 30 m.s−1, que ce soit pour le flux de quantité de mouve-
ment ou les flux de chaleur.

Pour le flux de quantité de mouvement (Figure 2a) et le coefficient de trâınée (Figure 2b), les
valeurs issues des paramétrisations sont proches jusqu’à des vitesses de vent d’environ 30 m.s−1,
ce qui correspond au domaine de validité de certaines paramétrisations. A partir de 30 m.s−1, le
flux de quantité de mouvement et le coefficient de trâınée divergent selon les paramétrisations.
La paramétrisation COARE3.0 a un coefficient de trâınée qui augmente en fonction de la vitesse
du vent, et produit les flux de quantité de mouvement les plus forts. Les observations par vent
fort (Powell et al., 2003) montrent une saturation du coefficient de trâınée voire une diminution
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Figure 2: Évaluation de différentes paramétrisations des flux océan-atmosphère à partir d’un
modèle 0D : (a) flux de quantité de mouvement, (b) coefficient de trâınée, (c) flux de chaleur
latente et (d) flux de chaleur sensible.

quand le vent dépasse 30 m.s−1. La paramétrisation de COARE3.0 a donc un comportement
qui n’est pas réaliste par vent fort. Les autres paramétrisations reproduisent la saturation du
coefficient de trâınée. C’est le cas de Moon et al. (2007) et Andreas et al. (2015) avec ou sans
effet des embruns. Ces paramétrisations sont relativement proches par vent fort. A noter que
dans la paramétrisation d’Andreas et al. (2015), l’effet des embruns n’est présent que dans le
calcul des flux de chaleur. C’est pour cela que les flux de quantité de mouvement et le coeffi-
cient de trâınée sont confondus que l’on active ou pas l’effet des embruns. Les paramétrisations
ECUME et ECUME6 présentent des comportements relativement proches par vent fort, avec
une décroissance puis une saturation du coefficient de trâınée pour ECUME, et une décroissance
du coefficient de trâınée pour ECUME6. Ces deux paramétrisations produisent ainsi les flux de
quantité de mouvement les plus faibles. Ces coefficients de trâınée étant basés sur les observa-
tions par vent fort, on retrouve donc naturellement le comportement attendu. Il faut cependant
rappeler que cette paramétrisation ne permet pas de représenter les vagues dans le coefficient de
trâınée, or en fonction de l’âge des vagues il a été montré que ce coefficient variait (Oost et al.,
2002).

En ce qui concerne les flux de chaleur sensible (Fig. 2c) ou latente (Fig. 2d), les paramétrisa-
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tions commencent à diverger dès 20 m.s−1. L’effet des embruns sur les flux de chaleur latente et
sensible est clairement visible avec des flux qui dépassent respectivement 5000 W.m−2 et 1500
W.m−2 lorsque le vent atteint 60 m.s−1. Plus le vent augmente, plus les flux générés par les em-
bruns augmentent, jusqu’à atteindre des valeurs de concentration en eau dans l’atmosphère qui
semblent irréalistes. Cette paramétrisation, définie à partir de données de vents allant jusqu’à
35 m.s−1 nécessite d’être ajustée si l’on s’intéresse à des vents cycloniques. Les paramétrisations
de Moon et al. (2007), ECUME et COARE3.0 ont des flux de chaleur sensible supérieurs à ceux
des paramétrisations d’Andreas et al. (2015) sans l’effet des embruns et d’ECUME6. La nouvelle
version d’ECUME, ECUME6, permet de réduire les flux de chaleur par vent fort contrairement
à ECUME.

Cette étude de sensibilité en 0D permet de quantifier les différences entre la plupart des
paramétrisations existantes dans les modèles numériques actuels. Des différences très im-
portantes sont mises en évidence entre les paramétrisations par vent fort. Pour affiner ces
paramétrisations, il est nécessaire de faire plus d’observations des flux turbulents océan-atmosphère
en conditions cycloniques. En l’absence d’observation par vent fort, il est difficile de statuer sur
la paramétrisation la plus réaliste.

5 Étude de sensibilité sur des simulations réalistes du cyclone
tropical très intense Fantala (2016)

Dans cette section, l’effet des différentes paramétrisations sur la trajectoire et l’intensité du
cyclone tropical très intense Fantala (2016) est évalué au travers de simulations réalistes couplées
océan-vagues-atmosphère.

5.1 Cas d’étude : le cyclone tropical très intense Fantala (2016)

Le cyclone tropical Fantala (2016) a été le plus intense jamais observé dans le sud-ouest de
l’océan Indien. Sa trajectoire particulièrement atypique (deux demi-tours) l’a conduit à affecter
trois fois en quelques jours l’atoll des Farquhar (Seychelles) avant sa dissipation dans l’ouest du
bassin (Figure 3). Son intensité et sa trajectoire en font un candidat idéal pour l’analyse de
l’impact de la paramétrisation des flux océan-atmosphère sur son cycle de vie.

5.2 Configuration numérique et tests de sensibilité

Le couplage entre les modèles d’océan, d’atmosphère et de vagues est décrit en détail dans
Voldoire et al. (2017) et Pianezze et al. (2018). La configuration des 3 modèles utilisés dans
cette étude est résumée ci-dessous.

Modèle atmosphérique Meso-NH et modèle de surface SurfEx Meso-NH est un modèle
atmosphérique communautaire français (http://mesonh.aero.obs-mip.fr/) (Lac et al., 2018).
Il est utilisé ici dans sa version 5-4-1. Le domaine couvre une région de 2500 km × 1500 km
avec une maille horizontale de 2 km. La grille verticale comprend 70 niveaux verticaux avec une
résolution plus importante près du sol. Le pas de temps est de 5 s. La convection profonde est
résolue alors que la convection peu profonde est paramétrée selon le schéma en flux de masse
de Bechtold et al. (2001). La paramétrisation de la turbulence est basée sur une fermeture à
l’ordre 1,5 (Cuxart et al., 2000) en faisant l’hypothèse de flux turbulents purement verticaux,
et en utilisant la longueur de mélange de Bougeault et Lacarrere (1989). La microphysique est
paramétrée selon le schéma à 1 moment de Pinty et Jabouille (1998) qui prend en compte 5
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vents destructeurs vents très destructeurs

Système
dépressionnaire

faible

Dépression
tropicale

Tempête tropicale
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tropicale

Cyclone tropical Cyclone tropical
intense

Cyclone tropical
très intense

Vitesse
du vent moyen 51 km/h 63 km/h 89 km/h 118 km/h 166 km/h 213 km/h

Les systèmes sont nommés à partir du stade "Tempête tropicale modérée"

Atoll Farquhar

Figure 3: Trajectoire de Fantala. Chaque point correspond à la position analysée du système
toutes les 6 heures. La couleur du point représente son intensité (légende en dessous de la figure).
Source : Météo-France.

types de particules (eau nuageuse, pluie, glace primaire, neige, graupel). Le schéma radiatif
est celui utilisé au CEPMMT2 (Gregory et al., 2010). Les interactions surface-atmosphère sont
regroupées dans la plateforme SurfEx3 (https://www.umr-cnrm.fr/surfex/) (Masson et al.,
2013; Voldoire et al., 2017). Pour cette étude, le modèle de surface terrestre ISBA est utilisé
(Noilhan et Planton, 1989). Les paramétrisations des flux océan-atmosphère présentées dans la
section précédente sont testées. Le tableau 2 regroupe les différents tests de sensibilité réalisés.
La simulation débute le 14 avril à 00 UTC et se poursuit jusqu’au 26 janvier à 00 UTC.

Meso-NH/SurfEx est initialisé et forcé aux limites latérales par les analyses du CEPMMT.

Modèle de vagues WW3 (http://polar.ncep.nooa.gov/waves/wavewatch/). La grille
couverte par WW3 est la même que celle de Meso-NH avec 1275 × 750 points à une résolution
de 2 km. Le pas de temps global est de 100 s. La discrétisation spectrale de WW3 est de 24
pour la direction et de 32 pour la fréquence. Afin de permettre la descente d’échelle depuis
les analyses globales MARC4 (http://marc.ifremer.fr/), une simulation de 7 jours avec le
modèle de vagues seul est réalisée (du 7 avril 2016 à 00 UTC au 14 avril 2016 à 00 UTC).

2Centre Européen pour les Prévisions Météorologiques à Moyen Terme, ou ECMWF
3Surface Externalisée
4Modélisation et Analyse pour la Recherche Côtière
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Modèle océanique CROCO Le modèle CROCO5 (http://www.croco-ocean.org) est un
nouveau modèle construit à partir de ROMS-Agrif. Le domaine pour le modèle océanique est le
même que pour les modèles d’atmosphère et de vagues. Il comprend 1205 × 724 points à une
résolution horizontale de 2 km. Le domaine comprend 32 niveaux verticaux avec une résolution
accrue près de la surface. Le schéma temporel utilisé est un schéma ”time-splitting” avec des
pas de temps barocline et barotrope de 100 s et 2 s, respectivement. Le modèle est initialisé et
forcé aux limites latérales tous les jours avec les analyses globales au 1/12 de degré fournies par
Mercator Océan.

Nom simulation Meso-NH/SurfEx WW3 CROCO Paramétrisation utilisée

A-COARE3 X - - Fairall et al. (2003)
OA-COARE3 X - X Fairall et al. (2003)

OA-WASP X - X Sauvage et al. (2019)
OWA-WASP X X X Sauvage et al. (2019)
OA-ECUME X - X Belamari (2005)
OA-ECUME6 X - X Belamari (2005)
OA-MOON X - X Moon et al. (2007)

OA-ANDREAS X - X Andreas et al. (2015)

Table 2: Tableau présentant les différentes simulations réalisées.

5.3 Trajectoire et intensité

Quelle que soit la paramétrisation utilisée, les trajectoires simulées sont proches de la best-track
comme l’indique la Figure 4a. La position des demi-tours est bien simulée, que ce soit en terme
de timing (moins de 2 h d’écart par rapport à la best-track) ou en terme de position (moins de
20 km par rapport à la best-track). Le choix de la paramétrisation des flux océan-atmosphère
a peu d’impact sur la trajectoire simulée. Cela confirme qu’elle est principalement guidée par
les flux directeurs de grande échelle. On observe tout de même, après le deuxième demi-tour,
que la simulation couplée océan-atmosphère avec la paramétrisation WASP diverge des autres.
Ceci s’explique par le fait que les champs de vagues utilisées pour cette paramétrisation ne sont
pas réalistes car fonction du vent à 10 m seulement : le couplage avec un modèle de vagues est
nécessaire si l’on utilise cette paramétrisation.

Concernant l’intensité du cyclone modélisé, on observe des différences entre les paramétrisations.
Ce résultat était attendu au vu des résultats obtenus à l’aide du modèle 0D (Section 4). La
simulation forcée (courbe bleue, A-COARE3) produit un cyclone qui reste intense malgré les
deux demi-tours. Ceci s’explique par l’absence de refroidissement sous le cyclone. Ce cyclone est
un exemple parfait de la nécessité d’avoir un couplage avec un modèle océanique pour simuler
correctement l’évolution de l’intensité des cyclones tropicaux. Deux simulations produisent des
cyclones très intenses dès le début de la simulation : la simulation utilisant la paramétrisation
ECUME (courbe rouge, OA-ECUME) et celle utilisant celle d’Andreas et al. (2015) (qui prend
en compte l’effet des embruns) (courbe marron, OA-ANDREAS). Les autres simulations restent
relativement proches avec des différences pouvant atteindre 30 % par période avec la best-track.
La simulation avec la paramétrisation d’Andreas et al. (2015) est celle qui se rapproche le plus
près de l’intensité de la best-track, que ce soit en pression ou en vitesse de vent maximum. On
observe que la relation vent/pression diffère entre la best-track et les intensités observées, ceci

5Coastal and Regional Ocean COmmunity model
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Figure 4: (a) Trajectoire de Fantala. (b) Évolution du minimum de pression au niveau de la
mer (MSLP, hPa). (c) Évolution du maximum de vent soutenu (m.s−1). La ligne noire corre-
spond aux données issues de la best-track. Les lignes en couleurs correspondent aux simulations
utilisant les différentes paramétrisations des flux océan-atmosphère. Les étoiles (best-track) et
les points (simulations) correspondent à une donnée toutes les 6 h.

s’explique certainement par des cyclones qui ont des tailles différentes dans notre simulation et
dans la réalité.

5.4 Flux océan-atmosphère

Pour quantifier l’effet de ces paramétrisations sur les flux turbulents, comme cela a été fait en
0D (Figure 2), on présente les flux de quantité de mouvement, le coefficient de trâınée ainsi que
les flux de chaleur sensible et latente en fonction de la vitesse du vent (Figure 5) à un instant où
le cyclone tropical est très intense. Sur tous les paramètres tracés sur la Figure 5 et pour une
vitesse de vent donnée, on observe une variabilité des paramètres simulés : ceci s’explique par
l’effet de la stabilité de l’atmosphère et des vagues sur les flux turbulents. En 0D, la stabilité de
l’atmosphère est constante alors que dans la simulation 3D elle varie d’un point de grille à un
autre.

Les flux de quantité de mouvement et les coefficient de trâınée simulés à partir des différentes
paramétrisations présentent des comportements similaires à ceux décrits en 0D. L’effet de la
paramétrisation WASP sur les flux turbulents simulés est bien visible. Le coefficient de trâınée
simulé à l’aide de cette paramétrisation sature pour des vent autour de 30 m.s−1 puis décrôıt
comme souhaité (Figure 5b). Les valeurs de flux de quantité de mouvement et de coeffi-
cient de trâınée simulés à l’aide de cette paramétrisations sont les plus faibles parmi toutes
les paramétrisations.

En ce qui concerne les flux de chaleur, le comportement des paramétrisations diffère beaucoup
des résultats obtenus en 0D. Les champs atmosphériques n’évoluent pas dans le temps en 0D et ne
s’ajustent pas à l’évolution des flux en surface alors qu’en 3D, un ajustement thermodynamique
est effectué au cours de la simulation. Cet ajustement entrâıne de grandes différences entre les
flux de chaleur sensible et latente simulés avec les différentes paramétrisations. Pour la simulation
utilisant Andreas et al. (2015), on observe étonnament que les flux de chaleur sensible sont les
plus faibles, plus faibles que ceux simulées avec COARE. Les flux de chaleur latente sont situés
au milieu de l’ensemble des flux de chaleur latente simulés par les autres paramétrisations. L’effet
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Figure 5: Évaluation de l’effet des paramétrisations sur (a) les flux de quantité de mouvement,
(b), le coefficient de trâınée, (c) le flux de chaleur sensible et (d) le flux de chaleur latente en
fonction de la vitesse du vent à 10 m. Ces champs sont extraits en un instant donné, le 18 avril
à 00 UTC lorsque le cyclone Fantala est à son maximum d’intensité. Les valeurs des flux et du
vent à 10 m sont extraites en chaque point. Tous les 5 m.s−1 sont représentés la valeur moyenne
et l’écart type des flux pour chaque paramétrisation.

des embruns, dans une simulation de cyclone réaliste, n’est pas aussi important que ce qui était
décrit par le modèle 0D. On peut noter qu’il existe cependant toujours une grande disparité
entre les flux de chaleur simulés par les différentes paramétrisations par vent fort. Les différents
flux de chaleur sensible et latente varient de plus de 400 % par vent fort, si l’on compare ceux
simulés avec COARE et ceux simulés avec les autres paramétrisations.

5.5 Réponse océanique au passage des cyclones

Les différences notées précédemment sur l’intensité des cyclones et sur les flux turbulents simulés
entrâınent des réponses océaniques très différentes en fonction de la paramétrisation utilisée (Fig.
6).

Excepté pour la simulation forcée (A-COARE), on observe un refroidissement sous le côté
gauche du cyclone, là où les vents sont maximums, pour toutes les autres simulations. Ce
résultat est en accord avec la littérature (Price, 1981) et avec nos précédents résultats issus de
la simulation de Bejisa (Pianezze et al., 2018). Les simulations où les flux sont les plus forts
montrent un refroidissement important sous le cyclone. Ce refroidissement est lié à l’extraction
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Figure 6: Réponse de l’océan au passage des cyclones simulés avec les différentes
paramétrisations. Le champs tracé correspond à la différence de température de surface de
la mer (◦C) entre le 18 avril à 00 UTC et à l’instant initial. Les valeurs minimale, maximale et
moyenne de cette différence sont notées dans l’encadré en haut à droite de chaque panneau.

de chaleur par le cyclone mais surtout à la remontée d’eau froide associée au mélange turbulent
induit par le cisaillement de vent en surface. Le refroidissement est le plus important à l’endroit
où le cyclone reste sur place pendant quelques heures. Avec la paramétrisation d’Andreas et al.
(2015), ce refroidissement atteint environ 10 ◦C par endroit. En fonction de la paramétrisation
utilisée, ce refroidissement peut varier de plus de 50 % ! Les images satellites de température de
surface de la mer (non présentées ici) montrent un refroidissement de plus de 7 ◦C au moment
où le cyclone fait son premier demi-tour. Les données satellites étant sensibles aux nuages, on
n’a malheureusement pas de donnée au maximum du refroidissement sous le cyclone.

6 Conclusions et perspectives

Cette synthèse bibliographique montre que les paramétrisations actuellement utilisées dans les
modèles numériques de prévision du temps divergent par vent fort (> 30 m s−1). A l’aide d’un
modèle 0D, on a montré que certaines paramétrisations ont des comportements par vent fort
qui ne sont pas réalistes, que ce soit le coefficient de trâınée qui ne sature pas pour COARE
ou les flux de chaleur qui sont trop fort pour Andreas et al. (2015). En 3D, les résultats sont
plus difficiles à interpréter car l’atmosphère s’ajuste thermodynamiquement avec les flux im-
posés en surface. Par exemple, on ne retrouve pas le même comportement de la paramétrisation
d’Andreas et al. (2015) par vent fort. Toutes les paramétrisations testées arrivent à reproduire
la trajectoire du cyclone Fantala simulé. Les intensités simulées sont différentes entre toutes les
paramétrisations et les différences peuvent atteindre 50 % sur certaines périodes. Les différences
observées sur les flux simulées vont impacter l’océan différemment, avec un refroidissement at-
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teignant 10◦C pour la paramétrisation d’Andreas et al. (2015) mais ne dépassant pas 8◦C pour
les autres paramétrisations.

Des différences notables existent entre les paramétrisations testées, il est difficile de dire
quelle est la paramétrisation la plus adaptée pour l’étude des cyclones tropicaux, certainement
un subtil mélange des paramétrisations existantes. Dans la suite de cette étude, qui fera l’objet
d’un article scientifique, ces paramétrisations vont être testées sur d’autres cyclones tropicaux
(notamment Idai, 2019) pour trouver une amélioration possible des paramétrisations existantes.

L’utilisation de nouvelles données satellites SAR6 pourra nous permettre d’évaluer plus
précisément les simulations couplées et d’en déduire les paramétrisations les plus adaptées. Ces
données ouvrent une nouvelle ère dans l’observation des cyclones tropicaux. L’intensité du vent
à 10 m peut être déduite de la mesure d’une longueur de rugosité en faisant l’hypothèse d’une
couche limite neutre (Horstmann et al., 2013; Huang et al., 2018). Ces données ont l’avantage
d’avoir une résolution kilométrique et de ne pas être sensibles aux nuages, mais, la direction du
vent est actuellement déduite de modèles numériques.
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A Dérivation des équations

Afin d’introduire la paramétrisation des flux de surface turbulents, on présente dans un premier
temps les équations du mouvement simplifiées, puis leur discrétisation.

A.1 Equations du mouvement simplifiée

Pour des raisons de lisibilité, on considère un système d’équation simplifié qui s’écrit :

∂ρu

∂x
+
∂ρv

∂y
+
∂ρw

∂z
= 0 (24)

∂ρu

∂t
= ...− ∂ρw′u′

∂z
(25)

∂ρv

∂t
= ...− ∂ρw′v′

∂z
(26)

∂ρcpθ

∂t
= ...− ∂ρcpw′θ′

∂z
(27)

∂ρLq

∂t
= ...− ∂ρLw′q′

∂z
(28)

avec u, v et w, les vitesses de l’écoulement moyen selon, x, y et z, respectivement. u′, v′ et
w′, les vitesses des fluctuations turbulentes selon, x, y et z, respectivement. P correspond à la
pression de l’air. ρ, la densité de l’air, R la constante des gaz parfait et T la température.
Les gradients horizontaux des fluctuations turbulentes qui ne sont pas représentés dans le système
d’équations sont résolus à l’aide du schéma de fermeture turbulente utilisé. En discrétisant les
gradients verticaux du vent et de la température, une nouvelle inconnue apparâıt.

A.2 Discrétisation

Tous les termes peuvent se résoudre grâce aux points à l’intérieur du domaine sauf le terme
∂ρu′w′

∂z . Une fois discrétisé, ce terme s’écrit :

∂ρu′w′

∂z

∣∣∣∣
z=zi

=
u′w′zi+1 − u′w′zi

zi+1 − zi
(29)

avec les valeurs u′w′ données par le schéma de turbulence de Meso-NH.
Si le point i correspond à la surface:

∂ρu′w′

∂z

∣∣∣∣
z=0

=
ρ u′w′

∣∣
z=zatm

− ρ u′w′
∣∣
z=0

zatm
(30)

u′w′|z=zatm est donné par le schéma de turbulence de Meso-NH alors que u′w′|z=0 doit être
paramétrisé : c’est ce qu’on appelle la paramétrisation des flux turbulents en surface. Cela
correspond à la condition à la limite inférieure du modèle atmosphérique. Ces flux turbulents
dépendent fortement du type de surface au dessus de laquelle on se trouve. On s’intéresse à
l’expression de ces flux turbulents au dessus de l’océan.
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De la même manière, on peut exprimer les gradients verticaux des fluctuations turbulentes
de chaleur sensible et latente :

∂ρcpw′θ′

∂z

∣∣∣∣
z=0

=
ρcpw′θ′|z=zatm − ρcpw′θ′|z=0

zatm
(31)

∂ρLw′q′

∂z

∣∣∣∣
z=0

=
ρLw′q′|z=zatm − ρLw′q′|z=0

zatm
(32)

avec les flux de chaleurs sensible et latente :

τ = ρ w′u′
∣∣
z=0

= ρw′u′ (33)

H = ρcp w′θ′
∣∣
z=0

= ρcpw′θ′ (34)

LE = ρL w′q′
∣∣
z=0

= ρLw′q′ (35)

τ s’appelle le tenseur de Reynolds ou le flux turbulent de quantité de mouvement (stress en
anglais). H s’appelle le flux de chaleur sensible ou le flux turbulent vertical de chaleur. LE
s’appelle le flux de chaleur latente ou le flux turbulent vertical d’humidité. Ces flux traduisent
les échanges de chaleur et de quantité de mouvement entre la surface et l’atmosphère : il est
nécessaire de les paramétriser. C’est ce qu’on appelle la paramétrisation des flux de surface
turbulents.
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