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Chapitre 1

Introduction

La Terre est la seule planète connue ayant gardé son eau sous forme liquide en sa surface
et ainsi permis le développement de la vie. Cette eau est présente majoritairement dans les
océans qui recouvrent 71% de la surface terrestre. L’eau est aussi présente dans l’atmosphère
terrestre principalement sous forme de vapeur. Le processus d’évaporation permet le passage
de l’eau liquide présente à la surface vers l’atmosphère. Cela initie ce que l’on appelle le
cycle de l’eau, c’est-à-dire son parcours à travers les grands réservoirs que sont les océans,
l’atmosphère, les glaciers et les étendues d’eau douce. Une partie de l’eau évaporée en
surface se recondense en altitude pour former des nuages. L’eau des nuages est redistribuée
inégalement à la surface de la Terre sous la forme de précipitations. C’est ainsi que chaque
année la Terre fait coexister des régions très humides où il pleut plus de 10 000 mm par an
et des régions très sèches dont les précipitations annuelles n’excèdent pas le mm. Le bilan
annuel cache aussi des variations temporelles très importantes. Alliant sécheresses en été et
évènements de précipitations extrêmes pendant l’automne, le pourtour méditerranéen est une
région dans laquelle la variabilité des précipitations est exacerbée.

1.1 Précipitations et microphysique des nuages

Les nuages se forment par condensation de la vapeur d’eau sur des particules solides en
suspension dans l’atmosphère qu’on appelle aérosol (voir section 1.4.3). Les gouttes d’eau
ainsi formées voient leur taille grossir sous l’effet de la condensation et de la coalescence
avec d’autres gouttes d’eau. Lorsqu’une goutte d’eau atteint un diamètre dépassant les 100
µm, les forces d’agitation de l’atmosphère ne peuvent plus la maintenir en suspension et
elle tombe sous l’effet de la gravité, on dit qu’il y a précipitation. On notera que la totalité
des précipitations n’atteint pas toujours le sol. En effet lorsque celles-ci tombent dans un



2 Introduction

environnement relativement sec, elles s’évaporent en partie voire totalement (on parle alors
de virga).

En altitude, la vapeur d’eau peut également se condenser sous la forme de cristaux de
glace lorsqu’elle atteint des températures en-dessous de -5oC. Dans ce cas, la croissance
des cristaux se fait d’abord par diffusion de la vapeur d’eau. Celle-ci est généralement plus
rapide que pour l’eau liquide car elle se produit souvent dans une atmosphère déjà saturée
pour l’eau liquide (présence d’un nuage d’eau liquide), ce qui pour la glace correspond à
des conditions de sursaturation (de l’ordre de 20%). Les cristaux de glace peuvent grossir
davantage par collision avec des gouttes d’eau liquide. Il se forme alors une couche d’eau
surfondue autour du cristal ce qui augmente sa capacité à pouvoir s’agréger avec d’autres
cristaux de glace.

Mülmenstädt et al. (2015) ont montré que parmi les nuages continentaux qui précipitent,
moins de 5% sont des nuages composés uniquement d’eau liquide, ce qui montre l’importance
de la phase solide dans le processus de précipitations. Dans ces nuages mixtes, il peut se
produire un effet dit de Bergeron (1928) pour lequel les gouttes d’eau liquides s’évaporent
alors que les cristaux de glace continuent à grossir. Cet effet se produit pour des températures
inférieures à -10oC et lorsque la vapeur d’eau est saturée pour la glace mais pas pour l’eau
liquide. Il s’agit principalement d’une redistribution de la phase liquide vers la phase solide
dans le nuage qui n’a peu d’effet sur la quantité de précipitations.

On distingue deux types de précipitations : les précipitations convectives et les précipita-
tions stratiformes. Les précipitations convectives se produisent par l’élévation rapide d’une
masse d’air chaude et humide sous l’effet de la poussée d’Archimède. Ces précipitations sont
souvent caractérisées par une forte intensité (supérieure à 10 mm.h-1), une durée courte (30
minutes) et une faible étendue spatiale (5 km). Il peut s’agir d’orages ou de simples averses.
Les précipitations stratiformes sont formées par le mouvement vertical lent d’une masse d’air
humide. Elles sont souvent caractérisées par des intensités faibles à modérées (inférieures
à 10 mm.h-1), une répartition spatiale relativement homogène et une durée plus importante.
Le terme stratiforme peut aussi désigner les précipitations faibles à modérées à l’arrière de
certains systèmes convectifs.

Les précipitations font partie d’un ensemble de variables météorologiques (température,
pression, humidité relative, etc.) qui interagissent entre elles via de nombreux processus. Si
l’ensemble de ces paramètres ont une grande variabilité temporelle pour un lieu donné, on
observe que leur comportement tend à se répéter année après année. Le climat désigne les
caractéristiques météorologiques propres à un lieu ou une région donnée. Il se déduit à partir
de moyennes faites sur de longues périodes de temps (quelques dizaines d’années).



1.2 Climatologie des précipitations sur le pourtour méditerranéen 3

1.2 Climatologie des précipitations sur le pourtour médi-
terranéen

1.2.1 Le climat méditerranéen

Le climat de la Terre est gouverné au premier ordre par l’intensité et les variations du
rayonnement solaire incident. Le mot climat vient d’ailleurs du grec klima qui désigne l’in-
clinaison de la Terre par rapport au soleil. La première classification du climat en 5 bandes
de latitude a été faite pendant l’antiquité par Aristote. Avec le temps, les scientifiques sont
arrivés à une description des climats plus précise. Aujourd’hui la communauté s’accorde
pour utiliser la classification de Köppen réalisée en 1900 et ayant subi quelques modifications
au cours du 20ème siècle. Selon cette classification, le climat méditerranéen est défini comme
Csb et Csa c’est-à-dire tempéré avec des étés secs et chauds voire très chauds. Cependant
comme montré sur la figure 1.1, cette définition ne s’applique qu’à une partie du pourtour
méditerranéen. De forts contrastes existent entre les différentes régions du fait de la mor-
phologie même du bassin méditerranéen. On trouve des climats tempérés non secs en été
au nord du bassin, des climats arides au sud, des climats de neige sur les reliefs ou encore
des climats de steppe sur la partie orientale. Les régions du nord de la Méditerranée sont
sous l’influence de la circulation de moyenne latitude et celles du sud sont influencées par un
régime subtropical (Lionello et al., 2006, Alpert et al., 2006, Trigo et al., 2006).

La géographie du bassin méditerranéen avec une ligne de côte complexe, de nombreuses
îles et un relief souvent accidenté est l’une des causes de l’hétérogénéité du climat méditerra-
néen. Elle est notamment à l’origine de vents régionaux tels que le mistral dans la vallée du
Rhône ou la bora sur la mer Adriatique. Lorsqu’ils arrivent sur mer, ces vents agissent sur la
mer en renforçant l’évaporation. Des différences de température puis de pression se créent
entre les zones sous le vent et les zones à l’abri du vent. Il a été montré que le mistral pouvait
modifier de cette manière la localisation des précipitations dans le massif des Cévennes
(Berthou et al., 2014).

Le climat méditerranéen est donc caractérisé par de fortes variabilités spatiales et saison-
nières. Cette variabilité s’exprime surtout par les précipitations que nous allons décrire plus
en détail dans les parties suivantes.

1.2.2 Les précipitations moyennes

La connaissance de la distribution spatiale des précipitations repose sur les séries tempo-
relles de plusieurs stations météorologiques autour de la Méditerranée. Malheureusement,
pour la Méditerranée, la répartition des stations météorologiques ayant de longues séries tem-
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FIGURE 1.1 Le climat méditerranéen selon la classification de Köppen et Geiger (1936)
adapté au climat actuel par Peel et al. (2007). La correspondance entre la légende et le type
de climat est présentée dans le tableau 1.1

climat principal précipitations températures
A : équatorial W : désert h : chaud et aride F : gel annuel
B : aride S : semi-aride k : froid et aride T : toundra
C : tempéré doux f : très humide a : été chaud
D : neige s : été sec b : été tempéré
E : polaire w : hiver sec c : été frais

m : moussons d : très continental

TABLE 1.1 Correspondance entre les sigles utilisés par Köppen et Geiger (1936) et le type de
climat.

porelles n’est pas uniforme : les données sont plus abondantes dans les régions du nord-ouest
que dans le reste de la Méditerranée, et les stations de l’Afrique du nord sont très éloignées
de la couverture idéale (New et al., 1999, Haylock et al., 2008). Pour établir la caractérisation
climatique régionale des précipitations, les séries temporelles doivent être harmonisées de
façon à pallier le manque de données dans certaines régions puis être réparties sur une grille
régulière afin d’obtenir des données homogènes dans le temps et dans l’espace (New et al.,
1999, Haylock et al., 2008).

La climatologie utilisée dans cette thèse pour décrire les précipitations moyennes en
Méditerranée est la climatologie "Climatic Research Unit" (CRU, New et al., 1999). Elle a été
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réalisée à partir d’une combinaison de plusieurs sources de données qui ont été harmonisées
sur l’ensemble du globe sur une grille de 0.5o pour la période 1961-1990 (New et al., 1999).
Une des spécificités de cette climatologie est que l’interpolation des données des stations
de mesure est réalisée selon les trois dimensions (Hutchinson, 1995), ce qui n’est pas le cas
pour d’autres climatologies (Legates et Willmott, 1990) et fait que la climatologie CRU est
de meilleure qualité sur les régions montagneuses (New et al., 1999).

La figure 1.2, issue de Lionello et al. (2012a), représente la moyenne climatologique
des précipitations CRU sur la période 1961-1990 pour les 4 saisons (New et al., 1999).
La répartition spatiale des précipitations fait apparaître de nombreuses régions selon les
saisons. On peut néanmoins établir qu’à l’échelle du bassin méditerranéen, les précipitations
moyennes sur l’ensemble des saisons sont plus intenses dans les régions humides du nord et
de l’ouest par rapport aux régions arides du sud et de l’est. Les zones montagneuses sont
associées à des maxima locaux de précipitations par leur capacité à soulever les masses
d’air humides. La circulation atmosphérique zonale domine sur le bassin méditerranéen et
favorise le transport d’humidité de l’océan Atlantique et de la mer Méditerranée vers les
côtes, ce qui explique les maxima locaux de précipitations sur les côtes ouest des continents.
À l’inverse, les côtes est et l’intérieur des continents sont généralement abrités de ces flux
d’ouest humides, et sont sujets à des précipitations plus faibles. Les étés sont bien plus secs
que les hivers à l’exception des Alpes qui ont un maximum de précipitations durant cette
saison (Lionello et al., 2012a).

Cette répartition climatologique saisonnière des précipitations masque des événements
de précipitations extrêmes qui méritent que l’on s’y attarde.

1.2.3 Les précipitations extrêmes

Les précipitations extrêmes sont un trait important du climat méditerranéen. Toreti et al.
(2010) ont montré que les précipitations extrêmes des 20 stations d’étude réparties autour de
la mer Méditerranée (voir leur figure 1) contribuaient à environ 60% du total des précipitations
entre octobre et mars. Le caractère extrême des précipitations est souvent défini selon le
dépassement d’un seuil de précipitations. La valeur exacte du quantile seuil des précipitations
a été calculée pour chaque station selon un algorithme précis (décrit dans Toreti et al., 2010)
qui se base sur la distribution des extrêmes généralisée et la distribution de Pareto généralisée
(Coles et al., 2001).

La répartition spatiale des précipitations extrêmes est déduite à partir de séries temporelles
de précipitations de 286 stations autour de la mer Méditerranée (voir figure 1.3) de 1950 à
2006. On considère uniquement la période humide du bassin méditerranéen définie entre
octobre et mars selon Xoplaki (2002), Xoplaki et al. (2004). L’harmonisation des séries
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FIGURE 1.2 Figure extraite de Lionello et al. (2012a). Moyenne saisonniaire du cumul
des précipitations sur le bassin méditerranéen en hiver (décembre-janvier-février, E), au
printemps (mars-avril-mai, F), en été (juin-juillet-août, G) et en automne (septembre-octobre-
novembre, H) basée sur la période 1961-1990 de la climatologie CRU (New et al., 1999)

temporelles a été effectuée selon l’algorithme GAHMDI (Genetic Algorithm Hidden Markov
Models for Detection of Inhomogeneities, Toreti et al., 2012) et par Caussinus et Mestre
(2004). À partir de chaque série temporelle on peut calculer la valeur du cumul journalier
des précipitations correspondant à une période de retour à 5 ans et à 50 ans. Une méthode de
calcul de ces valeurs est donné par Toreti et al. (2010).

La figure 1.3, issue de Lionello et al. (2012a), représente ces deux valeurs pour l’ensemble
des stations utilisées dans le bassin méditerranéen. Les valeurs correspondant à une période
de retour de 5 ans permettent de mettre en évidence des régions avec de forts extrêmes
dépassant les 100 mm : la côte nord du Portugal, le Golfe du Lion, le golfe de Gênes, la
Croatie, Rhodes, et l’est de la Mer Noire (Lionello et al., 2012a). Les plus fortes valeurs sont
situées près des côtes suggérant que l’apport d’humidité par la mer Méditerranée joue un rôle
important pour les extrêmes. Une station dans les Cévennes et la station de Gênes ont une
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valeur de retour à 5 ans dépassant les 140 mm. Les valeurs à l’intérieur des terres dépassent
rarement les 50 mm sauf pour quelques stations sur les reliefs.

Les valeurs de retour à 50 ans mettent en évidence le nord-est de la péninsule ibérique,
le golfe du Lion, la côte ouest des Balkans, l’ouest de la Turquie et le sud de la Mer Noire.
Parmi les stations considérées par Lionello et al. (2012a), la station de Gênes a la plus forte
valeur avec 264 mm de cumul journalier pour une période de retour tous les 50 ans (Toreti
et al., 2010). Des cumuls journaliers plus importants ont toutefois déjà été observés : lors de
l’épisode cévenol du 8 au 9 septembre 2002, caractérisé par des cumuls journaliers dépassant
les 200 mm sur une très grande surface (5500 km2), on a localement relevé des cumuls
journaliers dépassant les 600 mm dans les régions d’Anduze et d’Alès (Delrieu et al., 2005).

FIGURE 1.3 Figure extraite de Lionello et al. (2012a). Valeurs des précipitations extrêmes
qui se produisent une fois tous les 5 ans (A) et une fois tous les 50 ans (B) sur plusieurs
stations du bassin méditerranéen.

Les fortes pluies se produisent généralement pendant l’automne, période à laquelle le
contraste de température entre la mer Méditerranée réchauffée pendant l’été et l’air plus
froid peut être très important et favoriser une forte évaporation. Le développement des
précipitations extrêmes dans la région méditerranéenne résulte non pas d’un seul facteur
mais de la combinaison et de l’interaction de plusieurs facteurs agissants à l’échelle locale et
à grande échelle. Parmi ces facteurs on peut citer le rôle de la température de la surface de la
mer (SST), des flux d’humidité provenant de l’Atlantique et de la Méditerranée et le forçage
orographique des nombreuses chaînes de montagnes entourant le bassin méditerranéen
(Lionello et al., 2012a). Toreti et al. (2010) a identifié trois situations typiques de l’anomalie
du géopotentiel à 500 hPa associée à ces événements, ayant des signatures significativement
différentes des jours secs.

La figure 1.4, issue de Toreti et al. (2010), montre un exemple de ces configurations
favorables à des événements de fortes précipitations pour l’ouest du bassin méditerranéen (a)
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FIGURE 1.4 Figures extraites de Toreti et al. (2010). Anomalies de la hauteur du géopotentiel
à 500 hPa associée aux événements de précipitations extrêmes dans la Méditerranée de
l’ouest (a) et dans la Méditerranée de l’est (b).

et pour sa partie orientale (b). La configuration du géopotentiel à 500 hPa de la figure 1.4a
met en évidence un creux dont le centre se situe au large des îles britanniques et qui s’étend
vers le sud-est jusqu’en Algérie. On notera également deux anomalies positives de part et
d’autre, au niveau des Açores et de la Russie. Ces trois centres d’action favorisent l’advection
d’humidité provenant de l’Atlantique par flux de nord-ouest sur la partie occidentale de
la Méditerranée (Toreti et al., 2010, Trigo et al., 2006). Cette configuration correspond
typiquement au stade initial du développement de la dépression du golfe de Gênes dans
laquelle une masse d’air froid venant du nord-ouest est déviée vers le sud par les Alpes
(McGinley, 1982, Radinovic, 1986, Ulbrich et al., 2012). La configuration du géopotentiel à
500 hPa de la figure 1.4b, et les 2 autres favorables aux précipitations extrêmes dans la partie
orientale de la Méditerranée (non montrées, voir Toreti et al., 2010), font état de la dépression
de Chypre. Cette dernière est donc essentielle dans le développement de précipitations
extrêmes dans l’est de la Méditerranée. Saaroni et al. (2010) ont montré qu’elle est associée
à environ 80% des précipitations en Israël entre Novembre et Mars (période concentrant
plus de 90% des précipitations annuelles, Goldreich, 1998, Goldreich et al., 2004, Goldreich,
2012).

La position et l’intensité des dépressions du bassin méditerranéen jouent donc un rôle
important dans l’établissement des précipitations extrêmes de la partie occidentale (Jansa
et al., 2001, Duffourg et Ducrocq, 2011) et orientale (Saaroni et al., 2010) de la Méditerra-
née. Toreti et al. (2010) ont également étudié la configuration du jet subtropical en haute
troposphère dans les cas des précipitations à valeur de retour à 5 ans pour l’ouest et l’est de
la Méditerranée. La position et l’intensité du jet subtropical, parfois en interaction avec le jet
polaire, place systématiquement les régions affectées par les précipitations extrêmes dans
des zones de divergence des vents d’altitude : il a en effet été montré que la divergence des
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vents d’altitude est favorable au déclenchement de la cyclogenèse aux moyennes latitudes
(Ahrens, 2016). Contrairement aux dépressions de moyennes latitudes, l’apport d’air chaud
par le sud n’est pas essentiel pour le développement des dépressions méditerranéennes. En
effet, Ziv et al. (2009) ont montré que parmi les 8 dépressions méditerranéennes qu’ils ont
étudiées, 5 ne présentaient pas de nuages dans la partie sud du secteur chaud car les vents de
sud amenaient un air trop sec en provenance du Sahara. Ils suggèrent que c’est davantage
l’advection d’air froid par le nord-ouest sur la mer chaude qui génère de l’instabilité et le
développement des dépressions.

En France on distingue deux types d’épisode méditerranéen selon le degré d’instabilité
de l’atmosphère 1. Les épisodes cévenols apparaissent lorsqu’un flux de sud-est dirige l’air
chaud et chargé en vapeur d’eau contre le relief des Cévennes, ce qui force celui-ci à s’élever
et favorise donc la formation des précipitations. Tant que l’orientation du vent reste identique,
un flux constant de précipitations se déverse sur le relief cévenol, cela peut durer plusieurs
jours. Ce type d’événement ne nécessite pas forcément une instabilité convective de l’air, le
forçage principal étant orographique. D’autres épisodes méditerranéens sont caractérisés par
le fait qu’ils se produisent sur tout l’arc méditerranéen car ils sont majoritairement forcés par
l’instabilité de l’air qui peut être la conséquence d’une arrivée d’air froid en altitude. Ces
orages peuvent se régénérer et être quasiment stationnaires. Le refroidissement de surface
créé par la pluie peut produire une bulle d’air froid dense qui peut alors agir de façon similaire
au relief en forçant l’air chaud à s’élever lorsque celui-ci arrive sur le continent. On retrouve
ces deux types d’événements sur la majorité du pourtour méditerranéen.

1.2.4 Le problème de l’eau en Méditerranée

Le cycle de l’eau en Méditerranée a fait l’objet de nombreuses études pour sa phénomé-
nologie unique dans le monde mais aussi parce que ses caractéristiques posent problème pour
les sociétés (Lionello et al., 2012a). Le bassin méditerranéen est caractérisé par de fortes
différences socio-économiques, en particulier entre les pays du nord de la Méditerranée
(PNM) et ceux du sud et de l’est de la Méditerranée (PSEM). La population et l’urbanisation
des PSEM est en croissance tandis que celles des PNM sont plus ou moins stables (Benoit et
Comeau, 2005). Il s’en suit une surexploitation de l’eau, des terres et des autres ressources
dans les PSEM. L’eau est une ressource rare et très demandée par les pays du bassin méditer-
ranéen. Face à des populations qui augmentent, les demandes en eau ont doublé au cours
de la seconde moitié du 20ème siècle. En 2005, 180 millions d’habitants vivaient dans des

1. voir http ://www.meteofrance.fr/actualites/28475438-dossier-episode-mediterraneen
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régions où la ressource annuelle en eau totale n’excédait pas les 1 000 m3 par habitant, ce qui
traduit une tension voire une pénurie selon les seuils définis par Falkenmark et al. (1976).

FIGURE 1.5 Ressource en eau sur le bassin méditerranéen. Figure du Plan Bleu Méditerranée 2

À l’image des précipitations, la figure 1.5 montre qu’il y a un déséquilibre géographique
de la ressource en eau : les régions du nord en concentrent près des 2/3 alors que les pays de
l’est et du sud concentrent respectivement 1/4 et 1/10 des ressources en eau de l’ensemble
des pays Méditerranéens (Blinda et Thivet, 2009). Ces bilans annuels cachent des situations
beaucoup plus préoccupantes pendant les mois d’été où le climat est sec et les demandes en
eau plus importantes du fait du tourisme et de l’irrigation. Les demandes en eau concernent
majoritairement l’agriculture qui représente 64% de la demande totale en eau (Margat, 2004).

De plus, seule une partie de cette ressource en eau est accessible. En effet, l’eau s’écoule
en partie dans des lieux inhabités, parfois le débit est trop élevé pour que l’eau puisse
être récupérée, et enfin il est parfois impossible de prélever l’eau sans mettre en danger
les écosystèmes. L’exploitation de la ressource en eau disponible dépend des conditions
environnementales et des paramètres socio-économiques de chaque pays. On estime que 10%
(50%) des villes et 5% (20%) de la population des PNM (PSEM) n’ont pas de système de
traitement de l’eau (Benoit et Comeau, 2005, Lionello et al., 2012a).

D’autre part les épisodes de précipitations extrêmes qui peuvent durer plusieurs jours
sont responsables de nombreux dégâts matériels ou humains du fait de l’importante quantité

2. voir http ://planbleu.org/fr/activites/eau
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de précipitations tombée en peu de temps. De 1970 à 2006, Barredo (2009) a reporté 122
inondations en Europe correspondant à un total de 140 milliards de dollars de pertes. En
2009, la tempête hivernale Klaus a ajouté 5.1 milliards de dollars de pertes en France et en
Espagne (Munich, 2010). Ces événements touchent aussi les régions de la Méditerranée les
plus sèches. Les 9 et 10 novembre 2001, le nord et le nord-ouest de l’Algérie ont été touchés
par des précipitations extrêmes après une longue période de sécheresse. Ces pluies ont eu des
conséquences catastrophiques dans la ville d’Alger, peuplée de près de 3 millions d’habitants
répartis dans des habitations dont le bâti repose parfois sur des terrains accidentés et glissants.
Des torrents de boues dévastatrices ont ainsi déferlé en faisant près d’un millier de morts,
principalement dans la ville d’Alger. Les dégâts matériels sont aussi considérables puisqu’ils
s’élèvent à quelques dizaines de milliards de dollars (Djellouli et Saci, 2003).

La distribution des précipitations est donc problématique pour les régions de la Mé-
diterranée. Il importe de savoir si ces problèmes de manque ou d’excès de précipitations
vont se résoudre naturellement ou au contraire s’aggraver dans un contexte de changement
climatique.

1.3 Variabilité et tendances des précipitations en Méditer-
ranée

Les précipitations moyennes et extrêmes d’une région donnée varient à l’échelle journa-
lière, saisonnière, annuelle et inter-annuelle. Ces variations sont rythmées par des modes de
variabilité du climat bien identifiés. Les modes de variabilité sont des anomalies du champ
de pression et de la circulation à grande échelle ayant des signatures spatiales bien définies
et qui se reproduisent de manière récurrente. Ces structures spatiales du champ de pression
peuvent affecter le climat sur une vaste étendue géographique voire sur l’ensemble du globe
par ce qu’on appelle les téléconnections climatiques.

1.3.1 Influence des principaux modes de variabilité des moyennes lati-
tudes sur la variabilité des précipitations en Méditerranée

Il a été montré que l’Oscillation Nord Atlantique (ou NAO pour "North Atlantic Os-
cillation", Barnston et Livezey, 1987) est reliée à la variabilité inter-annuelle du climat du
nord de la Méditerranée, surtout en hiver (Hurrell, 1995, 1996, Rodó et al., 1997, Eshel et
Farrell, 2000). La NAO correspond à un dipôle de pression dans le nord de l’océan Atlantique.
Dans sa phase positive, la dépression d’Islande est particulièrement creuse et l’anticyclone
des Açores est bien formé. Cette phase favorise des conditions plus chaudes au nord de la
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Méditerranée et plus froides au sud de la Méditerranée, et inversement pour la phase négative
de la NAO (Xoplaki, 2002, Trigo et al., 2002, 2006). On observe aussi des variations de la
quantité de précipitations avec la NAO dues à une modification de l’activité dépressionnaire
atlantique. La phase positive hivernale de la NAO est associée à des précipitations plus faibles
sur une grande partie de l’ouest et du nord de la Méditerranée (Brandimarte et al., 2011,
López-Moreno et al., 2011, Fernández-González et al., 2012, Benoit et al., 2014, Krichak
et al., 2014) tandis que la phase négative hivernale de la NAO est associée à des précipitations
plus fortes sur ces mêmes régions (Ulbrich et al., 1999, Trigo et al., 2004, 2006, Türkeş et
Erlat, 2003, Brandimarte et al., 2011, Krichak et al., 2014). Dünkeloh et Jacobeit (2003) ont
étudié les modes de variabilité associés aux précipitations dans la Méditerranée, c’est-à-dire
ceux pour lesquelles les corrélations entre les précipitations et le champ de pression sont
maximisées. Leur résultat montre qu’un des premiers modes de variabilité directement lié aux
précipitations dans la région méditerranéenne est caractérisé par un anticyclone positionné
sur la côte Atlantique de la France et des basses pressions dans l’extrême sud-est de la
Méditerranée (voir figure 1.6a). Cette configuration des centres d’action est très fortement
reliée à la NAO pour les mois d’octobre à mars (Dünkeloh et Jacobeit, 2003). On trouve en
effet des corrélations de 0.45 à 0.72 entre ce premier mode de variabilité des précipitations en
Méditerranée et la NAO, selon les différentes méthodes utilisées pour le calcul de l’indice de
la NAO (Dünkeloh et Jacobeit, 2003, Jones et al., 1997, Hurrell, 1995, Barnston et Livezey,
1987). La distribution spatiale des précipitations correspondante au mode positif (figure 1.6b)
montre des écarts de précipitations positifs dans le sud-est de la Méditerranée et négatifs
ailleurs.

FIGURE 1.6 Figures adaptées de Dünkeloh et Jacobeit (2003) par Lionello et al. (2012a).
Premier mode de variabilité canonique pour l’hiver (de octobre à mars sur la période 1948-
1998) entre la hauteur du géopotentiel à 500 hPa (a) et les précipitations méditerranéennes
(b). Le coefficient de corrélation avec l’indice NAO (selon les données CRU) est de 0.72
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Cette configuration est parfois nommée phase positive de l’oscillation méditerranéenne
(Conte et al., 1989). Martin-Vide et Lopez-Bustins (2006) ont défini l’oscillation médi-
terranéenne de l’ouest, sensiblement différente de l’oscillation méditerranéenne définie
originellement par Conte et al. (1989), et ont montré qu’elle est plus connectée à la variabilité
des précipitations dans l’est de l’Espagne que la NAO car les précipitations de cette région
sont influencées plus fortement par les flux provenant de la Méditerranée que par ceux
provenant de l’Atlantique.

Outre la NAO, d’autres modes de variabilités ont une influence sur les précipitations
régionales, comme le mode de variabilité scandinave, le mode Est Atlantique et le mode Est
Atlantique/Russie (Xoplaki, 2002, Dünkeloh et Jacobeit, 2003, Xoplaki et al., 2003, 2004,
Lionello et Galati, 2008). Le mode de variabilité scandinave est caractérisé, dans sa phase
positive, par une anomalie anticyclonique sur la Fennoscandie et l’ouest de la Russie et par
des basses pressions sur la péninsule ibérique. Il a été introduit par Barnston et Livezey
(1987) sous le nom de mode de variabilité eurasien 1. Dans sa phase positive, il a tendance
à dynamiser la cyclogenèse méditerranéenne en hiver et ainsi à favoriser des anomalies
positives de précipitations sur l’ensemble de la région méditerranéenne avec un maximum
autour de l’Italie centrale et du nord (Xoplaki, 2002, Ulbrich et al., 2012, Krichak et al.,
2014). Kalimeris et al. (2017) ont étudié l’influence de différents modes de variabilité sur
les précipitations dans les Pouilles (Italie) et sur la Mer Ionienne. Ils ont identifié de fortes
corrélations entre les variations de l’indice du mode de variabilité scandinave et les variations
inter-annuelles des précipitations.

Le mode de variabilité Est Atlantique (EA) est similaire au mode "East Atlantic" décrit
par Barnston et Livezey (1987). Il s’agit du deuxième mode de variabilité le plus important
permettant d’expliquer la variabilité du climat de l’Atlantique nord (Moore et al., 2013,
Comas Bru et al., 2016). L’EA a la même structure que la NAO mais les centres d’action
sont décalés vers le sud-est par rapport à ceux de la NAO. L’EA est lié à la crête subtropicale
aux basses latitudes et peut modifier son intensité ou sa position, ce qui fait la principale
différence avec la NAO 3. L’influence de l’EA sur la variabilité des précipitations est moins
flagrante mais certains modes de variabilité des précipitations sont corrélés modérément
avec l’EA (Dünkeloh et Jacobeit, 2003). Le mode Est Atlantique/Ouest Russie 4, peut être
vu comme un décalage du mode EA vers les îles britanniques, combiné avec une anomalie
négative de pression au nord de la mer Caspienne. Ce mode de variabilité serait associé à
des anomalies négatives de précipitations en hiver sur le nord de la mer Méditerranée durant
sa phase positive (Xoplaki, 2002, Krichak et al., 2014). L’EA semble aussi influencer les

3. voir http ://www.cpc.ncep.noaa.gov/data/teledoc/ea.shtml
4. la structure spatiale de ce mode est montrée ici : http : //www.cpc.ncep.noaa.gov/data/teledoc/eawruss_map.shtml
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précipitations sur l’est de la Méditerranée (Krichak et al., 2002, O. et Pinhas, 2005) mais le
signe des corrélations est moins clair (Krichak et al., 2014) et semble dépendre la phase de la
NAO (Krichak et al., 2002).

Une autre téléconnection entre l’est de la Méditerranée et le nord-est de l’Atlantique a
été identifiée aux niveaux 500hPa et 300hPa par Hatzaki et al. (2007, 2009) sous le nom de
mode de variabilité de l’est de la Méditerranée. Elle apparaît en automne et en hiver et n’a
pas de relation avec la NAO ou l’oscillation méditerranéenne. La phase positive est associée à
des hautes pressions en Europe centrale qui provoquent un flux de nord en Grèce contribuant
à une augmentation des précipitations sur l’est de la Méditerranée et inversement dans la
phase négative (Hatzaki et al., 2007, 2009).

1.3.2 Variabilité tropicale et variabilité des précipitations en Méditer-
ranée

Les anomalies de la circulation tropicale peuvent aussi avoir une influence sur la variabi-
lité des précipitations en Méditerranée. Celle qui a le plus d’effet est l’Oscillation Australe El
Niño (ENSO pour "El Niño Southern Oscillation") dont le signal peut se propager très loin de
sa source depuis le Pacifique tropical jusqu’à la Méditerranée via un train d’ondes de Rossby
(Alpert et al., 2006, Shaman et Tziperman, 2011, Lionello et al., 2012a). Bien qu’il en existe
plusieurs définitions (Trenberth, 1997), le phénomène ENSO désigne un changement de la
structure de la SST sur le Pacifique équatorial. Comme le signal est émis de très loin et a
une variabilité irrégulière mais de l’ordre de 5 ans, la variabilité des précipitations méditerra-
néennes liée à ENSO ne se constate que sur des échelles de temps de l’ordre de la décennie.
Kalimeris et al. (2017) ont montré que la variabilité multidécadale des précipitations dans la
mer Ionienne et dans les Pouilles (Italie) était reliée aux signaux décadaux de ENSO mais
que le mode de variabilité scandinave prédominait pour les petites échelles de temps (2-3
ans).

L’influence de ENSO sur le climat méditerranéen est liée aux différentes étapes du cycle
d’ENSO et dépend de la saison (Lionello et al., 2012a). Les effets sur le climat méditerranéen
peuvent être constatés pendant la même saison ou avec un décalage de quelques mois selon le
mécanisme de transport du signal d’ENSO. Des corrélations ont été observées entre ENSO et
les précipitations de l’ouest de la Méditerranée pour l’automne et le printemps mais avec des
signes opposés : en phase El Niño (phase chaude de ENSO) les précipitations de printemps
sont plus faibles (Rodó et al., 1997, Van Oldenborgh et al., 2000, Mariotti et al., 2002),
alors que les précipitations d’automne précédant la phase mature d’El Niño sont plus fortes
d’environ 10% (Mariotti et al., 2005, Shaman et Tziperman, 2011). On constate aussi qu’il
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peut y avoir des variations décadales de ces corrélations. La corrélation entre ENSO et les
précipitations du nord de l’Afrique a par exemple disparu entre 1931 et 1960 (Knippertz
et al., 2003). Pour les précipitations d’hiver, Pozo-Vázquez et al. (2005) ont identifié un
signal de La Niña (phase négative d’ENSO) dans des anomalies négatives dans le sud de
l’Europe (plus prononcé dans le sud-ouest de la péninsule ibérique) du fait de trajectoires
plus zonales des dépressions des moyennes latitudes et par conséquent moins de dépressions
dans la Méditerranée.

Les téléconnections avec la mousson indienne ont été discutées depuis les années 1990.
Rodwell et Hoskins (1996) ont montré qu’une onde de Rossby est produite à l’ouest du
réchauffement diabatique principal de la mousson asiatique et que celle-ci contribue à
l’assèchement de la partie orientale du bassin méditerranéen lorsqu’elle entre en interaction
avec les vents d’ouest de moyenne latitude ce qui renforce la descente de la cellule de
Hadley sur cette région. Un décalage latitudinal du réchauffement diabatique de la mousson
asiatique pourrait alors avoir des conséquences sur la localisation de la branche subsidente.
Un décalage vers le sud induit par exemple des conditions plus humides sur l’est de la
Méditerranée (Ulbrich et al., 2012). Ziv et al. (2004) ont de plus identifié une circulation
troposphérique reliant les maxima de vitesse verticale sur la chaine Himalayenne avec les
mouvements descendants sur l’est de la Méditerranée. Ils ont suggéré que le réchauffement
induit par la descente adiabatique sur la partie orientale du bassin méditerranéen, pouvait
être compensé par une intensification des étésiens, vents de nord plus frais, lorsque la
mousson asiatique est intense (également constatée par Rizou et al., 2016). Bien qu’une
telle circulation méridienne dans les basses couches n’est pas favorable aux précipitations
sur une large partie de la Méditerranée orientale du fait de sa composante continentale, ces
vents peuvent occasionner des inondations au nord de la Turquie par advection d’humidité
provenant de la mer Noire et venant se bloquer sur les Alpes Pontiques (Göktürk et al., 2014).
La mousson indienne peut affecter les précipitations en Méditerranée pour d’autres saisons.
L’intensité de la mousson indienne peut se mesurer avec un indice reposant sur la différence
de vent zonal à 850 hPa entre une région au nord et une région au sud de la mousson asiatique
(Wang et al., 2001). Alpert et al. (2006) ont trouvé que l’indice de la mousson indienne
en été et les précipitations en Israël l’hiver suivant avaient des signes opposés pour 73 ans
sur les 118 ans d’étude (soit 62% des années). De plus, les corrélations entre l’indice de la
mousson indienne en été et les précipitations en Israël l’hiver suivant, augmentent lorsque
l’on s’intéresse uniquement aux étés pendant lesquels la mousson est extrême (Alpert et al.,
2004, 2006).

Un troisième système dynamique tropical est connecté à la variabilité des précipitations
en Méditerranée : la mousson africaine. Dans une bande longitudinale entre 30oE et 40oE,
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Ziv et al. (2004) ont trouvé une corrélation significative pendant l’été entre les mouvements
ascendants à 15-20oN et les mouvements descendants à 30-40oN, indiquant un lien entre
l’est de la Méditerranée et le nord-est de l’Afrique piloté par la cellule de Hadley à l’échelle
régionale (Ulbrich et al., 2012). Concernant l’ouest de la Méditerranée, Baldi et al. (2006)
ont montré que lorsque la mousson ouest-africaine est anormalement décalée vers le sud par
rapport à la moyenne, les précipitations d’été sur la partie occidentale du bassin méditerranéen
sont plus intenses, et inversement lorsque la mousson ouest-africaine est anormalement
décalée vers le nord par rapport à la moyenne. La position de la mousson ouest-africaine
varie selon à la température à la surface de la mer (SST) sur le golfe de Guinée : des SST
chaudes tendent à la décaler vers les côtes du golfe de Guinée tandis que des SST froides
la décalent au contraire plus au nord, à l’intérieur du continent africain. Seubert (2010) on
montré qu’une anti-corrélation entre les précipitations de l’ouest et du sud de la Méditerranée
avec les précipitations du Sahel persistait en fin d’été et pendant l’automne, du fait d’une
extension vers l’est de l’anticyclone des Açores. On notera que plusieurs études ont montré à
l’inverse un impact du climat méditerranéen sur la mousson ouest-africaine (Vizy et Cook,
2009, Raicich et al., 2003) suggérant un couplage entre les deux.

À travers l’étude des modes de variabilité influençant les précipitations en Méditerranée,
on s’aperçoit qu’il faut inclure beaucoup de modes de variabilité pour expliquer une fraction
significative de la variabilité des précipitations en Méditerranée. Le fonctionnement de ces
modes de variabilité est loin d’être entièrement connu (Lionello et al., 2012a). On peut ainsi
remarquer quelques incohérences de la littérature dans ce domaine. Eshel et Farrell (2000)
ont par exemple suggéré que les précipitations de l’est de la Méditerranée étaient influencées
par la NAO alors que Ziv et al. (2006) et Philandras et al. (2011) ont montré qu’il n’y avait
pas de corrélations entre la NAO et les précipitations dans l’est de la Méditerranée. L’action
des modes de variabilité est parfois instable dans le temps car les modes de variabilité ne sont
pas indépendants, ils interagissent entre eux et se superposent (Seubert, 2010). López-Parages
et Rodríguez-Fonseca (2012) ont montré que les variations multidécadales des corrélations
entre ENSO et les précipitations en Méditerranée pouvaient résulter de l’action de l’AMO
("Atlantic Multidecadal Oscillation", Kerr, 2000) pour la fin de l’hiver et le printemps, et
l’action de la PDO (Pacific Decadal Oscillation, Mantua et Hare, 2002) pour l’automne.
Seubert (2010) ont suggéré que le couplage négatif pendant l’été entre les précipitations du
Sahel et l’ouest et le sud de la Méditerranée n’est pas directement influencé par la mousson
africaine mais par l’action de ENSO sur les deux systèmes.
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1.3.3 Tendances du climat présent

Les études réalisées sur la tendance actuelle des précipitations en Méditerranée ne
montrent pas de résultats aussi francs que ceux que l’on peut voir sur l’évolution de la
température durant le dernier siècle (Lionello et al., 2012a). Le signe de l’évolution des
précipitations est régionalisé, dépend de la saison (Plaut et al., 2001, Bárdossy et al., 2003,
Lionello et al., 2012a) et n’est pas toujours significatif (Lionello et al., 2012a). Dans leur
étude utilisant les données CRU entre 1951 et 2005, Lionello et al. (2012a) n’ont trouvé que
très peu de régions pour lesquelles la tendance des précipitations saisonnières est significative.
De plus l’évolution des précipitations est parfois incohérente selon les études. Kostopoulou
et Jones (2005) ont par exemple trouvé une augmentation des précipitations en Italie pour
la période 1958-2000 alors qu’une tendance négative des précipitations a été constatée par
Piccarreta et al. (2013) pour la période 1951-2000 dans la Basilicate, au sud de l’Italie.
Aucune tendance significative n’a été constatée dans cette région par Philandras et al. (2011)
sur la période 1901-2009 et Lionello et al. (2012a) sur la période 1951-2005.

Certaines études se sont cependant accordées sur certaines caractéristiques de l’évolution
des précipitations dans le bassin méditerranéen. Les statistiques utilisées pour décrire la
tendance des précipitations sont souvent communes aux différentes études, ce qui permet
une comparaison des tendances sur l’ensemble du globe (Frich et al., 2002). Le projet STAR-
DEX 5("Statistical and Regional dynamical Downscaling of Extremes for European regions")
a ainsi défini 33 indices pour l’étude de l’évolution des précipitations. Il a notamment été
constaté que les précipitations dans l’est de la Méditerranée ont diminué (Kostopoulou et
Jones, 2005, Philandras et al., 2011). Cette baisse des précipitations dans l’est méditerranéen
s’accompagne d’une augmentation de l’intensité des sécheresses (Bárdossy et al., 2003, Phi-
landras et al., 2011). Par ailleurs concernant l’ouest du bassin, plusieurs études ont constaté
une différence d’évolution des précipitations entre le nord des Alpes où les précipitations ont
augmenté et le sud des Alpes où les précipitations ont diminué (Buffoni et al., 1999, Plaut
et al., 2001, Brunetti et al., 2006).

L’évolution des précipitations extrêmes au cours du dernier siècle a été moins étudiée.
Plaut et al. (2001) ont observé une augmentation des précipitations extrêmes en automne
sur le pourtour méditerranéen français tandis que Piccarreta et al. (2013) ont constaté une
diminution des précipitations extrêmes journalières en moyenne sur l’ensemble de l’année,
avec une contribution principale pendant l’été.

5. voir http ://crudata.uea.ac.uk/projects/stardex/
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1.3.4 Tendances futures

Les précipitations moyennes

Le changement climatique dans le bassin méditerranéen est analysé à partir de simu-
lations climatiques couvrant le 21ème siècle. Ces simulations suivent différents scénarios
d’émission de gaz à effet de serre (GES) et tiennent compte de l’émission d’aérosols. Les
scénarios d’émission sont ceux qui ont été prescrits par le groupe de travail III de l’IPCC
(Intergovernmental Panel on Climate Change, Working Group III (WGIII), Nakicenovic
et al., 2000). Les scénarios sont des images des futurs possibles, mais ne sont pas des pré-
visions puisqu’elles reposent sur plusieurs aspects du système social dont l’évolution n’est
pas prévisible à l’échelle multi-décadale. À partir d’un ensemble de 40 scénarios d’émission
développés par 6 groupes de modélisations, le WGIII a proposé 4 familles de scénarios
nommées SRES A1, A2, B1 et B2, le premier étant lui-même divisé en 3 sous-groupes
A1FI, A1T et A1B selon le progrès technologique envisagé. Les concentrations en CO2
équivalentes au forçage radiatif dû aux GES en 2100 pour les scénarios SRES B1, B2, A1B
et A2 sont environ 600, 800, 850, et 1250 ppm (respectivement).

Giorgi et Lionello (2008) ont fait une revue des projections climatiques pour le bassin
méditerranéen reposant sur un ensemble de 17 simulations extraites de MGME (Multi Global
Model Ensemble) qui ont été analysées dans le 4ème rapport de l’IPCC. Un réchauffement
global et robuste est projeté avec un maximum en été (Planton et al., 2012). La figure 1.7
représente l’augmentation moyenne de la température entre les projections du scenario A1B
pour la période 2071-2100 et la période 1961-1990. On voit qu’en été les valeurs atteignent
+3-4 oC au-dessus de la mer, +4-5oC à l’intérieur des terres et plus de +5oC au-dessus du
Sahara et du Moyen-Orient. On observe des changements substantiels aussi pour les autres
saisons avec en moyenne +2-3oC en hiver et printemps et +3-4o d’augmentation en automne.
Les changements sont un demi-degré plus haut pour le scenario A2 et un degré plus bas pour
le scenario B1.

La figure 1.8 issue de Giorgi et Lionello (2008) montre le changement moyen de précipi-
tations pour les mêmes périodes et pour le même scenario. Les variations les plus faibles se
rencontrent en hiver, avec très peu de changement pour le nord de la Méditerranée et environ
+40% de baisse dans le sud. Au printemps et en automne, la baisse des précipitations varie
entre +10% et +40%. La valeur moyenne de la baisse des précipitations pour l’été est de
+25% à +30% mais des baisses de plus de +50% sont modélisées sur certaines régions du
nord-est et du sud. Pour la plupart des simulations, la moyenne annuelle des précipitations
décroît. Lorsque l’on moyenne sur l’ensemble du bassin, la baisse est plus importante sur
les mers que sur les terres, sauf en hiver. Comme pour la température, les changements de
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FIGURE 1.7 Figure extraite de Giorgi et Lionello (2008). Cartes des différences de tem-
pérature moyennes (en oC) simulées par un ensemble de modèles climatiques régionaux
entre la période 2071-2100 selon le scenario A1B et la période 1961-1990 pour les 4 sai-
sons (DJF : décembre-janvier-février, MAM : mars-avril-mai, JJA : juin-juillet-août, SON :
septembre-octobre-novembre)

précipitations sont plus forts (faibles) pour le scenario A2 (B1) par rapport au scenario A1B,
et se rangent donc dans le même sens que l’intensité des forçages radiatifs appliqués pour les
différents scénarios. En moyennant sur tout le bassin méditerranéen pour le scenario A2, les
précipitations baissent de +20 à +30% pendant les saisons intermédiaires et jusqu’à +30 à
+40% en été (Planton et al., 2012). Des résultats similaires ont été trouvé par Philandras et al.
(2011) avec le modèle climatique régional (RCM) RACMO. La baisse des précipitations
s’accompagne d’une augmentation de la fréquence des anomalies négatives ce qui augmente-
rait la fréquence et l’intensité des sécheresses (Giorgi, F. et Coppola, E., 2009, Oikonomou
et al., 2008).

Une nouvelle définition des scénarios a vu le jour dans le courant des années 2010, pour
des soucis d’amélioration des simulations climatiques ainsi que de la prise en compte des
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FIGURE 1.8 Figure extraite de Giorgi et Lionello (2008). Cartes des différences relatives
moyennes du cumul des précipitations (en %) simulées par un ensemble de RCM entre la
période 2071-2100 selon le scenario A1B et la période 1961-1990 (DJF : décembre-janvier-
février, MAM : mars-avril-mai, JJA : juin-juillet-août, SON : septembre-octobre-novembre)

politiques (van Vuuren et al., 2011). Dans cette nouvelle génération de scénarios, Knutti et
Sedlácek (2012) ont également trouvé une baisse des précipitations moyennes sur le bassin
méditerranéen avec le scenario RCP8.5 (Riahi et al., 2011), équivalent au scenario A2 de
l’ancienne définition.

Les précipitations extrêmes

L’évolution des précipitations extrêmes dans un climat futur a également été étudiée sur
le bassin méditerranéen. En utilisant les projections dans le futur du RCM ALADIN-Climate
à 12 km de résolution selon les scénarios B1, A1B et A2, Planton et al. (2012) ont montré que
les précipitations extrêmes devraient augmenter sur l’arc méditerranéen français. La figure
1.9 tirée de cette étude, représente les quantiles des précipitations journalières sur la période
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2070-2100 en fonction des quantiles de précipitations journalières de la période 1970-2000
sur une boîte au sud-est de la France (voir la figure 8.9 de Planton et al., 2012), pour les mois
de septembre, octobre et novembre et pour les trois scenarios B1, A1B et A2. Cette figure
confirme la baisse des précipitations faibles et moyennes dans le futur. On voit également
qu’à partir d’un certain quantile, variable selon les scénarios, les précipitations dans le climat
futur sont plus fortes que celles du climat présent. Planton et al. (2012) ont montré que
ce quantile était en général élevé puisqu’il dépasse le 95ème quantile des précipitations, en
émettant toutefois des doutes sur la significativité de ce résultat.

FIGURE 1.9 Figure extraite de Planton et al. (2012). Diagramme quantile-quantile des
précipitations journalières en automne (septembre-octobre-novembre) pour la période 2070-
2100 en fonction de la période 1970-2000. Les quantiles sont moyennés sur une boîte
couvrant le sud-est de la France (voir la figure 8.9 de Planton et al., 2012). Les quantiles
dont la valeur est comprise entre 0 et 20 mm.jour-1 sont sur le panneau de gauche (A) et les
quantiles dont la valeur sont compris entre 20 et 90 mm.jour-1 sont sur le panneau de droite
(B). La ligne continue en gras représente le scénario B1, celle en pointillé fin le scenario
A2 et celle en pointillé épais le scénario A1B. La ligne continue diagonale différencie une
augmentation d’une diminution des précipitations dans le futur et a été représentée pour la
lisibilité.

L’augmentation des précipitations extrêmes dans le futur a été constatée dans plusieurs
autres études utilisant des RCM projetés selon divers scénarios (Semmler et Jacob, 2004,
Beniston et al., 2007, Goubanova et Li, 2007, Kharin et al., 2013, Toreti et al., 2013,
Scoccimarro et al., 2016). Ces résultats nécessitent néanmoins d’être confirmés, étant donné
l’incertitude lié à la formulation des modèles. Hertig et al. (2013) ont par exemple trouvé
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une baisse des précipitations extrêmes en automne et en été pour les régions de l’ouest et du
nord de la Méditerranée avec les modèles océan-atmosphère ECHAM5 et HadCM3.

Pour appréhender l’évolution des précipitations dans le futur, on peut utiliser une autre
approche qui consiste à étudier la relation entre la température et les précipitations. En
déterminant la relation entre la température et les précipitations dans le climat actuel on
peut alors déterminer comment évolueront les précipitations avec une augmentation de la
température telle qu’elle est prévu dans un climat futur. Si l’applicabilité de cette approche
au changement climatique n’est pas évidente, ce que nous discuterons dans cette thèse,
elle présente néanmoins l’avantage d’éclaircir certains mécanismes importants pour les
précipitations extrêmes.

1.4 La relation température-précipitations

1.4.1 Les bases physiques

Température et précipitations ne sont pas des variables indépendantes car elles sont
liées indirectement par la loi de Clausius-Clapeyron (CC), qui est à la base de l’approche
température-précipitations adoptée dans cette thèse. La loi de CC exprime la variation
de la pression de vapeur saturante avec la température. Dans cette thèse la formule de
August Magnus Roche (Alduchov et Eskridge, 1996) a été choisie comme approximation de
l’intégrale de la relation de CC :

es(T ) = 6.1094exp
(

17.625T
T +243.04

)
(1.1)

On peut déduire la relation correspondante pour le rapport de mélange saturant qui dépend
donc également de la pression P :

qs(T ) =
βes(T )
P− es

(1.2)

avec β = 0.622.
Dans un schéma idéalisé, considérons une parcelle d’air initialement en surface ayant

une température T et un rapport de mélange en vapeur d’eau q (voir schéma de gauche de la
figure 1.10). On peut définir son humidité relative RH comme le rapport entre q et qs. En
dérivant l’expression de qs par rapport à l’altitude, on peut montrer que qs diminue lorsque
l’on fait monter adiabatiquement cette parcelle. Si l’on suppose que la parcelle garde le même
rapport de mélange en vapeur d’eau q au cours de son ascension, l’eau sous forme vapeur
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FIGURE 1.10 Schémas simplifiés de la formation des précipitations à partir de l’ascension
d’une parcelle d’air initialement en surface

se condense lorsque le couple température-pression est tel que qs(T,P) = q. Par libération
de chaleur latente de condensation, la parcelle devient plus chaude et plus légère que son
environnement, elle continue donc son ascension tout en se condensant. Son rapport de
mélange en vapeur d’eau décroît selon la décroissance de qs(T,P). Lorsque sa température
redevient identique à celle de l’environnement, son mouvement vertical s’interrompt. Il
lui reste alors une certaine quantité de vapeur d’eau exprimée par le rapport de mélange
qtop = qs(Ttop,Ptop). Le nuage formé contient une quantité qsur f −qtop de masse d’eau sous
forme liquide ou solide par unité de masse d’air sec (voir schéma central de la figure 1.10).
Supposons que ce nuage précipite à une vitesse telle que sa quantité d’eau condensée reste
constante. Le flux de précipitations Prtot (en m.s-1) doit être égal au flux de vapeur d’eau qui
se condense dans le nuage :

Prtot = w×
ρa(qsur f −qtop)

ρeau
(1.3)

où w est la vitesse verticale de la parcelle au cours de son ascension dans le nuage, ρa la masse
volumique de l’air sec moyenne au niveau de la couche du nuage et ρeau la masse volumique
de l’eau. Une partie de ces précipitations est évaporée lorsque ces précipitations traversent
des zones plus sèches de l’atmosphère sous la base du nuage (voir schéma de droite de la
figure 1.10). L’eau condensée présente dans le nuage s’évapore également aux extrémités
du nuage par contact avec de l’air plus sec. On note α la fraction de l’eau condensée qui
ne s’évapore pas et qui atteint le sol sous la forme de précipitations. On peut alors définir
l’efficacité des précipitations ε comme le rapport entre les précipitations atteignant le sol
et les précipitations théoriques lorsque α = 1 et qtop = 0, i.e. lorsque la totalité de l’eau
sous forme vapeur de la parcelle s’est condensée et est retournée au sol sous la forme de
précipitations. Le cumul Pr des précipitations en surface s’exprime alors :

Pr = εwqsur f
ρa

ρeau
(1.4)
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Et de manière équivalente :

Pr = εwRHsur f qs(Tsur f )
ρa

ρeau
(1.5)

Le taux de précipitations dépend donc de l’efficacité des précipitations, de la vitesse
verticale, de l’humidité relative de surface, de la température de surface, et de la masse
volumique moyenne de l’air sec. Ce dernier facteur varie peu entre chaque événement
précipitant, on le considéra constant par rapport aux autres termes. Selon ce modèle simplifié,
si la température de surface est modifiée à humidité relative, vitesse verticale et efficacité des
précipitations constantes, les précipitations seront alors modifiées selon la loi de CC, soit une
augmentation d’environ 6.5% par degré d’augmentation de la température à 15oC.

1.4.2 État de l’art

De nombreuses recherches ont déjà été faites sur la relation température-précipitations
dans le but de prévoir l’évolution des précipitations dans un climat futur plus chaud. On
distingue les études sur la relation température-précipitations dans le climat présent de celles
qui s’intéressent au changement des précipitations entre un climat futur et un climat présent.

Dans le climat présent, l’augmentation des précipitations extrêmes avec la température
peut-être inférieure à celle prévue par la loi de CC (on parlera de comportement sous-CC),
similaire à celle prévue par la loi de CC (on parlera de comportement CC), ou supérieure
à celle prévue par la loi de CC (on parlera de comportement super-CC). Pour une gamme
de température de 12oC à 23oC, Lenderink et van Meijgaard (2008) observent un comporte-
ment super-CC des précipitations extrêmes en fonction de la température. Ce comportement
super-CC pourrait être un effet de la transition de précipitations stratiformes aux basses
températures à des précipitations convectives, par nature plus intenses, aux hautes tempéra-
tures (Haerter et Berg, 2009, Berg et Haerter, 2013, Berg et al., 2013, Molnar et al., 2015).
Lenderink et al. (2017) ont cependant trouvé que ce comportement super-CC est maintenu
lorsqu’ils analysent les précipitations des après-midi d’été, pour la plupart convectives. Ils
ont ainsi montré que le comportement super-CC des précipitations extrêmes à de Bilt (Pays-
Bas) était lié à la dynamique de ces phénomènes convectifs plutôt qu’à un changement
de nature des précipitations. D’après ces auteurs, c’est parce que l’instabilité convective
est plus importante pour ces températures qu’un comportement super-CC est observé. Ce
comportement super-CC des précipitations extrêmes est cependant loin d’être constaté dans
toutes les études : au contraire, il a aussi été montré que la pente pouvait être sous-CC
pour les hautes températures (Hardwick et al., 2010). Cette caractéristique a été expliquée
d’une part parce que les précipitations durent moins longtemps aux hautes températures
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(Utsumi et al., 2011, Singleton et Toumi, 2013, Panthou et al., 2014), d’autre part parce que
l’humidité relative baisse fortement aux hautes températures (Hardwick et al., 2010, Panthou
et al., 2014). Ces dernières études montrent une certaine variabilité régionale de la relation
température-précipitations. De manière surprenante, la relation température-précipitations
n’a pas encore étudiée dans la région méditerranéenne, pourtant exposée a des précipitations
aà fort impact sociétal (voir section 1.2.4). Dans cette thèse, nous déterminerons donc la
relation température-précipitations extrêmes dans la région euro-méditerranéenne.

L’étude des précipitations moyennes en fonction de la température est généralement moins
documentée. Certaines études suggèrent une augmentation des précipitations moyennes avec
la température pour les basses températures et une diminution pour les hautes températures
(Isaac et Stuart, 1992, Madden et Williams, 1978, Zhao et Khalil, 1993), ce qui cette fois va
dans le même sens que l’évolution prévue par les projections climatiques en Méditerranée
(voir section 1.3.4). Néanmoins les observations satellites suggèrent qu’à l’échelle globale,
les précipitations et le contenu en eau de l’atmosphère ont augmenté à la même vitesse au
cours des vingt dernières années (Wentz et al., 2007).

Une autre partie de la littérature s’est intéressée à la variation des précipitations en
fonction de la variation de la température entre un climat présent et un climat futur plus
chaud. Ces études sont faites à partir de simulations de modèles climatiques pour le climat
futur. Comme pour le cas de la relation température-précipitations dans le climat présent,
les résultats pour la variation de précipitations entre un climat futur et le climat actuel
sont différents selon l’intensité des précipitations. En effet, il a souvent été montré que
les précipitations extrêmes augmenteraient à un taux similaire à la loi de CC tandis que
les précipitations moyennes devraient augmenter à un taux sous-CC dans un climat plus
chaud (Held et Soden, 2006, Covey et al., 2003, Mitchell et al., 1987, Allen et Ingram, 2002,
Hennessy et al., 1997, Kharin et Zwiers, 2000, Semenov et Bengtsson, 2002, Watterson et Dix,
2003, Hegerl et al., 2004, Wehner, 2004, Emori et Brown, 2005, Romps, 2011, Muller et al.,
2011, Bengtsson et al., 2007). Les précipitations moyennes seraient avant tout déterminées
par un bilan énergétique, tandis que les précipitations extrêmes seraient déterminées par un
bilan d’eau (Romps, 2011, Muller et al., 2011). Mais la relation de CC ne fait pas consensus
pour l’évolution des précipitations extrêmes dans le futur. Certains simulent un comportement
super-CC dû à des modifications dynamiques (Sugiyama et al., 2010, Singleton et Toumi,
2013), d’autres sous-CC avec pour argument que c’est plutôt le changement de pente de
l’adiabatique humide qui est déterminant (O’Gorman et Schneider, 2009, Betts, 1987).
Pall et al. (2007) ont montré que ce comportement sous-CC est simulé seulement pour les
zones désertiques du fait d’un manque d’humidité relative. À travers l’étude de la relation
température-précipitations extrêmes dans un climat futur plus chaud, nous verrons comment
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évoluent les précipitations extrêmes de la région euro-méditerranéenne par rapport à la loi
de CC et si cette évolution est prédite par la relation température-précipitations extrêmes du
climat présent.

Singh et O’Gorman (2014) ont étudié l’influence de la microphysique sur la relation
température-précipitations extrêmes en effectuant des simulations d’un modèle en équilibre
radiatif-convectif utilisant des schémas microphysiques différents. Alors que les schémas
microphysiques ont peu d’effet aux hautes températures, cette étude montre un effet important
pour les basses températures. Les auteurs justifient les différences de comportement par les
différences de paramétrisation de la vitesse de chute des hydrométéores dans chaque schéma
microphysique. Très abondants sur le bassin méditerranéen, les aérosols sont une autre
composante de la microphysique pouvant modifier la relation température-précipitations.

1.4.3 Aérosols et relation température-précipitations en Méditerranée

On définit de façon générale un aérosol comme une petite particule solide ou liquide
en suspension dans un gaz (Boucher, 2012). Pour le cas des aérosols atmosphériques on
retire tous les hydrométéores (gouttelettes d’eau nuageuse, cristaux de glace, gouttes de
pluie, grêlons et flocons de neige) de la définition. Les aérosols sont présents en tout point
du globe mais à des concentrations très variables dans l’espace et le temps. La région
méditerranéenne se situe au carrefour de nombreuses sources d’aérosols (Lelieveld et al.,
2002, Nabat, 2014, Rea et al., 2015, Mallet et al., 2016). C’est donc l’une des régions du
globe où l’on retrouve de fortes concentrations massiques en aérosol (Prospero, 1979). Cette
forte charge en aérosol s’explique largement par les émissions périodiques de poussières
minérales issues en particulier du Sahara et du Sahel (Rodá et al., 1993, Moulin et al., 1998,
Israelevich et al., 2012, Gkikas et al., 2013). Moulin et al. (1998) ont montré que ces épisodes
se produisent plus souvent de mars à octobre du fait de la position adoptée par les principaux
centres d’action lors de cette période. Il se forme régulièrement des dépressions thermiques
au dessus du Sahara, liées au fort réchauffement de la surface continentale. Au printemps le
contraste thermique entre la mer Méditerranée et le nord du Sahara est maximal. Lorsqu’un
flux de nord-ouest arrive sur l’Atlas la dépression thermique initiale s’intensifie. Et si ce
flux est suffisamment durable la dépression va alors se déplacer parallèlement au gradient
thermique et donc suivre un déplacement d’ouest en est. Les vents de sud sur son flanc est
arrachent des particules minérales du Sahara et les transportent vers les régions de l’est de
la Méditerranée (Alpert et Ziv, 1989). Au cours du printemps un anticyclone se forme en
Libye ce qui finit par bloquer le passage de ces dépressions au début de l’été. L’advection
de poussières minérales est alors décalée plus à l’ouest par rapport au printemps. Pendant
l’été, cet anticyclone se décale vers l’ouest et force ainsi la dépression à rester quasiment
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stationnaire sur le nord-ouest de l’Afrique. Parallèlement, le même type de dépression
thermique s’est développé sur la péninsule ibérique ce qui a pour effet de renforcer les vents
de sud sur l’ouest de la mer Méditerranée. Des observations ont montré que les poussières
minérales présentes au-dessus du bassin méditerranéen sont répartis en couches, chacune
caractéristique d’une région d’émission différente depuis le continent Africain (Hamonou
et al., 1999, Dulac et Chazette, 2003, Balis et al., 2004, Papayannis et al., 2005, Di Iorio
et al., 2009). En général, ces différentes couches de poussières minérales ont été détectées
entre 1.8 km et 9 km d’altitude (Mallet et al., 2016).

La Méditerranée génère également des aérosols maritimes (sels) par l’effet de la friction
du vent sur la mer. En hiver les vents sont plus forts, ce qui fait augmenter la concentration
des sels marins notamment par l’effet de vents régionaux comme le mistral (Despiau et al.,
1996). En été la sécheresse favorise la formation de nombreux feux de forêt qui peuvent
prendre de l’ampleur lors d’épisodes de vents forts (Hernandez et al., 2015a). En moyenne,
entre 600 000 et 800 000 hectares de forêts sont détruits chaque année sur le pourtour
méditerranéen (Olivella et al., 2006). Signalons également les feux agricoles présent en
Europe de l’est (Korontzi et al., 2006, Mollicone et al., 2006, Hernandez et al., 2015b) qui
affectent la qualité de l’air du bassin oriental de la Méditerranée (Sciare et al., 2008). Les
feux (tout comme les volcans) sont des sources ponctuelles d’aérosols mais en concentrations
très importantes. Lorsque ceux-ci sont intenses et poussés par de forts vents, ils peut être
ressentis sur plusieurs centaines de kilomètres. Ce fut le cas lors du passage du cyclone
Ophélia au large de la péninsule ibérique en flamme en octobre 2017. Un ciel orangé
avait alors été observé en Bretagne durant la matinée du 16 octobre (voir la photo 1.11).
Formenti et al. (2002) ont même montré que certains aérosols issus de feux de forêt canadiens
traversent l’océan Atlantique et sont détectés en Méditerranée. On trouve aussi les aérosols
de pollution provenant des régions industrielles au nord de la Méditerranée, lié notamment
aux activités de combustion du charbon et des dérivés du pétrole. Par ailleurs, les côtes de la
Méditerranée sont occupées par la végétation qui émet du BVOC, des composés organiques
volatiles et du DMS (marin). Enfin n’oublions pas la source volcanique présente au sein
même de la Méditerranée comme l’Etna en Italie (Carn et al., 2005) ou en dehors comme
l’Eyjafjallajoküll en Islande (Gislason et al., 2011). En été, la quasi-absence des pluies ainsi
que le fait que la mer Méditerranée soit une zone de convergence des vents (Lelieveld et al.,
2002) favorise l’accumulation d’aérosols au-dessus de la région méditerranéenne.

Les aérosols interagissent directement avec le rayonnement solaire incident. Une partie
est absorbée, ce qui réchauffe la couche d’atmosphère contenant les aérosols, et une autre
partie est diffusée dans toutes les directions. La diffusion est la réémission immédiate du
rayonnement reçu par "rebond" sur l’aérosol. La rétro-diffusion du rayonnement solaire
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FIGURE 1.11 Ciel jaune en Bretagne le lundi 16 octobre 2017 dû au passage de l’ouragan
Ophélia au large qui a fait remonter des particules provenant de feux de forêt de la péninsule
ibérique et de poussières minérales du Sahara. Crédit photo Ginaff.

par les aérosols entraine un refroidissement global du système climatique en particulier
sous la couche d’aérosols. En absorbant le rayonnement solaire, les aérosols viennent donc
changer le profil vertical de température. Ce changement de température s’accompagne d’un
changement d’humidité relative car il y a réchauffement ou refroidissement sans apport
de vapeur d’eau. Or la formation des nuages est directement corrélée au profil vertical
de température et d’humidité relative. On appelle effet semi-direct, la modification de la
formation des nuages résultant de l’effet direct des aérosols. Outre leur interaction avec
le rayonnement, les aérosols sont indispensables pour la formation des nuages (composés
d’eau liquide ou solide) car ils servent de noyau de condensation. Une population d’aérosols
nombreuse va induire une répartition de l’eau nuageuse disponible sur de nombreuses
gouttes. Les gouttes d’eau composant le nuage seront alors plus petites que celles d’un nuage
comportant moins d’aérosols, pour la même quantité d’eau disponible. Twomey (1977) a
montré qu’un nuage composé de gouttes petites est optiquement plus épais qu’un nuage de
même contenu en eau mais composé de gouttes plus grosses. Un calcul élémentaire de la
section efficace totale de ces nuages suffit à s’en persuader : si l’on considère que les gouttes
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d’eau sont sphériques, et en attribuant l’indice 1 aux grandeurs relatives au nuage pollué et
l’indice 2 à celles relatives au nuage non pollué, alors on a :

σ1 = N14πR2
1 = 3

Q
ρeau

× 1
R1

= σ2
R2

R1
> σ2 (1.6)

où σ désigne la section efficace du nuage, N le nombre de gouttes, R le rayon des gouttes, Q
la masse d’eau dans le nuage (identique pour le nuage 1 et 2) et ρeau la masse volumique de
l’eau. Il s’agit d’un effet purement géométrique lié au rapport surface-volume des gouttes
d’eau. Des aérosols plus nombreux tendent donc à générer des nuages plus épais optiquement.
Cet effet qui induit un refroidissement du système climatique est le premier effet indirect des
aérosols. Le changement de taille des gouttes peut aussi avoir des effets sur le cycle de vie
du nuage : un nuage ayant des gouttes plus petites pourrait demander plus de temps pour que
ses gouttes soient assez grosses pour précipiter, ce qui allongerait le cycle de vie d’un nuage
pollué. Mais la réalité n’est pas si simple : par exemple dans cette nouvelle configuration il
est possible que le nuage ne puisse jamais précipiter du fait d’un contenu en eau insuffisant
pour former des gouttes capables de précipiter. Small et al. (2009) ont montré que la durée de
vie des nuages pollués était réduite à cause d’un processus d’entrainement et de détrainement
plus important lorsqu’il y a des petites gouttes. Cet effet sur le cycle de vie des nuages est
appelé second effet indirect des aérosols. Il existe un troisième effet indirect en lien avec la
congélation des gouttes d’eau nuageuse liquide. On a vu qu’un accroissement de la population
en aérosols résultait en une diminution de la taille des gouttes d’eau et donc un retard dans
la formation des précipitations. Si l’on considère que les gouttes d’eau sont transportées
depuis la base du nuage jusqu’au sommet et qu’elles tombent lorsqu’elle atteignent la taille
minimale requise, les gouttes d’eau du nuage pollué vont monter à une altitude plus haute
avant de précipiter. Il y aura donc statistiquement une quantité plus importante d’eau qui
va geler au cours de son ascension et libérer la chaleur latente de glaciation dans le nuage
pollué. Cet ajout de chaleur dans le nuage pollué accélère son mouvement vertical et le rend
donc plus précipitant. Cet effet est appelé effet de glaciation ou d’invigoration convective des
aérosols. Il existe enfin un dernier effet des aérosols sur le climat lié à leur dépôt sur le sol.
Ce dépôt peut notamment changer l’albédo du sol. C’est typiquement le cas lorsque un nuage
de poussières minérales du Sahara vient se déposer sur la neige présente sur les montagnes
du sud de l’Europe.

La figure 1.12 montre le forçage radiatif des certains gaz et aérosols de l’atmosphère en
2011 relativement à l’année 1750 (IPCC, 2013). On peut constater qu’à l’échelle globale les
aérosols ont un effet radiatif négatif qui tend à limiter le réchauffement climatique induit
par les gaz à effet de serre. La figure 1.12 montre aussi que si en moyenne les aérosols



30 Introduction

ont un effet refroidissant, ce n’est pas le cas de tous les aérosols pour l’effet direct. En ne
réfléchissant qu’une faible partie du rayonnement solaire incident, le carbone suie contribue
à baisser l’albédo terrestre ce qui explique son forçage radiatif positif à l’échelle globale.
À Lampedusa, île Italienne située au large des côtes tunisiennes, Pace et al. (2005) ont
constaté une augmentation (autour de 25 W.m-2) du forçage radiatif de l’atmosphère (le
forçage radiatif au sommet de l’atmosphère moins le forçage radiatif en surface) induit par
les feux de forêt du nord de la région méditerranéenne pendant la période exceptionnellement
chaude et sèche du 3 au 23 Août 2003. Il a aussi été montré que l’effet direct des aérosols
sur le rayonnement infrarouge n’est pas négligeable et contribue à limiter l’effet direct des
aérosols sur le rayonnement solaire (di Sarra et al., 2011, Meloni et al., 2015). En surface, le
forçage radiatif direct des aérosols est généralement négatif car l’absorption et la réflexion
du rayonnement solaire par une couche d’aérosols en altitude contribuent toutes deux à
diminuer le rayonnement incident en surface. De nombreuses études ont constaté une baisse
significative du rayonnement solaire reçu en surface par effet direct des aérosols dans le
bassin méditerranéen (Horvath et al., 2002, Markowicz et al., 2002, Formenti et al., 2002,
Meloni et al., 2003, Mallet et al., 2006, Roger et al., 2006, Saha et al., 2008, di Sarra et al.,
2008, Di Biagio et al., 2009, 2010). D’après les données MODIS sur la période 2000-2007,
le forçage radiatif direct des aérosols dans la région méditerranéenne est de -19 W.m-2 en
surface et de -4.5 W.m-2 au sommet de l’atmosphère(Papadimas et al., 2012). Des modèles
régionaux couplés chimie-climat ont également été utilisés pour estimer le forçage radiatif
direct des aérosols dans la région méditerranéenne et selon les modèles donnent des valeurs
comprises entre -12 et -25 W.m-2 en surface et -2.4 et -5.7 W.m-2 au sommet de l’atmosphère
(Santese et al., 2010, Zanis et al., 2012, Nabat et al., 2012, 2014, 2015).

L’effet des aérosols sur les nuages tend également à faire refroidir la Terre, cependant
les connaissances actuelles ne permettent pas de déterminer le forçage radiatif indirect
des aérosols de manière aussi précise que pour leur effet direct. D’après la figure 1.12, il
semblerait que l’ordre de grandeur du forçage radiatif indirect des aérosols soit similaire
à celui pour l’effet direct avec possiblement un impact radiatif légèrement plus fort. Les
aérosols font donc partie intégrante du système climatique en particulier sur la région euro-
méditerranéenne où ils sont en fortes concentrations. Par leur action sur le rayonnement, à
travers les effets directs et indirects, ils peuvent modifier les températures de surface et ainsi
agir sur les précipitations. Cependant, leur effet sur la relation température-précipitations reste
inconnu et pourrait éventuellement changer les conclusions pour l’évolution des précipitations
dans le futur. L’impact des aérosols sur la relation température-précipitations de la région
euro-méditerranéenne sera donc analysé dans cette thèse.
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FIGURE 1.12 Forçages radiatifs relativement à l’année 1750 des principaux gaz à effet de
serre et des aérosols émis depuis la surface terrestre en 2011 (IPCC, 2013).

1.4.4 Plan de la thèse

Dans le chapitre 2, nous analysons les processus contrôlant la relation température-
précipitations extrêmes dans le sud-est de la France et la variabilité spatiale de la relation
température-précipitations extrêmes dans le bassin méditerranéen. Le chapitre suivant est
consacré à l’impact des effets indirects des aérosols sur les précipitations dans la région
euro-méditerranéenne. Dans ce même chapitre, une étude approfondie est conduite en Europe
centrale pour déterminer leurs impacts sur la relation température-précipitations. Le chapitre
4 est focalisé sur la relation température-précipitations extrêmes simulée dans un climat
futur sur l’ensemble du bassin méditerranéen. Enfin la dernière partie conclut ce mémoire en
dressant un bilan des résultats et en émettant des perspectives pour de futures recherches.





Chapitre 2

La relation température-précipitations
extrêmes dans la région méditerranéenne

L’augmentation de la quantité de vapeur d’eau avec la température, à un taux équivalent
à celui de la relation de Clausius-Clapeyron (CC), donne un premier ordre de grandeur au
changement des précipitations extrêmes avec la température. Cependant il est probable qu’une
simple approche thermodynamique ne soit pas suffisante pour expliquer les précipitations
extrêmes en Méditerranée. Les épisodes cévenols ont une composante dynamique importante
qui pourrait ainsi écarter la relation température-précipitations extrêmes de la relation de
CC en Méditerranée. Nous nous sommes particulièrement intéressés aux écarts à la relation
de CC. Cette étude s’appuie sur un réseau dense d’observations, des réanalyses à haute
résolution et des simulations réalisées dans le cadre des projets HyMeX (Hydrological cycle
in the Mediterranean EXperiment, Drobinski et al., 2014) et Med-CORDEX (Mediterranean
Coordinated Regional Climate Downscaling EXperiment, Ruti et al., 2016). Notre but
est d’étudier la variabilité temporelle et spatiale de la relation température-précipitations
extrêmes dans la région méditerranéenne. Plus précisément, nous nous posons les questions
suivantes :

1. Quelle est la relation température-précipitations extrêmes dans la région méditerra-
néenne? Est-elle en accord avec la relation de CC?

2. Y a-t-il une forte variabilité saisonnière de la relation, avec de forts cumuls en automne
et en hiver et des conditions arides en été?

3. Les écarts à la relation de CC peuvent-ils être attribués à la dynamique, à l’efficacité
des précipitations ou à la quantité de vapeur d’eau disponible (voir équation 1.4) ?
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4. Peut-on expliquer la variabilité spatiale de la relation par les différents climats
qu’abrite le bassin méditerranéen?

Dans ce contexte une étude approfondie de la relation température-précipitations extrêmes
est réalisée dans le sud-est de la France et fait l’objet de la première partie de ce chapitre.
La seconde partie est dédiée à l’étude de la variabilité spatiale de la relation température-
précipitations extrêmes sur l’ensemble du bassin méditerranéen. Un jeu de données spécifique
est utilisé dans chacune de ces parties et est décrit dans les premières sous-parties.

2.1 Étude de la relation température-précipitations extrêmes
dans le sud-est de la France

Dans cette première partie nous essayons de répondre aux trois premières questions
évoquées dans le paragraphe précédent à l’aide d’une étude approfondie de la relation
température-précipitations extrêmes dans le sud-est de la France. Les résultats présentés ont
fait l’objet d’une publication (voir annexe B : Drobinski et al., 2016). La première sous-partie
décrit les outils et les méthodes utilisés. La deuxième sous-partie analyse le changement
de précipitations extrêmes avec la température, sa sensibilité à la moyenne temporelle et
spatiale, et sa variabilité spatiale entre plaines et montagnes dans le sud-est de la France. La
troisième sous-partie analyse les différents processus qui affectent la relation température-
précipitations-extrêmes et qui aboutissent à des écarts à la loi de CC. La quatrième sous-partie
mets les résultats en perspective avec les caractéristiques saisonnières du climat de la région.

2.1.1 Outils et Méthodes

Observations

Pour étudier la relation température-précipitations extrêmes, nous avons sélectionné
des stations réparties dans le sud de la France, incluant les zones montagneuses, les côtes
maritimes et les plaines continentales de la région d’étude comme montré sur la figure
2.1b. Seules les stations contenant au moins 30 000 données marquées comme fiables de la
température et des précipitations toutes les 3h de 1989 à 2008 ont été retenues pour effectuer
l’analyse. Le nombre de stations météorologiques de surface correspondant est de 220 (points
sur la figure 2.1b).

Nous avons aussi utilisé les mesures de contenu en vapeur d’eau intégré de trois stations
GPS (Global Positioning System) pour évaluer la capacité des simulations du RCM WRF
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FIGURE 2.1 (a) Domaine des simulations régionales HyMeX/Med-CORDEX. Les zones
bleues indiquent les endroits où le relief dépasse les 500 mètres. Le rectangle noir indique
la région d’étude. (b) Zoom sur la région d’étude. Les points correspondent aux endroits
où il y a des stations météorologiques de Météo-France, que l’on utilise dans cette étude.
Les points en magenta indiquent les stations que l’on a utilisées pour étudier l’effet de
la moyenne spatiale sur la relation température-précipitations extrêmes. Les croix rouges
indiquent les stations GPS pour lesquels on a les profils intégrés de vapeur d’eau. Les
trois rectangles correspondent aux trois régions pour lesquels on a calculé l’efficacité des
précipitations. Les acronymes PY, MC et AL réfèrent aux Pyrénées, au Massif Central et aux
Alpes, respectivement

(décrites dans le paragraphe suivant) à reproduire le contenu en vapeur d’eau de l’atmosphère
(voir les croix rouges sur la figure 2.1b).

Nous avons également utilisé le système d’analyse SAFRAN (Le Moigne, 2002) qui
fournit les températures (à 2 m) et les précipitations à 8 km de résolution toutes les 3
heures aux points de grille les plus proches des stations de mesure. À l’origine, le système
d’analyse SAFRAN a été utilisé pour développer une réanalyse à long terme sur les Alpes
françaises (Durand et al., 1993, 2009) qui a ensuite été étendue sur l’ensemble de la France
et modifiée pour permettre son implémentation dans les modèles de transfert sol-végétation-
atmosphère (Le Moigne, 2002). Ces données sont considérées comme des données de
référence pour les précipitations et la température à l’échelle locale, de même que pour
les études climatiques régionales (Lavaysse et al., 2012, Vrac et al., 2012) bien qu’elles
doivent être utilisées avec précaution sur les régions montagneuses dans lesquelles les
stations de mesure sont peu nombreuses (Flaounas et al., 2012). Les séries temporelles
de telles réanalyses présentent aussi l’avantage de ne pas posséder de lacunes, ce qui peut
se produire pour les données collectées sur des stations météorologiques de surface. En
effet, SAFRAN utilise une interpolation optimale pour analyser la plupart des paramètres.
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SAFRAN fait d’abord un contrôle de qualité des observations. Il s’agit d’une procédure
itérative basée sur la comparaison entre les quantités observées et analysées à l’endroit où
l’observation est mesurée. Les analyses de la température, de l’humidité, de la vitesse du
vent et de l’opacité des nuages sont faites toutes les 6h en utilisant toutes les observations
disponibles. Le point de départ de cette procédure vient du modèle de prévision du temps
français ARPEGE ou des archives européennes de l’ECMWF (European Center for Medium
Range Weather Forecasts). L’analyse est faite en deux étapes. Dans la première étape, les
profils verticaux de la température, la vitesse du vent, l’humidité et l’opacité des nuages
sont analysés. Ces profils verticaux sont calculés avec un pas vertical de 300 m. Dans la
deuxième étape, SAFRAN détermine les paramètres de surface en utilisant une méthode
plus grossière à partir du résultat des analyses précédentes. L’analyse des précipitations est
faite tous les jours à 6h UTC, pour inclure dans l’analyse les données des pluviomètres
qui ne mesurent les précipitations qu’une seule fois par jour. Le point de départ est dans
ce cas déduit des champs climatologiques (en appliquant un gradient d’altitude vertical
constant ou en utilisant des paramètres météorologiques s’ils sont disponibles). Ensuite les
données analysées sont interpolées sur un pas de temps horaire. Dans ce but, tous les profils
verticaux (températures, humidité, opacité des nuages) et le vent de surface sont interpolés
linéairement, les rayonnements solaire et infrarouge sont calculés à l’aide d’un schéma de
transfert radiatif, qui utilise les profils verticaux calculés précédemment. L’analyse de la
température à 2 m est légèrement corrigée à 12h UTC en utilisant le maximum journalier de
la température et est ensuite ajustée toutes les heures en utilisant le flux solaire incident et une
relaxation à une température d’équilibre. Pour garder le contenu en humidité de l’air constant,
quelques corrections supplémentaires ont également été effectuées. Enfin, la détermination
des précipitations horaire est effectuée en 4 étapes :

1. détermination de l’isotherme à 0oC;

2. détermination de l’altitude de la limite pluie-neige toutes les heures, selon le gradient
vertical de température ;

3. détermination du ratio pluie-neige journalier à partir des ratios pluie-neige observés
ou estimés sur chaque stations d’observation ;

4. les précipitations horaires et leur phase sont estimées en utilisant l’humidité relative
et la contrainte du ratio pluie-neige. La redistribution horaire des précipitations
est effectuée par pondération des précipitations journalières par l’humidité relative
horaire.

Le nombre de stations utilisées chaque jour par SAFRAN évolue avec le temps (voir
Vidal et al. (2010), figure 2). Depuis la fin des années 50, le nombre de stations a augmenté de
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façon continue de 3 000 à 4000 observations par jour pour les précipitations. L’augmentation
a été beaucoup plus brutale pour la température qui est passée de 500 à 4000 observations
par jour entre la fin des années 80 et la fin des années 90 (pas de changements significatifs
depuis). Une description détaillée de SAFRAN, sa validation et son application sur la France
est donnée par (Quintana-Seguí et al., 2008). Pour notre étude nous utilisons les données de
températures et de précipitations sur une période de 20 ans entre 1989 et 2008.

La figure 2.2 montre les séries temporelles des précipitations tri-horaires de la station
météorologique in-situ ayant le plus de données (Saint-Gervais-d’Auvergne) et de SAFRAN
au point de grille le plus proche de cette station. Nous avons également tracé les séries
temporelles journalières des précipitations de la réanalyse SAFRAN car les précipitations
tri-horaires ont été calculées à partir de celles-ci, comme expliqué précédemment. En général
les précipitations extrêmes sont plus intenses dans les stations météorologiques par rapport
à la réanalyse SAFRAN. Un zoom sur une période de quelques dizaines de jours est aussi
montré sur la figure 2.2 pour mieux illustrer la comparaison entre chaque type de données et
montre que SAFRAN reproduit assez bien la temporalité des épisodes.

Les données de certaines stations météorologiques de surface, les données GPS et de la
réanalyse SAFRAN ont été ajoutées à la base de données HyMeX dans le cadre la période de
longue observation (voir Drobinski et al., 2014 pour les détails de la stratégie d’observation).

FIGURE 2.2 Série temporelle des précipitations tri-horaires pour la station in-situ possédant
le plus grand nombre de données (Saint-Gervais-d’Auvergne, bleu), pour la simulation WRF
(vert) et la réanalyse SAFRAN (rouge) au point de grille correspondant le plus proche de
cette station, de même que les précipitations journalières pour la réanalyse SAFRAN (cyan).
Le rectangle intégré en haut à gauche de la figure principale correspond à un zoom sur une
période permettant de comparer la temporalité des épisodes de précipitations entre chaque
jeu de données (entre le jour julien 250 et 275 de l’année 1989)
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Simulation WRF

Contexte Med-CORDEX
Dans ce chapitre et le chapitre 4 nous utilisons des données issues de simulations du pro-
gramme Med-CORDEX (Ruti et al., 2016) qui constitue le volet méditerranéen du pro-
gramme CORDEX (Giorgi et al., 2009). Ce programme promeut l’utilisation de RCM pour
étudier le climat méditerranéen dans le futur et mieux capturer ses caractéristiques régionales.
L’initiative Med-CORDEX est supportée par les programmes HyMeX (Drobinski et al.,
2014) et MedCLIVAR (Mediterran CLImate VARiability and predictability, Lionello et al.,
2012b). Le protocole CORDEX prévoit deux types de simulations faites avec des RCM sur
des domaines continentaux couvrant la quasi-totalité des terres du monde à environ 50 km
de résolution (Giorgi, F. et Coppola, E., 2009, Ruti et al., 2016). La première batterie de
simulations est réalisée en les forçant aux limites par des réanalyses ERA-Interim (Dee et al.,
2011) et sert à optimiser la performance des RCM en les comparant aux observations pour
la période correspondante (Giorgi et Mearns, 1999). La seconde batterie de simulations est
utilisée pour l’étude du climat futur. Elle consiste en la projection climatique s’étendant de
la fin du 20ème siècle (1950 ou 1970) jusqu’à la fin du 21ème siècle (2100). Les RCM sont
alors forcés aux limites par les données de différents modèles climatiques globaux (GCM)
du programme CMIP5 (Taylor et al., 2012). Pour étudier les problématiques du climat
méditerranéen, la phase 1 de Med-CORDEX prévoit un cadre d’étude plus spécifique avec
notamment l’utilisation de RCM entièrement couplés (atmosphère-terre-rivières-océan) et de
RCM à haute résolution. La phase 1 de Med-CORDEX rassemble 22 groupes de modélisation
répartis dans 9 pays (France, Italie, Espagne, Serbie, Grèce, Turquie, Tunisie, Allemagne
et Hongrie). Parmi les modèles utilisés, 12 sont des RCM couplés océan-atmosphère voire
océan-atmosphère-rivières, 13 sont des RCM ne prenant en compte que l’atmosphère mais
à plusieurs résolutions (150, 50 ,25 et 12 km), 10 sont des RCM ne prenant en compte que
l’océan (avec des résolutions allant de 25 à 3 km) et 4 sont des RCM de surface continentale
(avec 50 km de résolution). Les simulations de changement climatique pour l’atmosphère (15
simulations), l’océan (1 simulation) et pour l’océan et l’atmosphère couplés (6 simulations)
ont été réalisées en utilisant les scénarios RCP8.5 et RCP4.5 pour la période 1950-2100 avec
les conditions aux limites données par 6 GCMs différents du programme CMIP5. Toutes les
simulations du programme Med-CORDEX sont réalisées sur un domaine commun couvrant
le bassin méditerranéen et une grande partie de l’Europe, comme montré en figure 2.1a dans
laquelle nous avons encadré la région du sud-est de la France à laquelle nous nous intéressons
dans cette étude.
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Configuration du modèle WRF
Les simulations ont été faites avec la version 3.1.1 du modèle sur le domaine de la figure
2.1a avec une résolution horizontale de 20 km. La période 1989-2008 a été sélectionnée pour
l’analyse afin qu’il y ait une correspondance avec la période disponible pour les mesures
in-situ. Le temps de spin-up est négligeable du fait de l’utilisation de la technique de guidage.
Les simulations ont été réalisées sur 28 niveaux verticaux jusqu’à 50 hPa. Des tests de
sensibilité au nombre de niveaux verticaux ont été effectués dans lesquels on n’observe
pas de sensibilité significative au nombre de niveaux. Les SST sont fournies par ERA-
Interim (Dee et al., 2011). Les données géographiques ont une résolution horizontale de 5’ et
proviennent de l’USGS (United States Geophysical Survey). La nature du sol est basée d’une
part sur les données du sol de la FAO (Food and Agriculture Organization) et d’autre part sur
les données STATSGO (STATe Soil GeOgraphic) ; dans les deux cas à 10’ de résolution. Les
paramétrisations utilisées dans ces simulations incluent la paramétrisation microphysique
WRF à un moment et 5 classes (Hong et al., 2004), la paramétrisation de Kain-Fristch pour
la convection (Kain, 2004), le schéma de Dudhia (1989) pour le flux solaire, le schéma
RRTM pour le rayonnement infrarouge (Mlawer et al., 1997), le schéma de couche limite
planétaire de l’université de Yonsei (Noh et al., 2003) et le schéma de surface RUC (Smirnova
et al., 1997). La température, le vent et l’humidité des simulations ont été relaxées vers
ERA-Interim avec un temps caractéristique de 6h (Salameh et al., 2010, Omrani et al., 2013,
2015). La figure 2.2 compare les précipitations tri-horaires de cette simulation WRF avec
les mesures in-situ et la réanalyse SAFRAN pour la station ayant le plus données dans le
sud-est de la France (Saint-Gervais-d’Auvergne) et les points de grilles les plus proches
de cette station. Malgré des différences d’intensité des précipitations pouvant être fortes,
les événements précipitants sont bien reproduits et se déclenchent au bon moment dans la
simulation WRF par rapport aux mesures in-situ.

Les précipitations et la température simulées ont été évaluées par rapport aux produits
ECA&D à l’échelle du bassin méditerranéen (Flaounas et al., 2013). D’autres études utilisant
cette simulation (Lebeaupin Brossier et al., 2013, Stéfanon et al., 2014, Chiriaco et al., 2014)
ou des simulations couplées océan/atmosphère utilisant WRF dans cette même configuration
(Drobinski et al., 2012, Lebeaupin Brossier et al., 2013, 2015, Berthou et al., 2014, 2015,
Berthou et al., Flaounas et al., 2015) ont déjà été publiées. Les données de ces simulations
peuvent être trouvées sur la base de données HyMeX/Med-CORDEX.

Méthodes

Dans cette étude, nous avons adopté la méthodologie de Hardwick et al. (2010). Pour
chaque station et pour une durée de cumul fixe des précipitations (3h ou 24h), le maximum
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journalier du taux de précipitations enregistré sur les périodes pluvieuses est associé à la
moyenne journalière de la température à 2 m au-dessus du sol. Pour les simulations, un seuil
à 0.1 mm est appliqué pour distinguer les périodes pluvieuses des périodes non pluvieuses
et ainsi reproduire une distribution des précipitations satisfaisante. En effet, les RCM ayant
typiquement des résolutions supérieures à 10 km simulent trop fréquemment les très faibles
précipitations. Les intensités tri-horaires sont classées par boîtes en utilisant la température
journalière moyenne au lieu des températures horaires car s’intéresse à la température de la
masse d’air et aussi pour des raisons de cohérence avec les études précédentes sur le sujet
(Hardwick et al., 2010, Haerter et al., 2010, Westra et al., 2014).

Pour la relation température-précipitations extrêmes de la réanalyse SAFRAN et de la
simulation WRF, nous avons utilisé les points de grille les plus proches des stations. Les
paires de température-précipitations sont placées dans 44 boîtes selon leur température,
avec un nombre identique d’échantillons dans chaque boîte (50 échantillons). Une étude de
sensibilité a été conduite en faisant varier le nombre d’échantillons par boîte sans que l’on
observe des différences significatives. Dans chaque boîte, 50 échantillons ont été finalement
utilisés comme meilleur compromis entre une faible variation de la température et une bonne
résolution de l’extrême de précipitations dans chaque boîte. La médiane des températures
journalières moyennes de chaque boîte est utilisée comme température représentative de cette
boîte. Comme dans Hardwick et al. (2010), cette approche a été préférée à celle utilisant des
boîtes de températures de même largeur, car elle assure un nombre raisonnable d’événements
dans chaque boîte. Dans chaque boîte de 50 échantillons, les intensités de précipitations sont
classées pour déterminer le 99ème quantile représentant l’extrême des précipitations de la
boîte. Une régression exponentielle est appliquée aux valeurs de précipitations pour chaque
boîte (en ajustant une régression linéaire au logarithme des précipitations selon la méthode
des moindres carrés) pour déduire la pente de la relation température-précipitations extrêmes.
Quand cette pente vaut 0.065, elle est équivalente à la relation de CC de 6.5%.C-1 à 15oC.
D’autres méthodes ont été utilisées dans la littérature comme celle d’inclure les jours secs
dans les statistiques de précipitations (O’Gorman, 2012).

L’analyse du bilan d’eau dans la section 2.1.3 suit celle adoptée par Huang et al. (2014).
Elle est conduite en utilisant la simulation WRF et en suivant la formulation du bilan d’eau de
Braun (2006) et Yang et al. (2011) pour calculer les bilans de vapeur d’eau, d’eau nuageuse
et de précipitations dans les trois domaines montrés en figure 2.1. Cette formulation inclut
également le calcul d’une efficacité des précipitations comme définie par Sui et al. (2005,
2007). L’expression de l’efficacité des précipitations ε est :

ε =
P

ΣQ+
i

(2.1)
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où la quantité P est les précipitations en surface et Qi = (Qwvt ,Qwv f ,Qwve,Qcm) avec Qwvt

le changement local de vapeur d’eau, Qwv f la convergence de vapeur d’eau, Qwve le taux
d’évaporation de surface et Qcm la somme du changement local en hydrométéores et la
convergence d’hydrométéores. La quantité Q+

i vaut Qi lorsque Qi est positif et vaut 0 lorsque
Qi est négatif. Il existe une définition microphysique plus intuitive mais moins souvent
utilisée car le calcul de l’efficacité des précipitations fait intervenir des paramètres que l’on
n’obtient qu’avec des modèles ayant une paramétrisation explicite de la microphysique
(Sui et al., 2007). La définition adoptée dans cette étude produit néanmoins des résultats
similaires lorsque les données sont moyennées sur un grand domaine spatial (par rapport à la
dimension des nuages, Sui et al., 2007), ce que l’on peut considérer pour notre modèle à 20
km résolution horizontale.

2.1.2 La relation température-précipitations extrêmes

La figure 2.3 montre les précipitations extrêmes (99ème quantile) journalières et tri-
horaires en fonction de la température journalière moyenne (à 2 m) pour les stations météo-
rologiques, la réanalyse SAFRAN et la simulation WRF au point de grille le plus proche.
La courbe noire indique les valeurs médianes et les courbes en pointillé délimitant une aire
grisée correspondent au 20ème et 80ème quantile, respectivement. La courbe température-
précipitations extrêmes fait apparaître 2 régimes formant un crochet avec une rupture de pente
entre les basses températures et les hautes températures. La rupture de pente se situe autour
de 18oC dans les mesures in-situ et autour de 15oC dans la simulation WRF et la réanalyse
SAFRAN. Ce comportement est robuste à travers le domaine et pour tous les quantiles. La
pente aux basses températures est plus forte et plus proche de celle de la loi de CC par rapport
à la pente aux hautes températures. Le moyennage temporel des précipitations a généralement
pour effet de diminuer les pentes des précipitations journalières par rapport aux précipitations
tri-horaires. Cependant quelle que soit l’échelle temporelle, la figure 2.3 montre que la région
étudiée ne semble pas être concernée par un comportement super-CC (sauf pour des stations
individuelles, à cause d’une grosse incertitude sur le fit, voir plus tard dans le texte), bien
que cela ait été observé dans d’autres études (Lenderink et van Meijgaard, 2008). On peut
constater un comportement sous-CC au-dessus d’une température autour de 15-18oC contre
une valeur de 20-25oC trouvée dans d’autres études (Utsumi et al., 2011). Berg et Haerter
(2013) ont évoqué qu’un changement de pente peut être dû à un changement de type de
précipitations dominantes des précipitations stratiformes aux précipitations convectives. Dans
la simulation WRF, la baisse de la pente aux hautes températures est effective même lorsque
l’on sépare les précipitations convectives des précipitations stratiformes (non montré).



42 La relation température-précipitations extrêmes dans la région méditerranéenne

FIGURE 2.3 Précipitations extrêmes (99ème quantile) en fonction des températures moyennes
journalières pour (a,d) les mesures in-situ (OBS), (b,e) la simulation WRF (WRF) et (c,f)
la réanalyse SAFRAN (SAF) au point de grille le plus proche. La courbe continue noire
correspond à la moyenne de l’ensemble des stations météorologiques. Les courbes en pointillé
en-dessous et au-dessus et qui délimitent une aire grisée sont respectivement les 20ème et
80ème quantiles. Les courbes continues magentas et vertes sont les courbes obtenues à partir
des mesures in-situ corrigées par le rapport des extrêmes des précipitations moyennées
spatialement sur les extrêmes des précipitations locales sur un domaine d’environ 8×8km2

et 20×20km2 (respectivement). Ces dernières courbes représentent la relation attendue pour
SAFRAN et WRF (respectivement). La ligne en pointillé rouge indique la pente de CC.

En général la pente est plus proche de CC pour les observations par rapport à la réanalyse
SAFRAN et à la simulation WRF. On observe en particulier une pente plus faible dans la
simulation WRF aux hautes températures. Une explication possible est celle donnée par Singh
et O’Gorman (2014) qui ont montré que la relation température-précipitations extrêmes était
sensible à la microphysique. Il a été montré que les précipitations extrêmes sont sensibles à la
vitesse de chute des hydrométéores, et que cela expliquait partiellement les différentes pentes
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obtenues avec des schémas microphysiques différents. Une autre explication est le domaine
de température dans lequel la pente est calculée. On a en effet observé une surestimation du
maximum de la température journalière moyenne des événements de précipitations extrêmes
dans la simulation WRF (+3.36oC comparé aux mesures dans les stations météorologiques
de surface). Une troisième explication possible est la résolution utilisée (Eggert et al., 2015).
Des simulations idéalisées suggèrent que l’amplitude des précipitations extrêmes est sensible
à la résolution (avec des valeurs plus faibles pour les résolutions les plus grossières où
l’effet de moyenne est plus important), mais que leur sensibilité à un réchauffement ne l’est
pas : Romps (2011) et Muller et al. (2011) ont trouvé dans des simulations idéalisées une
augmentation similaire des précipitations extrêmes avec la température pour des simulations
à 200 mètres et 4 km de résolution horizontale, respectivement. Il est toutefois possible
que dans notre configuration plus réaliste (Flaounas et al., 2013, Lebeaupin Brossier et al.,
2013, Berthou et al., 2014, 2015, Berthou et al.) la sensibilité des précipitations extrêmes
à la température dépende de la résolution. Dans le but de quantifier l’effet de moyenne
spatiale, 15 stations entourées par plus d’une station dans un rayon de 8 et 20 km ont été
sélectionnées. Ces rayons correspondent typiquement aux résolutions de SAFRAN et de
WRF (respectivement). Les 15 stations météorologiques sont affichées en magenta sur la
figure 2.1b. Les séries temporelles des stations présentes dans le rayon correspondant (8 ou 20
km) sont moyennées et retraitées pour dériver la relation entre les précipitations extrêmes et la
température moyenne journalière. Le rapport entre les précipitations moyennées spatialement
et les précipitations locales extrêmes en fonction de la température moyenne journalière est
montré en figure 2.4. L’effet de moyenne spatiale est plutôt faible aux basses températures,
ce qui peut être expliqué par la nature des précipitations. Il s’agit en général de précipitations
frontales traversant la région d’ouest en est, en couvrant de grands espaces. Dans cette
situation, l’effet de moyenne temporelle et spatiale n’est donc pas significatif. L’effet de
moyenne spatiale a beaucoup plus d’impact pour les hautes températures. Les précipitations
moyennées sur un carré domaine d’environ 20x20 km2 sont beaucoup plus faibles que celles
mesurées à une seule station. L’effet est similaire lorsque l’on considère les précipitations
cumulées sur 3h, suggérant que les précipitations extrêmes les plus longues ne sont pas
forcément les plus étendues spatialement que les précipitations extrêmes plus courtes. Un
résultat qui nécessite cependant d’être confirmé pour des durées de cumul plus faibles, un
événement d’une durée de 3h restant long pour un extrême de précipitations. Lorsque l’on
moyenne sur un domaine d’environ 8x8 km2, l’effet de moyenne spatiale est similaire mais
plus faible.

La conséquence de l’effet de moyenne spatiale est cohérente avec Chen et Knutson
(2008) et Khodayar et al. (2016) et est illustré sur les figures 2.3a et 2.3d qui montrent
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FIGURE 2.4 Rapport des extrêmes de précipitations locales sur les extrêmes de précipitations
moyennées spatialement sur un domaine d’environ 20 x 20 km2 (a, c) et 8 x 8 km2 (b, d)
pour les précipitations journalières (a, b) et tri-horaires (c, d) de 15 stations in-situ montrées
en magenta sur la figure 2.1b. La ligne continue noire correspond à la moyenne d’ensemble
des rapports de ces 15 stations. Les courbes en pointillé en-dessous et au-dessus délimitant
une aire grisée sont respectivement les 20ème et 80ème quantiles.

les courbes tracées à partir des mesures in-situ corrigées en utilisant la moyenne du ratio
entre les précipitations moyennées spatialement et les précipitations locales extrêmes de la
figure 2.4. Les courbes magenta et vertes correspondent aux relations obtenues à partir des
observations in-situ pour des résolutions équivalentes à celles de la réanalyse SAFRAN (8
km) et de la simulation WRF (20 km, respectivement). Les courbes journalières corrigées
ressemblent davantage aux courbes journalières de la simulation WRF et de la réanalyse
SAFRAN et présentent une forme en crochet qui est accentuée par l’effet de moyenne spatiale.
La température à laquelle on observe un brusque changement de pente (qu’on appellera
température Tbreak), est aussi cohérente entre les courbes de précipitations journalières
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corrigées et les courbes des précipitations journalières de la simulation WRF et de la réanalyse
SAFRAN. L’impact de la moyenne spatiale sur la relation entre la température journalière et
les précipitations extrêmes tri-horaires est plus faible mais améliore la comparaison avec la
relation pour la simulation WRF. En effet les courbes avec et sans correction sont plus proches
lorsque l’on considère les précipitations extrêmes tri-horaires par rapport aux précipitations
extrêmes journalières. Les précipitations extrêmes hivernales sont mieux reproduites par
SAFRAN et WRF par rapport aux précipitations extrêmes d’été qui sont fortement sous-
estimées. Le plateau entre 15oC et 20oC est plus cohérent avec la courbe corrigée des
précipitations tri-horaires, mais la pente décroissante aux hautes températures est toujours
trop faible dans la courbe des précipitations journalières corrigées. Cela peut-être dû au
faible nombre de stations dans un rayon de 8 km pour chacune des 15 stations. Concernant
la simulation WRF, les précipitations journalières simulées sont largement dominées par
la partie paramétrisée par rapport aux précipitations explicites et sont donc très sensibles
au schéma de convection (Crétat et al., 2012, Di Luca et al., 2014) dont l’analyse ne sera
pas faite dans cette étude. En dépit de ces problèmes, ramener les données de mesure et de
réanalyse à la même échelle que celle de la simulation WRF permet une comparaison plus
pertinente entre ces 3 types d’information.

En tant qu’évaluation complémentaire de la simulation WRF, la figure 2.5 montre com-
ment WRF simule la vapeur d’eau dans l’atmosphère, variable essentielle dans la relation
température-précipitations extrêmes (Bretherton et al., 2004). Elle montre une comparaison
entre le contenu intégré en vapeur d’eau sur trois stations GPS montrées en figure 2.1 et
le contenu intégré en vapeur d’eau simulé par WRF aux points de grille les plus proches.
Puisque le contenu intégré en vapeur d’eau est déjà une quantité spatialement moyennée, on
ne s’attend pas à observer une sensibilité significative de la moyenne spatiale sur le contenu
en vapeur d’eau intégré. La figure 2.5 montre que WRF surestime la vapeur d’eau intégrée
aux températures inférieures à 6oC. Au-delà, la simulation montre toujours un petit biais
positif mais la forme de la courbe est en parfait accord avec les données GPS. La figure 2.5
montre en particulier qu’au delà des 20oC, le contenu en vapeur d’eau. Un tel comportement
ne s’observe pas à des latitudes plus hautes et suggère une limitation des sources de vapeur
d’eau sur l’arc méditerranéen français pour ces températures, ce qui est bien capturé par
WRF.

Par ailleurs, le temps de moyennage plus faible des précipitations tri-horaires résulte
en une plus faible réduction de la pente depuis les basses températures jusqu’aux hautes
températures, avec cependant le maintien d’une forme en crochet. Cela est cohérent avec
les résultats de Haerter et al. (2010) et Utsumi et al. (2011) qui ont montré que la durée des
événements diminue avec la température, ce qui explique en partie la différence entre les
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FIGURE 2.5 Contenu intégré en vapeur d’eau en fonction de la température moyenne journa-
lière pour (a) les 3 stations GPS et pour (b) la simulation WRF aux points de grille les plus
proches. La ligne continue noire correspond à la moyenne de l’ensemble des stations GPS.
Les lignes en pointillé au-dessus et en-dessous délimitant une aire grisée sont respectivement
les 20ème et 80ème quantiles. La ligne en pointillé rouge représente la pente de CC.

précipitations extrêmes tri-horaires et les précipitations extrêmes journalières. La figure 2.6
montre le ratio entre le maximum journalier des précipitations tri-horaires et les précipitations
journalières pour les événements de précipitations extrêmes journalières en fonction de la
moyenne journalière de la température pour les mesures in-situ, la simulation WRF et la
réanalyse SAFRAN. Le ratio vaut 1 lorsque le cumul des précipitations extrêmes journalières
réduit à une période de 3h (i.e. divisé par 8) est égal au maximum journalier du cumul
tri-horaire des précipitations. Ce qui signifie qu’il a plu toute la journée de façon constante,
i.e. 8 fois les précipitations tri-horaires. Inversement, lorsque le ratio vaut 8, cela veut dire
que l’extrême de précipitations journalières est survenu dans une période de moins de 3h. Le
fait que la baisse de pente est plus importante pour les précipitations extrêmes journalières
que pour les précipitations tri-horaires extrêmes est dû au fait que les événements les plus
chauds ont des durées plus faibles. Pour ces événements chauds et courts, prendre une
moyenne journalière ajoute des zéros à l’intensité tri-horaire. Cet effet est présent dans les
observations, dans la réanalyse SAFRAN et dans la simulation WRF, bien qu’il soit plus
faible pour les deux derniers. Nous ne pouvons malheureusement pas quantifier davantage
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l’effet de l’intermittence des précipitations dû à nos jeux de données limités (uniquement des
données tri-horaires et journalières). La relation température-précipitations extrêmes pour
des cumuls de précipitations sur une durée inférieure à 3h aurait peut-être été plus proche de
la loi de CC.

FIGURE 2.6 Rapport du maximum journalier des précipitations tri-horaires sur un huitième
des précipitations journalières pour les événements de précipitations extrêmes journalières
en fonction de la température moyenne journalière à 2 m pour (a) les mesures in-situ, (b) la
simulation WRF et (c) la réanalyse SAFRAN interpolées à l’emplacement des stations. Les
précipitations moyennées sur la journée sont ramenées à des intensités tri-horaires (divisées
par 8). La ligne continue noire montre la valeur moyenne et l’aire grisée la variabilité spatiale
autour de cette moyenne. Les lignes continues magenta et vertes montrent les courbes
obtenues lorsque l’on corrige les mesures in-situ par le rapport des extrêmes de précipitations
moyennées spatialement sur les extrêmes précipitations locales sur un domaine d’environ 8 x
8 km2 et 20 x 20 km2 (respectivement, voir figure 2.4).

La figure 2.7 montre la répartition spatiale des pentes de la relation température-précipitations
extrêmes en dessous de la température Tbreak (à gauche) et au-dessus de la température Tbreak

(à droite). La température Tbreak est différente selon le jeu de données utilisé : sa valeur est
autour de 18oC pour les mesures in-situ et autour de 15oC pour la simulation WRF et la
réanalyse SAFRAN. Un contrôle de qualité sur l’estimation de la pente est appliqué selon
la procédure suivante. Une régression linéaire à deux segments est optimisée sur la relation
température-précipitations extrêmes en utilisant la méthode des moindres carrés. Toutes
les températures Tbreak possibles sont testées (i.e. en utilisant chaque boîte de température
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FIGURE 2.7 Variation relative des précipitations par rapport à la température à 2 m (oC-1)
pour les précipitations moyennes journalières des mesures in-situ (a,b), de la simulation
WRF (c,d) et de la réanalyse SAFRAN (e,f) pour les basses (a,c,e) et les hautes (b,d,f)
températures. Les iso-contours montrent la ligne de côte et le relief supérieur à 500 m
d’altitude (voir figure 2.1b). Le seuil séparant les basses des hautes températures à 2 m est la
température Tbreak que l’on a identifié en figure 2.3 et qui marque une forte variation de la
pente. Elle se situe autour de 18oC pour les observations in-situ et autour de 15oC pour la
simulation WRF et la réanalyse SAFRAN. La pente de CC est d’environ 6.5%oC-1.

comme possible point de rupture de pente). La température Tbreak retenue est celle qui cor-
respond à la meilleure régression linéaire à deux segments au sens des moindres carrés. Les
pentes obtenues pour ces régressions linéaires sont affichées en figure 2.8. Pour limiter les
effets de bords, on utilise une seule régression si la température Tbreak est obtenue sur un des
bords (les 5 premières et les 5 dernières boîtes de température). Dans ce cas, on ne définit pas
de température Tbreak. En pratique cela n’arrive que pour les mesures in-situ et la réanalyse
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SAFRAN aux hautes températures. Cela explique pourquoi certains points apparaissent dans
la figure des pentes aux basses températures mais plus dans la figure des pentes aux hautes
températures. Il y a un bon accord entre nos trois jeux de données. La pente aux basses
températures de la simulation WRF est souvent sous-estimée par rapport à la pente aux
basses températures des mesures in-situ. Les pentes obtenues pour la réanalyse SAFRAN se
trouvent à un niveau intermédiaire entre celles de la simulation WRF et celles des mesures
in-situ. Pour les basses températures, les pentes sont positives presque partout. La figure 2.8
est similaire à la figure 2.7 mais pour les précipitations extrêmes tri-horaires. En comparant
les pentes obtenues avec les précipitations extrêmes tri-horaires aux pentes obtenues avec les
précipitations extrêmes journalières, on constate que l’effet de moyenne temporelle a moins
d’impact aux basses températures par rapport aux hautes températures. La pente négative
aux hautes températures est moins prononcée pour les précipitations extrêmes tri-horaires
que pour les précipitations extrêmes journalières, ce qui est cohérent avec la baisse de la
durée des événements extrêmes avec la température. Les mesures in-situ montrent aussi des
pentes plus fortes aux basses températures avec un comportement super-CC sur plusieurs
stations. Les pentes sont aussi plus fortes pour la réanalyse SAFRAN et la simulation WRF
mais les changements sont plus subtils et les pentes restent proches de la loi de CC. La
répartition spatiale des pentes pour les précipitations extrêmes journalières et tri-horaires
montrent toutes les deux des pentes plus faibles dans la partie sud-ouest du domaine le long
des Pyrénées et près de la côte. L’origine d’un tel comportement n’est pas évident et ne sera
pas traité par la suite.

2.1.3 Analyse de processus

Établir une relation entre les précipitations et la température de surface (généralement
mesurée à 2 mètres) et la comparer avec la relation de CC n’est pas immédiat comme nous
venons de le constater. Excepté la forme en crochet, il ne semble pas qu’il y ait de traits
caractéristiques qui émergent pour la relation température-précipitations extrêmes dans le
sud-est de la France pour laquelle les spécificités régionales semblent contribuer fortement.
Plusieurs facteurs peuvent aboutir à des écarts à la relation thermodynamique de CC attendue.
La loi de CC relie le rapport de mélange de la vapeur d’eau saturante à la température de
condensation. On peut écrire de façon approximative (voir section 1.4.1) :

P ∝ εwQsat (2.2)

où P est l’intensité des précipitations, ε l’efficacité des précipitations, Qsat le rapport de
mélange saturant de la basse troposphère, à l’endroit où la parcelle ascendante commence



50 La relation température-précipitations extrêmes dans la région méditerranéenne

FIGURE 2.8 Identique à la figure 2.7 mais pour les précipitations tri-horaires.

à se condenser, et w la vitesse verticale maximale dans la troposphère, qui est atteinte au
voisinage des nuages aux hautes températures. La vitesse verticale de la moyenne troposphère
est aussi communément utilisée pour les précipitations extrêmes (Betts, 1987, O’Gorman
et Schneider, 2009, Muller, 2013). Un test de sensibilité a été effectué pour le choix de la
vitesse verticale sans toutefois montrer de différences significatives (non montré). La quantité
Qsat représente la quantité maximale d’eau liquide formée dans le processus de condensation.
Cette valeur théorique n’est jamais atteinte car la phase liquide est toujours en équilibre
avec une phase gazeuse, même infime. Cependant elle représente une bonne approximation
de la quantité d’eau condensée des nuages produisant des précipitations extrêmes car ces
derniers atteignent des altitudes où la température pour laquelle la quantité de vapeur d’eau
en équilibre avec l’eau condensée est faible (du fait de la loi de CC) par rapport à la quantité
initiale à la base du nuage. En différenciant par rapport à la température on obtient :
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Des changements dans l’efficacité des précipitations et dans le transport vertical avec la
température peuvent être à l’origine d’écart à la loi de CC. Une autre source d’écart possible
est le choix de la température, choisir la température de condensation ou la température
de surface à 2 mètres peut aboutir à des résultats différents étant donné les changements
de l’humidité relative avec la température. L’analyse sera faite avec la simulation WRF
car elle fournit toutes les variables nécessaires non seulement près de la surface mais aussi
sur l’ensemble de la colonne atmosphérique (notamment pour le calcul de l’efficacité des
précipitations).

Il est important de préciser que dans cette étude le changement des précipitations extrêmes
avec la température journalière pour le climat présent est analysé, pour dériver une relation
température-précipitations extrêmes "observée". Savoir si cette relation est liée à celle
projetée dans un autre état du climat Allen et Ingram (2002) est une autre question que nous
aborderons dans les chapitres suivants. Une meilleure compréhension de la relation dans le
climat présent permettra d’éviter d’éventuelles mauvaises interprétations du changement des
précipitations extrêmes dans un autre climat.

Le processus de condensation

Soit Q(T ) le rapport de mélange en vapeur d’eau dans la couche limite atmosphérique à
la température T . Le rapport de mélange en vapeur d’eau est tel que Q(T ) = Qsat(Td), où Td

est la température du point de rosée. Il y a deux moyens différents d’atteindre la saturation
pour une parcelle d’air caractérisée par une température T et un rapport de mélange en vapeur
d’eau Q(T ).

1. Elle peut atteindre la saturation par augmentation de son contenu en vapeur d’eau
dans la couche limite atmosphérique. La saturation apparaît à la température T après
une augmentation du rapport de mélange de la couche limite atmosphérique de Q(T )
à Qsat(T ).

2. Dans le cas où elle ne peut pas atteindre la saturation par une augmentation de son
contenu en vapeur d’eau, le seul moyen possible pour cette parcelle d’atteindre la
saturation est de s’élever pour se refroidir et atteindre sa température de condensation.
Dans ce cas la quantité maximale de vapeur d’eau qui peut se condenser est Qsat(Td)<

Qsat(T ).

Étudions les différentes possibilités de changement de rapport de mélange en vapeur
d’eau saturant quand la température augmente de T1 à T2 :
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FIGURE 2.9 (a) Précipitations extrêmes journalières et (b) tri-horaires (99ème quantile) en
fonction de la moyenne journalière de la température du point de rosée (courbes noires)
et de la température (courbes bleues) à 2 m de la simulation WRF aux points de grilles
les plus proches des stations de mesure in-situ (figure 2.1). La ligne continue noire montre
la moyenne sur l’ensemble des stations de mesure. Les lignes en pointillé en dessous et
au-dessous délimitant une aire grisée sont respectivement les 20ème et 80ème quantiles. La
ligne en pointillé rouge représente la pente de CC.

1. la parcelle d’air est proche de la saturation à la température T1 ≃ Td,1 et à la tempéra-
ture T2 ≃ Td,2. La quantité maximale de vapeur d’eau qui peut se condenser est donc
approximativement Qsat(T1) et Qsat(T2) (respectivement). Le changement de rapport
de mélange de vapeur d’eau saturant est donc Qsat(T2)−Qsat(T1) qui suit la loi de
CC.

2. la parcelle d’air est proche de la saturation à la température T1 ≃ Td,1 et éloignée de la
saturation à la température T2 >> Td,2. La quantité maximale de vapeur d’eau pouvant
se condenser est Qsat(T1) et Qsat(Td,2)< Qsat(T2) (respectivement). Le changement
de rapport de mélange en vapeur d’eau saturant est donc Qsat(Td,2)−Qsat(T1) <

Qsat(T2)−Qsat(T1) qui est donc sous-CC.

3. la parcelle d’air est éloignée de la saturation à la température T1 >> Td,1 et proche de
la saturation à la température T2 ≃ Td,2. La quantité maximale de vapeur d’eau pouvant
se condenser est Qsat(Td,1)< Qsat(T1) et Qsat(T2) (respectivement). Le changement
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de rapport de mélange en vapeur d’eau saturant est donc Qsat(T2)−Qsat(Td,1) >

Qsat(T2)−Qsat(T1) qui est donc super-CC.

4. enfin la parcelle d’air peut être éloignée de la saturation à la température T1 << Td,1

et à la température T2 << Td,2. La quantité maximale de vapeur d’eau pouvant se
condenser est Qsat(Td,1) et Qsat(Td,2) (respectivement). Le changement de rapport de
mélange en vapeur d’eau saturant est donc Qsat(Td,2)−Qsat(Td,1). Le changement
est dans ce cas indéterminé puisqu’il n’y a pas de relation directe entre la température
de condensation et la température de la couche limite.

Si le processus de condensation était le seul impliqué dans la formation des précipitations
(i.e. en négligeant l’impact de la vitesse verticale et de l’efficacité des précipitations), on peut
s’attendre à ce que le changement des précipitations extrêmes par rapport à la température
du point de rosée suive la loi de CC (Lenderink et al., 2011, Panthou et al., 2014). La
figure 2.9 montre les précipitations extrêmes journalières et tri-horaires en fonction de la
température et de la température du point de rosée moyennées sur la journée aux points
de grille les plus proches des stations in-situ de la simulation WRF. Comme on pouvait
s’y attendre, tracer les précipitations extrêmes en fonction de la température du point de
rosée réduit la forme en crochet. On observe cependant que celui-ci n’est pas supprimé,
cela est particulièrement visible pour les précipitations extrêmes tri-horaires. La pente est
légèrement plus proche de CC mais l’augmentation des précipitations extrêmes par rapport
à la température du point de rosée est toujours sous-CC. La figure 2.10a montre Qsat en
fonction de la température moyenne journalière, où Qsat est le rapport de mélange en vapeur
d’eau saturant à la base du nuage. On voit un comportement CC quasiment parfait jusqu’à
17oC. Pour les températures supérieures à 17oC, la pente est sous-CC, probablement du fait
d’un décalage vers des conditions plus sèches. Cela explique le fait que l’on observe une
suppression de la partie décroissante aux hautes températures de la relation température-
précipitations extrêmes lorsque l’on passe de la température à la température du point de
rosée en abscisse (figure 2.9). Ce comportement peut être facilement expliqué par le fait qu’il
y a une limitation de l’eau disponible en surface. Les hautes températures correspondent en
effet à l’été, période de l’année où le climat est aride dans la région méditerranéenne. Les
sols sont donc appauvris en eau et par conséquent en fournissent moins à l’atmosphère. Pour
condenser cette faible quantité de vapeur d’eau, la parcelle doit s’élever à une altitude plus
haute et atteindre le niveau de condensation. À cette altitude la température de condensation
est beaucoup plus faible que la température à 2 mètres. Cet écart entre la température de
condensation et la température de surface est plus important aux hautes températures par
rapport aux basses températures du fait de la limitation par l’eau. Il en résulte une pente
sous-CC aux hautes températures. La forme en crochet peut donc être expliquée en partie
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par l’utilisation de la température de surface (à 2 mètres) qui n’est pas un bon estimateur de
la température de condensation aux hautes températures, traduisant la chute de l’humidité
relative de surface lorsque l’on passe des basses aux hautes températures. On constate qu’il y
a aussi un large écart-type des pentes aux hautes températures à travers toutes les stations, ce
qui suggère que certaines régions peuvent être moins concernées par cette limitation d’eau.
Comme l’utilisation de la température du point de rosée n’est pas suffisante pour obtenir un
comportement CC, les écarts à la relation de CC doivent pouvoir s’expliquer par d’autres
processus que la condensation (comme l’efficacité des précipitations et le transport vertical
de vapeur d’eau), ce qui sera discuté dans la section suivante.

Le transport vertical

La figure 2.10b montre la vitesse verticale maximale dans la colonne atmosphérique
pour les jours pluvieux en fonction de la température moyenne journalière. En général la
vitesse verticale augmente avec la température jusque vers 14oC et ce pour tous les quantiles.
Pour des températures plus chaudes que 15oC, on observe une décroissance de la vitesse
verticale avec la température pour tous les quantiles. Lorsque l’on fait la même figure pour
les jours secs, on ne constate plus cette tendance (non montré). Cela donne plus de robustesse
à la tendance et permet de l’attribuer à la dynamique des systèmes précipitants. La figure
2.10b montre qu’entre 12oC et 15oC, températures moyennes du printemps et de l’automne
dans cette région, les quantiles diffèrent significativement. Le quantile le plus bas montre
une transition plus douce et relativement plus plate que le 80ème quantile. Ce dernier a
inversement plutôt tendance à exposer un maximum prononcé. Cette différence entre le 20ème

et le 80ème quantile est assez subtile mais importante pour la suite, il est donc nécessaire
de tester la significativité des quantiles. Pour analyser le maximum de vitesse verticale
au voisinage de la température Tbreak à 15oC, on a aléatoirement divisé le jeu de données
chacune des boîtes de températures en 2 et 4 sous-échantillons. Pour chaque échantillon
on a recalculé la moyenne et l’écart-type de tous les déciles rangés depuis le 1er (10ème

quantile) jusqu’au 8ème (80ème quantile). Le pic au voisinage de la température Tbreak devient
significatif au seuil de 95% pour les quantiles supérieurs au 70ème quantile. Le maximum
pour le 50ème quantile n’est pas significatif, mais devient significatif au-dessus du 70ème

quantile. Comme cela sera discuté plus tard, ce maximum peut être vu comme un phénomène
d’hystérésis de la relation température-précipitations. Comme décrit dans le chapitre 1,
l’automne est la saison pendant laquelle les maxima de précipitations se produisent dans le
climat méditerranéen français (Frei et Schär, 1998). Le quantile inférieur dans la figure 2.10b
correspond probablement aux précipitations extrêmes du printemps tandis que le quantile
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supérieur correspond probablement à ces fameux épisodes cévenols se produisant en automne
(Delrieu et al., 2005).

FIGURE 2.10 (a) Contenu intégré en vapeur d’eau saturant, (b) vitesse verticale maximale
et (c) efficacité des précipitations ε calculés à partir de la simulation WRF pour tous les
événements de précipitations extrêmes sur l’ensemble des colonnes atmosphériques des trois
régions montrées en figure 2.1. La ligne en pointillé rouge indique la pente de CC.

Cela devient évident sur la figure 2.11 qui montre l’occurrence des précipitations extrêmes
en fonction de la température et de l’intensité des précipitations en hiver (janvier-mars), prin-
temps (avril-juin), été (juillet-septembre), et automne (octobre-décembre). L’occurrence est
calculée sur des boîtes de température-précipitations de taille 3oC x 3 mm. La figure 2.11
montre qu’entre 12oC et 15oC, trois saisons contribuent aux précipitations extrêmes mais
avec deux modes distincts, que l’on nomme « mode 1 » et « mode 2 ». Ces deux modes
sont visibles en automne alors qu’un seul mode n’est visible pour l’hiver, le printemps et
l’été. Le pic de précipitations extrêmes (80ème quantile), correspondant au mode 2 dans la
figure 2.11d, est un mélange de précipitations extrêmes se produisant en été et en automne.
La contribution de l’été pour le pic est due au mois de septembre, qui a été inclus ici dans la
saison d’été, et qui correspond au début de la saison des épisodes cévenols (Delrieu et al.,
2005). Ces événements, qui se produisent typiquement du mois de septembre au mois de
novembre, sont caractérisés par un fort jet marin de surface qui converge sur la région d’étude
par déviation par le relief des Alpes. Ce vent arrive finalement sur le Massif Central où il
s’élève et produit des précipitations extrêmes (Bresson et al., 2012). L’élévation directe du



56 La relation température-précipitations extrêmes dans la région méditerranéenne

vent par orographie crée de fortes vitesses verticales qui sont montrées sur la figure 2.10b. La
courbe du 20ème quantile entre 12oC et 15oC, identifiée comme le mode 1 dans la figure 11d,
est comparativement plus plate. L’occurrence des précipitations extrêmes est similaire à celle
du 80ème quantile et est associée aux épisodes se produisant entre le printemps et l’automne.
Les événements les plus faibles correspondent aux précipitations orographiques crées par
l’instabilité convective le long des montagnes, dans lesquels le forçage orographique n’a
pas de rôle significatif dans l’augmentation des vitesses verticales. Pour les températures
inférieures à 12oC, correspondant aux événements d’hiver et d’automne, la distribution des
précipitations extrêmes est décalée vers des valeurs plus faibles correspondant aux précipi-
tations frontales. Pour les températures supérieures à 15oC correspondant aux événements
de printemps et d’été, la distribution des précipitations extrêmes est aussi décalée vers des
valeurs plus faibles qui correspondent à des précipitations convectives. Dans les deux cas,
l’orographie joue un rôle mineur dans le transport vertical de vapeur d’eau et la formation
des précipitations extrêmes. Le fait que la vitesse verticale décroisse avec la température est
dû à la baisse de l’énergie potentielle de convection disponible (CAPE, voir annexe A) par
dilution avec l’air sec de l’environnement en été. Les parcelles d’air ascendantes tendent
en effet à se mélanger avec l’environnement et ainsi à emmener de l’air non saturé dans
la colonne convective. L’entrainement de cet air sec et le refroidissement par évaporation
participent à la baisse de la flottabilité de la parcelle convective. L’entrainement de masse
exerce aussi une force de rappel à la parcelle qui ralentit cette dernière (Zhang, 2009, Holton
et Hakim, 2013).

L’efficacité des précipitations

La figure 2.10c montre l’efficacité des précipitations ε calculée à partir de la simulation
WRF en utilisant l’équation 2.3 pour tous les événements de précipitations extrêmes sur
l’ensemble des colonnes atmosphériques des trois régions montrées en figure 2.1b. Chaque
terme du bilan d’efficacité des précipitations est montré en figure 2.12. Dans les deux figures,
la ligne noire indique la médiane et les lignes en pointillé inférieures et supérieures délimitant
une aire grisée sont les 20ème et les 80ème quantiles, respectivement. La figure 2.12c montre
que le taux d’évaporation de surface augmente avec la température jusqu’à 20oC, valeur à
partir de laquelle il sature et reste constant lorsque l’on augmente davantage la température.
Ce résultat s’explique par l’aridité des sols en été et est lié à au comportement sous-CC
du contenu en vapeur d’eau intégré observé par GPS et bien reproduit par WRF (figure
2.5) pour des températures au-delà des 20oC. La figure 2.10c montre des comportements
différents pour le 20ème, le 50ème et le 80ème quantile. Le quantile le plus haut décroît avec la
température d’une valeur de 70% en hiver jusqu’à 25% en été. La médiane est quasiment
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FIGURE 2.11 Occurrence des précipitations extrêmes calculée à partir de la simulation WRF
et précipitations extrêmes tri-horaires en fonction de la température journalière moyenne
à 2 m en (a) hiver (janvier-février-mars), (b) printemps (avril-mai-juin), (c) été (juillet-
août-septembre) et (d) automne (octobre-novembre-décembre). Les lignes continues noires
représente la moyenne sur l’ensemble. Les lignes en pointillé en dessous et au-dessus sont
respectivement le 20ème et 80ème quantiles des précipitations extrêmes (voir figure 2.3).

constante jusqu’à 9oC avec une valeur autour de 25%. Elle augmente jusqu’à 30% à 12oC et
ensuite décroit jusqu’à 17%. Le 20ème quantile ne montre pas de tendance claire et oscille
entre 7% et 15%. En moyenne, la figure 2.12 montre que jusqu’à 15oC tous les termes
du bilan augmentent, avec un taux qui augmente entre 9oC et 15oC (la convergence de
vapeur d’eau ne montre pas de tendance claire). Il semble y avoir une compensation entre
l’augmentation des précipitations et des sources d’eau jusqu’à 9oC, ce qui fait que l’efficacité
des précipitations reste constante. Le taux de précipitations augmente plus fortement entre
9oC et 12oC, ce qui explique le maximum d’efficacité des précipitations. Au-delà de 15oC, le
terme de précipitations décroît plus rapidement que le changement local en hydrométéores et
en vapeur d’eau, et la convergence d’hydrométéores. Cela a pour conséquence de faire baisser
l’efficacité des précipitations avec la température du fait d’une plus grande évaporation des
précipitations dans un environnement très sec rencontré au printemps et en été (Frei et Schär,
1998). Dans la paramétrisation de Kain-Fritsch utilisée dans la simulation WRF de cette
étude, le schéma de fermeture est basé sur libération de la CAPE d’une parcelle ascendante.
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Cette approche fournit des valeurs raisonnables de précipitations convectives pour une large
variété d’environnements convectifs et fait que le flux vertical de masse est un meilleur
prédicteur de l’intensité de la convection (Kain, 2004). Il a aussi été montré que le schéma
convectif de Kain-Fritsch donne des résultats similaires à ceux produit par des modèles
résolvant explicitement les nuages (Bechtold et al., 2001, Guichard et al., 2004, Hohenegger
et al., 2009).

FIGURE 2.12 Termes du bilan d’efficacité des précipitations de l’équation 2.3 calculés à partir
de la simulation WRF pour tous les événements de précipitations extrêmes des 3 régions
montrées en figure 2.1. (a) La quantité P est le taux de précipitations de surface, (b) Qcm
la somme du changement local d’hydrométéores avec la convergence d’hydrométéores, (c)
Qwve le taux d’évaporation de surface, (d) Qwvt le changement local de vapeur d’eau et (e) la
convergence de vapeur d’eau. On notera les échelles différentes des axes des ordonnées des
différents panneaux.
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2.1.4 Discussion

La figure 2.13 est un schéma décrivant les processus expliquant la relation température-
précipitations extrêmes dans le bassin méditerranéen français. Le régime I (ligne bleue)
correspond aux précipitations d’hiver et d’automne, qui sont majoritairement générées
par des perturbations de grande échelle. Dans la simulation, les précipitations convectives
représentent environ 10% du total des précipitations jusqu’à une température d’environ 15oC
(non montré). Au printemps et en été, la contribution des précipitations de grande échelle
tombe jusqu’à 1 à 5% du total (non montré). La transition entre les précipitations de grande
échelle d’hiver et les précipitations convectives d’été se déroule pendant le printemps et suit
le régime II (ligne verte). Pendant cette période, les précipitations convectives sont associées
à du transport vertical modéré. Les précipitations convectives d’été correspondent au régime
III (ligne rouge), avec des extrêmes qui diminuent et des conditions plus sèches. Ces dernières
font que les nuages et les précipitations se forment à une altitude plus élevée ce qui fait que
la température de surface n’est plus un bon indicateur de la température de condensation.
L’utilisation de la température de surface explique en partie la forme en crochet et la pente
négative aux hautes températures de la relation température-précipitation.

L’efficacité des précipitations et la vitesse verticale des courants ascendants peuvent aussi
varier avec la température et contribuer à des écarts à la relation de CC. En particulier, les
conditions sèches et arides associées aux températures les plus chaudes (régime II, figure 2.13)
font que l’efficacité des précipitations est plus faible aux hautes températures qu’aux basses
températures. Les précipitations extrêmes d’automne sont soit associées aux événements
extrêmes cévenols, avec une forte contribution de l’orographie (régime IV b, figure 2.13)
et de la dynamique (figure 2.10b), soit à des événements plus modérés de type printanier
(régime VI a, figure 2.13) .

Cette étude montre que la relation température-précipitations dans le sud-est de la France
est caractérisée par une forme en crochet et que chaque partie de la courbe est reliée à
une saison et à un type d’événement. Toutefois comme vu dans le chapitre 1, le bassin
méditerranéen est une vaste région possédant une large variété de climats. Dans la partie
suivante nous nous demanderons donc comment varie la relation température-précipitations
dans le bassin méditerranéen.
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FIGURE 2.13 Schéma de la relation température-précipitations extrêmes dans la région
méditerranéenne française.

2.2 Variabilité spatiale de la relation température-précipitations
extrêmes sur le bassin méditerranéen

Dans ce contexte, des observations in-situ, des observations interpolées sur une grille
et plusieurs simulations sont analysées sur l’ensemble de la région euro-méditerranéenne.
Les résultats présentés dans cette seconde partie correspondent à la première partie d’une
seconde publication (voir annexe B : Drobinski et al., 2018). Dans la première sous-partie,
nous décrivons ce nouveau jeu de données. La seconde sous-partie est dédiée à l’analyse des
observations. La troisième sous-partie analyse la capacité des modèles de climat régionaux à
simuler la dépendance des précipitations extrêmes à la température, la sensibilité à la durée
de cumul des précipitations, l’impact de la résolution des modèles ainsi que celui du couplage
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avec un modèle d’océan, et la variabilité spatiale dans la région euro-méditerranéenne. Enfin
la dernière sous-partie conclut l’étude.

2.2.1 Outils

Données E-OBS

Les données d’observation de la température et des précipitations, homogènes sur l’en-
semble du bassin méditerranéen et que l’on utilise dans cette partie, proviennent du produit
en points de grille E-OBS (Haylock et al., 2008). Elles ont été obtenue à partir d’une procé-
dure d’interpolation (décrite dans Haylock et al., 2008) sur les données ECA&D (Klok et
Klein, 2009). On a utilisé ici la version 10 de ce produit (sortie en Avril 2014). Le jeu de
données couvre l’Europe de 1950 à 2013 avec une résolution spatiale de 0.25o. E-OBS a
été beaucoup utilisé pour l’évaluation des RCM (Lorenz et Jacob, 2010, Kjellström et al.,
2010, Nikulin et al., 2011, Samuelsson et al., 2011, Torma et al., 2011, Flaounas et al.,
2013, Stéfanon et al., 2014) et a été longuement évalué dans la littérature (Hofstra et al.,
2009, 2010, Kyselý et Plavcová, 2010, Flaounas et al., 2012, Herrera et al., 2012). Dans la
version 10 de E-OBS que l’on utilise ici, des améliorations substantielles ont été apportées,
en particulier l’augmentation de la densité des stations (autour de 2000 pour les versions 1 et
2 contre plus de 4200 stations pour la température et plus de 7300 pour les précipitations
dans la version 10).

Données in-situ

Comme les données E-OBS ne fournissent que des valeurs journalières pour la tem-
pérature et les précipitations, on utilise également des données in-situ dont la fréquence
est sous-journalière. Nous avons en effet montré dans la partie précédente que la relation
température-précipitations extrêmes était modifiée sous l’effet de la moyenne journalière. Les
mesures in-situ utilisées proviennent de stations en Croatie, France, Israël, Italie, Espagne et
Grèce. L’emplacement des stations est montré sur la figure 2.14 et leurs caractéristiques dans
le tableau 2.1.

Configurations des modèles

Plusieurs simulations de RCM ont été utilisées pour évaluer la relation température-
précipitations extrêmes sur l’ensemble du bassin méditerranéen et pour avoir une estimation
de l’incertitude liée au modèle. La liste de ces modèles et leur configuration sont données
dans le tableau 2.2. Ces simulations ont été réalisées dans le cadre des programmes HyMeX
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FIGURE 2.14 Région d’étude des simulations climatiques régionales HyMeX/Med-CORDEX
où les couleurs indiquent la topographie et les cercles blancs les stations de mesure utilisées
dans cette étude.

(Drobinski et al., 2014) et Med-CORDEX (Ruti et al., 2016) et couvrent la période 1989-2008
comme recommandé. Quelques simulations ont ensuite été étendues à la période 1979-2008
pour couvrir la nouvelle période ERA-Interim et d’autres simulations ont été prolongées
jusqu’en 2014 afin de couvrir les périodes d’observation HyMeX (Drobinski et al., 2014).
Tous les modèles utilisent les réanalyses ERA-Interim comme données de forçage aux limites
toutes les 6h. Pour LMDZ, qui est un modèle ayant une capacité de zoom sur une région
donnée, la température, la vitesse du vent et l’humidité spécifique sont guidées vers les
champs ERA-Interim en dehors du domaine Med-CORDEX. On notera que la maille de
ce modèle est irrégulière à l’intérieur du zoom et varie entre 50 et 30 km. Tous les autres
modèles à aire limitée sont forcés sur les bords en utilisant les réanalyses tri-dimensionnelles
du vent, de l’humidité, de la température ou de la température potentielle et l’altitude du
géopotentiel. Pour CCLM, les nuages de glace et d’eau liquide sont également prescrits aux
limites. Les simulations WRF-IPSL utilisent la technique de guidage à toutes les échelles
dans le domaine pour la température, le vent et l’humidité au-dessus de la couche limite
planétaire (Salameh et al., 2010, Omrani et al., 2013, 2015). Les autres modèles n’utilisent
pas la technique de guidage à l’intérieur du domaine.

Pour la réduction d’échelle des réanalyses ERA-Interim, 14 simulations ont été produites
à partir de 8 modèles (ALADIN V5.2, Colin et al., 2010 ; Herrmann et al., 2011 ; CCLM,
Rockel et al., 2008 ; RegCM V4.3, Giorgi et al., 2012 ; WRF V.3.1.1, Skamarock et al., 2008 ;
le modèle couplé WRF-NEMO-MED12, Drobinski et al., 2012 ; LMDZ V4 couplé avec
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Pays Nombre Fréquence Période Fournisseur Références
de stations temporelle de mesure des données

Croatie 1 1 et 3 h, 24 h 1995-2008 DHMZ Zaninović et al. (2008)
France 3 3 h, 24 h 1979-2008 Météo-France Drobinski et al. (2016)
Grèce 2 3 h, 24 h 1978-2006 HNMS Mamara et al. (2013)
Israël 4 3 h, 24 h 1950-2014 IMS –
Italie 7 3 h, 24 h 1985-2013 MeteoTrentino Norbiato et al. (2009)

Panziera et al. (2015)
Zahumensky (2010)

Espagne 1 10, 20 et 30 min, 1957-2010 Ebro Grau (2003)
1 et 3 h, 24 h Observatory Turco et al. (2014)

TABLE 2.1 Origine des données in-situ, fréquence d’observation, période de mesure utilisée
dans cette étude, fournisseurs des données et références. Tous les fournisseurs des données
sont des services météorologiques régionaux ou nationaux, sauf l’Ebro Observatory.

NEMO-MED8, Hourdin et al., 2006). L’utilisation de la haute résolution et du couplage
océan/atmosphère constituent un aspect novateur du programme Med-CORDEX dont nous
évaluerons la performance dans le cadre de la relation température-précipitations extrêmes
dans la région méditerranéenne. Cinq simulations ont été réalisées avec des résolutions
supérieures à 50 km (0.11o ou 0.18o), et 9 avec une basse résolution (0.44o) sur le domaine
Med-CORDEX. Parmi ces 14 simulations, 4 (CCLM, ALADIN, WRF, PROMES) ont été
réalisées en double avec le même modèle et avec une configuration similaire en ne changeant
que la résolution et 11 ont été faites avec uniquement un modèle d’atmosphère, i.e. la SST
a été prescrite par les réanalyses ERA-Interim comme condition à la limite inférieure du
domaine. 3 simulations incluent un modèle d’océan interactif (NEMO-MED8 ou NEMO-
MED12, Brossier et al., 2011, 2012, Lebeaupin Brossier et al., 2012) qui calcule la SST. Les
simulations sont appelées par le nom du groupe modélisateur suivi du nom et de la version
du modèle, et la résolution (11 pour 0.11o, 18 pour 0.18o et 44 pour 0.44o).

2.2.2 Analyse des observations

La figure 2.15 montre le 99ème quantile des précipitations en fonction de la température
moyenne journalière à la surface provenant de stations de mesures in-situ en Croatie, France,
Israël, Italie, Espagne et Grèce et provenant de E-OBS aux points de grille les plus proches.
Malgré une sous-estimation des précipitations pour les données E-OBS par rapport aux
mesures in-situ, il y a un accord remarquable dans la relation température-précipitations
extrêmes, et le comportement sous-CC semble commun à tous les jeux de données aux
hautes températures. La première chose remarquable est que la forme en crochet observée
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pour les précipitations extrêmes du sud-est de la France, est robuste dans toutes les stations
distribuée autour du bassin méditerranéen (à l’exception de Israël, voir plus loin) et pour
toutes les durées de précipitations. Comme dans la partie précédente on peut définir une
température Tbreak en-dessous laquelle la relation est CC et au-dessus laquelle la tendance est
sous-CC, voire presque systématiquement négative. En d’autres termes, la température Tbreak

est la température à laquelle on observe une forte variation de la pente des précipitations
extrêmes en fonction de la température. La température Tbreak est autour de 20oC dans
l’ouest de la région méditerranéenne (en Espagne et en France) et décroît à mesure que
l’on se déplace vers l’est et atteignant 7oC en Grèce. En dépit d’une certaine variabilité
dans chaque pays, la figure 2.16 montre que le comportement général d’un pays à un autre
est largement reproductible dans toutes les stations de mesure. La figure 2.16 montre la
relation température-précipitations extrêmes dans toutes les stations sélectionnées en France,
Italie, Israël et Grèce (nous n’avions qu’une seule station de mesure pour la Croatie et
l’Espagne). En Israël, la pente de la relation température-précipitations extrêmes est négative
pour toutes les températures (figure 2.15c). Aucune des autres stations ne montre une telle
tendance pour des durées de cumul des précipitations sous-journaliers. Cette pente négative
s’observe sur plusieurs stations d’Israël (figure 2.16c). Un résultat similaire a été trouvé
dans les régions tropicales de l’Amérique du sud bien que l’échelle sous-journalière n’aie
pas été traitée (Maeda et al., 2012). Comme montré dans le chapitre précédent dans le
sud de la France et dans l’étude de Utsumi et al. (2011) au Japon, la pente de la relation
température-précipitations extrêmes augmente lorsque l’on abaisse la durée de cumul des
précipitations.

Cela est bien expliqué par la baisse de la durée des précipitations aux hautes températures
plutôt qu’une baisse d’intensité des précipitations. En Espagne, la résolution temporelle des
données permet d’évaluer la durée de cumul des précipitations limite pour laquelle l’effet de
moyenne temporelle n’affecte plus la pente de la relation température-précipitations extrêmes.

Comme il n’y a pas de différences significatives entre les pentes aux hautes températures
des précipitations sous-horaires, on peut affirmer que cette durée de cumul des précipitations
limite se situe entre 30 minutes et une heure pour l’Espagne. En Espagne, le comporte-
ment sous-CC aux hautes températures est toujours présent pour les plus faibles durées de
cumul des précipitations et résulte donc bien de phénomènes physiques, et pas d’un effet
de moyenne. On constate que la forme en crochet est aussi présente en Croatie pour les
précipitations horaires, ce qui suggère que ce comportement pourrait être robuste dans la
région méditerranéenne. Il faut cependant rester prudent quant à ce type de généralisation,
étant donné le faible nombre de stations utilisées dans cette étude par rapport à la dimension
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FIGURE 2.15 Précipitations extrêmes (99ème quantile) sur dix minutes (magenta), vingt
minutes (jaune), trente minutes (rouge), une heure (cyan), trois heures (vert) et une journée
(bleu pour les mesures in-situ, noir pour les données E-OBS) en fonction de la température
à 2 m moyennée sur la journée aux stations météorologiques de Split en Croatie (a), près
de Montpellier en France (b), à Jérusalem en Israël (c), à Telve en Italie (d), à Roquetes en
Espagne (e) et à Alexandroupoli en Grèce (f) pour les données in-situ et les données E-OBS
aux points de grille les plus proches. La ligne en pointillé rouge représente la pente de CC.

de la région méditerranéenne. En Espagne, un comportement super-CC est observé pour les
plus petites échelles de temps entre 5oC et 10oC. Cela est cohérent avec les observations
de Lenderink et van Meijgaard (2008) à De Bilt aux Pays-Bas, bien que le comportement
super-CC ait été constaté pour des températures bien plus chaudes, de façon similaire à ce
que l’on observe pour les précipitations tri-horaires en France (figure 2.15b).

2.2.3 Évaluation et analyse des simulations

La figure 2.17 montre les précipitations extrêmes (99ème quantile) journalières en fonction
de la température journalière moyenne à la surface des stations météorologiques de mesure
en Croatie, France, Israël, Espagne et Grèce et pour les simulations HyMeX/Med-CORDEX
aux points de grille les plus proches. En analysant les courbes des précipitations extrêmes
dans les figures 2.15 et 2.17, on s’aperçoit que la température Tbreak décroît de l’ouest vers
l’est du bassin méditerranéen. Elle est autour de 16-20oC en Espagne, France et Croatie,
descend à 7-10oC en Grèce et n’est pas détectable en Israël où la pente est négative pour
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FIGURE 2.16 Précipitations journalières extrêmes (99ème quantile) en fonction de la tempé-
rature moyenne journalière à 2 m sur toutes les stations sélectionnées en France (a), Italie
(b), Israël (c) et Grèce (d) pour les mesures in-situ. Pour chaque pays, la relation obtenue en
moyennant toutes les stations est montrée en noir.

toutes les températures. Même si l’on peut constater une certaine variabilité, les modèles
reproduisent de manière similaire les pentes et la température Tbreak des observations in-situ.
On constate aussi une sous-estimation quasi-systématique des précipitations modélisées par
rapport aux observations. Cette sous-estimation n’est pas surprenante car dans le cas des
modèles, les précipitations sont moyennées sur l’ensemble de la maille, soit 2500 km2, alors
que les mesures des extrêmes dans les stations in-situ sont locales. De tels événements sont
rarement extrêmes sur une si grande surface, ce qui fait que dans sa moyenne le modèle prend
en compte des valeurs périphériques plus faibles que l’extrême local et contribue ainsi à
réduire l’extrême de précipitations. Cet effet de moyenne a été constaté par Chen et Knutson
(2008) qui montrent qu’il dépend de la résolution du modèle et du quantile de précipitations
extrêmes utilisé. Si l’on revient sur la figure 2.17, on peut affirmer que pour les stations
étudiées, la simulation GUF-CCLM4-8-18-MED44 est la plus proche des observations in-situ
des précipitations extrêmes alors que la simulation CNRM-ALADIN52-MED44 sous-estime
fortement les précipitations.
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On peut constater que la courbe des précipitations extrêmes journalières en fonction de
la température journalière en Italie ne présente pas de température Tbreak identifiable pour
l’ensemble des modèles et pour toutes les durées de précipitations. Dans la section précédente,
nous avons expliqué une telle forme en crochet par plusieurs facteurs résultant plus ou
moins directement d’une baisse de l’humidité relative avec la température. L’efficacité des
précipitations, la quantité d’eau apportée dans le nuage relativement à la saturation de surface,
la durée des précipitations et la vitesse verticale diminuent à partir d’une certaine température
et contribuent à créer la forme en crochet. La station italienne que nous considérons ici est
cependant un cas particulier par rapport aux autres stations car elle se situe au cœur d’un
massif montagneux, le Trentin. Cette région montagneuse n’est pas concernée par la baisse de
l’humidité relative avec la température (voir la figure 4.6), la fonte des neiges pourrait en être
la cause. Il est probable que cela soit la raison pour laquelle la température Tbreak n’est pas
identifiable dans cette station. La pente des précipitations journalières extrêmes en fonction
de la température journalière moyenne est négative au-dessus de 10oC en Italie et en Israël,
ce qui est assez bien reproduit par les simulations sauf pour CMCC-CCLM4-8-19-MED44
et GUF-CCLM4-8-18-MED44. En revanche, contrairement à la station en Israël, la pente de
la courbe température-précipitations extrêmes en Italie est sensible à la durée de cumul des
précipitations puisque l’on observe un comportement CC pour la courbe des précipitations
horaires (voir la figure 2.15).

La figure 2.18 montre la répartition spatiale de la pente de la relation température-
précipitations extrêmes journalières aux températures inférieures à la température Tbreak

(le terme "pente aux basses températures" sera également utilisé par mesure de simplifica-
tion). Pour les points de grilles où on ne peut pas identifier de température Tbreak, il s’agit
de la valeur de la pente moyenne sur l’ensemble de la courbe température-précipitations
extrêmes. La pente aux basses températures est proche de celle prévue par CC (≃ 6.5%
.oC-1) pour la plupart des régions du nord-ouest de la région méditerranéenne. A l’inverse,
des pentes négatives sont observées dans le sud et l’est de la région méditerranéenne. Tous
les modèles reproduisent la limite entre les zones concernées par un comportement CC et
les zones concernées par un comportement sous-CC caractérisées par un climat aride. Cer-
taines simulations produisent néanmoins des pentes trop fortement négatives, comme ICTP-
RegCM4-3-MED44, LMD-LMDZ4NEMOMED8-MED44, CMCC-CCLM4-8-19-MED44,
et GUF-CCLM4-8-18-MED44. D’autres sous-estiment (CNRM-ALADIN52-MED44) ou
sur-estiment (IPSL-WRF311-MED44) la zone aride avec des pentes négatives sur le nord
de la région méditerranéenne. Cependant les différences les plus grandes se trouvent aux
endroits où il n’y a pas d’observations E-OBS disponibles, c’est-à-dire principalement dans
le sud et l’est de la région méditerranéenne.
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FIGURE 2.17 Précipitations journalières extrêmes (99ème quantile) en fonction de la tem-
pérature moyenne journalière aux stations de mesure in-situ à Split en Croatie (a), sur la
côte méditerranéenne en France (b), à Jérusalem en Israël (c), à Telve en Italie (d), à Ro-
quetes en Espagne (e) et à Alexandroupoli en Grèce (f) à partir des mesures in-situ (en
bleu), des données E-OBS aux points de grilles les plus proches (en noir) et des simula-
tions HyMeX/Med-CORDEX à 0.44o de résolution (CMCC-CCLM4-8-19-MED44 : rouge ;
CNRM-ALADIN52-MED44 : vert ; ICTP-RegCM4-3-MED44 : orange ; ITU-RegCM4-3-
CLM-MED44 : magenta ; IPSL-WRF311-MED44 : cyan ; GUF-CCLM4-8-18-MED44 : vert
foncé ; UCLM-PROMES-MED44 : gris ; LMD-LMDZ4NEMOMED8-MED44 : bleu) aux
points de grille les plus proches.

La figure 2.19 montre la répartition spatiale de la pente de la relation température-
précipitations extrêmes journalières aux hautes températures (supérieures à la température
Tbreak). Aucune pente n’a pu être calculée dans la plupart des régions du sud et de l’est
de la région méditerranéenne où la température Tbreak n’a pu être déterminée. On observe
des pentes négatives sur l’ensemble du pourtour méditerranéen pour les mesures E-OBS
et pour toutes les simulations utilisées. Ce comportement sous-CC est constaté au-delà de
températures allant de 27oC à 2oC d’ouest en est (figure 2.17), à comparer avec des valeurs
autour de 20-25oC dans des études précédentes (Utsumi et al., 2011).

De manières similaire aux précipitations journalières, l’intensité des précipitations tri-
horaires est systématiquement sous-estimée par les modèles, comme montré sur la figure
2.20. Pour la station en Israël, la relation température-précipitations extrêmes est trop variable
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FIGURE 2.18 Pentes de la relation température-précipitations journalières extrêmes pour des
températures plus froides que la température Tbreak, calculée à partir des données E-OBS
et des simulations HyMeX/Med-CORDEX à 0.44o de résolution horizontale. Les cercles
colorés représentent la valeur des pentes aux différentes stations de Croatie, France, Grèce,
Italie, Israël et Espagne.

pour les mesures in-situ et ne permet pas d’établir de conclusion. La plupart des modèles
produisent toujours des pentes négatives à toutes les températures, sauf pour la simulation
CNRM-ALADIN52-MED44 qui montre une courbe en crochet avec une température Tbreak

autour de 10oC. CMCC-CCLM4-8-19-MED44 et GUF-CCLM4-8-18-MED44 proposent
une pente légèrement positive. Ce sont aussi les seuls modèles qui reproduisent l’absence
de précipitations aux températures supérieures à 16oC. Pour toutes les autres stations sauf
celle en France, tous les modèles produisent une pente négative moins forte aux hautes
températures par rapport à la pente des précipitations journalières. En Italie, la pente obtenue
pour les données in-situ est positive pour toutes les températures alors que la plupart des
modèles simulent une forme en crochet avec une température Tbreak autour de 10oC (et
20oC pour CMCC-CCLM4-8-19-MED44). C’est en France et en Croatie que la relation
température-précipitations extrêmes est la mieux reproduite par les modèles.
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FIGURE 2.19 Identique à la figure 2.18 mais pour les températures supérieures à la tempéra-
ture Tbreak.

L’analyse de la sensibilité à la résolution révèle qu’il n’y a pas d’effet de la résolution hori-
zontale (0.44-0.11) sur la relation température-précipitations extrêmes pour les précipitations
journalières (non montré). Quand on utilise les précipitations tri-horaires, la sensibilité à la
résolution devient plus significative sur certaines stations mais reste malgré tout assez faible.
En effet, le ratio des précipitations tri-horaires sur les précipitations journalières utilisé dans la
partie précédente et dans l’étude de Utsumi et al. (2011), semble être sensible à la résolution
aux hautes températures. On rappelle que le ratio vaut 1 quand l’intensité tri-horaire des
précipitations journalières est identique à l’intensité tri-horaire des précipitations tri-horaires.
Cela arrive lorsqu’il pleut toute la journée avec la même intensité. Inversement quand le ratio
vaut 8, il ne pleut que pendant trois heures dans la journée. Aux basses températures le ratio
est statistiquement le même aux basses et hautes résolutions, avec une valeur d’environ 2.5
en bon accord avec les observations (non montré). Ce ratio est assez bas, ce qui suggère des
événements extrêmes longs probablement dominés par des précipitations de type stratiforme.
Le ratio augmente avec la température pour toutes les simulations et les mesures in-situ mais
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FIGURE 2.20 Identique à la figure 2.17 mais pour les précipitations tri-horaires.

avec une pente plus faible pour les simulations à basse résolution. Pour les températures
les plus hautes, la différence de ratio entre les simulations à haute et à basse résolution
est généralement significative, excepté pour les simulations du modèle UCLM-PROMES.
Les ratios pour les hautes résolutions sont toujours plus faibles que celui des observations
(≃ 6) mais ils sont plus proches par rapport aux simulations à basse résolution. Aux hautes
températures, les précipitations simulées sont principalement de nature convective et leur
durée est fortement sensible au schéma de convection. Puisque le ratio est plus fort aux
hautes températures pour les hautes résolutions par rapport aux basses résolutions, la courbe
se redresse davantage aux hautes températures pour les simulations à haute résolution. Dans
la première partie, en moyennant spatialement les séries temporelles de plusieurs stations
météorologiques du sud-est de la France, nous avions pu observer un effet similaire de la
moyenne spatiale sur la relation température-précipitations extrêmes. La sensibilité était en
revanche plus importante et également présente pour les précipitations journalières, ce qui
n’est pas le cas dans les simulations de cette partie. Ces différences confirment que baisser la
résolution d’un RCM ne revient pas tout à fait à effectuer une moyenne spatiale des points de
grille de la résolution la plus haute vers la grille de la basse résolution.

Nous avons aussi regardé l’impact du couplage entre l’océan et l’atmosphère sur la
relation température-précipitations extrêmes mais il semble que celui-ci soit inexistant ou
très faible (non montré). Ce n’est pas surprenant car le couplage océan-atmosphère semble
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affecter le lieu des précipitations extrêmes plutôt que leur intensité(Lebeaupin Brossier et al.,
2013, 2015, Berthou et al., 2014, 2015).

2.3 Conclusion

Utiliser la relation température-précipitations extrêmes dans le climat présent pour es-
timer la tendance des précipitations extrêmes dans un climat qui se réchauffe doit être fait
avec précaution. Comme cela a aussi été suggéré par Utsumi et al. (2011), utiliser des cu-
muls journaliers de précipitations peut aboutir à la conclusion hâtive que les précipitations
extrêmes vont diminuer dans un climat futur plus chaud, or ce résultat ne se généralise pas
pour toutes les durées de cumul des précipitations. L’applicabilité potentielle de la relation
de CC est en effet améliorée pour les précipitations tri-horaires dans les observations et
les simulations. Cependant même pour les données tri-horaires, la relation température-
précipitations extrêmes peut très fortement dévier de la relation de CC. La variabilité de la
relation température-précipitations et les écarts à la relation thermodynamique de CC peuvent
être liés à plusieurs phénomènes. Le fait que l’on utilise la température de surface comme
indicateur de la température de condensation est un facteur important qui peut aboutir à
des écarts à la relation de CC dans les situations arides, où les sources d’eau sont limitées.
Dans notre étude dans le sud-est de la France, nous avons mis en évidence que des aspects
dynamiques caractéristiques d’un type d’événement et d’une saison, modifient également la
relation température-précipitations extrêmes.

Dans un second temps, nous avons analysé la relation température-précipitations extrêmes
pour l’ensemble de la région méditerranéenne à l’aide d’observations in-situ sur la période
1979-2008 et un ensemble de simulations régionales réalisées dans le cadre des programmes
HyMeX et Med-CORDEX. Bien que l’on observe des différences quantitatives entre les
différents modèles, le changement des précipitations extrêmes avec la température est robuste
et cohérent entre les modèles. Cette étude met en évidence la variabilité spatiale de la
relation température-précipitations extrêmes dans le bassin méditerranéen. En général, cette
relation est en forme de crochet avec des pentes positives suivant la loi de CC aux basses
températures et des pentes négatives aux hautes températures. La température Tbreak, c’est-
à-dire la température correspondant à la rupture de pente, varie de 20oC dans la partie
occidentale de la région méditerranéenne à une valeur inférieure à 10oC en Grèce. Elle
devient indétectable dans l’est et le sud de la région méditerranéenne, ce qui veut dire que
la pente est toujours négative dans les régions arides du bassin méditerranéen. La relation
température-précipitations extrêmes est insensible au couplage océan-atmosphère et dépend
faiblement de la résolution pour les hautes températures et les faibles durée de cumul des
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précipitations (où les précipitations sont souvent paramétrisées). Cela est dû à la durée
moyenne des précipitations différente selon la résolution aux petites échelles temporelles.
Ces effets de résolution sont cependant faibles et n’affectent pas la relation température-
précipitations extrêmes de manière significative contrairement à l’effet de moyenne spatiale
réalisé sur un réseau dense de données in-situ.

Singh et O’Gorman (2014) ont montré que des changements dans la microphysique
pouvaient affecter la relation température précipitations-extrêmes. Les aérosols, présents
en fortes concentrations dans le bassin méditerranéen, ont la capacité de servir de noyau
de condensation pour les gouttelettes nuageuses et sont donc susceptibles de modifier la
microphysique des nuages et les précipitations. Le chapitre suivant est dédié à l’étude des
effets indirects de ces aérosols sur les précipitations, ainsi qu’à leur impact sur la relation
température-précipitations dans la région euro-méditerranéenne.



Chapitre 3

Impact des aérosols sur la relation
température-précipitations

3.1 Introduction

Les aérosols ont de multiples effets possibles sur le climat. Par leur capacité à absorber
le rayonnement solaire (effet direct) ou leur capacité à servir de noyau de condensation
pour former des nuages épais optiquement (effet indirect), les aérosols ont en particulier
un impact négatif sur le bilan radiatif à la surface de la Terre. Cela se traduit par des
températures de surface plus faibles en présence d’aérosols. Comme vu dans les chapitres
précédents, les précipitations sont très sensibles à la température de surface. Les aérosols
sont donc susceptibles d’avoir une influence significative sur la distribution et l’intensité des
précipitations. Alors que l’effet direct des aérosols en Méditerranée a déjà été étudié à partir
de simulations numériques (Flamant et al., 2015, Nabat et al., 2015, 2016) et d’observations
(Flamant et al., 2015), ces dernières ne prennent généralement pas en compte les effets
indirects des aérosols dont l’impact sur le climat est ainsi bien moins connu. Dans ce
chapitre nous avons donc choisi de ne nous intéresser uniquement aux effets indirects des
aérosols sur les précipitations en Méditerranée. Dans ce contexte, nous avons réalisé une
paire de simulations en utilisant le modèle WRF (Weather Research and Forecasting model
version 3.7.1 ; Skamarock et al., 2008) à 50 km de résolution avec le schéma convectif de
Kain-Fritsch (Kain, 2004) et le schéma microphysique de Thompson et Eidhammer (2014).
Une simulation est forcée avec de très fortes concentrations en CCN (simulation MAX) et
l’autre avec de très faibles concentrations en CCN (simulation MIN). L’utilisation d’une
telle configuration nous permet d’isoler les effets indirects des aérosols sur les précipitations
dans la région méditerranéenne. Les processus gouvernant l’occurrence des précipitations
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sont très différents entre l’hiver et l’été : alors que les précipitations stratiformes de grande
échelle dominent en hiver, la contribution des précipitations convectives de petite échelle
augmente considérablement en été. Pour permettre d’examiner l’effet indirect des aérosols
sur les précipitations d’une façon plus précise en tenant compte à la fois de la contribution de
la grande échelle et celle de la paramétrisation, nous avons choisi de restreindre notre étude
aux précipitations d’été. La représentation des précipitations dans les RCM est très sensible
au schéma de convection utilisé (Di Luca et al., 2014) et il a été montré que l’utilisation de
schémas de convection peut avoir pour effet de réduire artificiellement l’effet microphysique
des aérosols (Khain et al., 2015). C’est pourquoi une autre paire de simulations a été réalisée
à une résolution de 3.3 km, ce qui permet de résoudre les panaches convectifs (simulations
que nous appellerons HR pour "High Resolution"). Ces deux simulations supplémentaires
permettent de vérifier que les effets identifiés dans les deux simulations à basse résolution
(que nous appellerons LR pour Low Resolution) ne sont pas de simples conséquences du
schéma de convection, et permettent également d’examiner comment les effets indirects
des aérosols affectent les précipitations d’été dans un modèle où la convection est résolue
explicitement. Les interactions entre les aérosols et les nuages peuvent se produire à travers
plusieurs processus. Les aérosols servent de noyau de condensation pour la formation des
gouttelettes d’eau ou des particules de glace nuageuse, modifiant ainsi le nombre et la
taille des gouttelettes et des particules de glace, ce qui affecte la physique et la dynamique
atmosphérique de plusieurs façons. Les aérosols ont ainsi été suspectés d’augmenter le
contenu en eau, la durée de vie et la hauteur des nuages par le biais de la réduction du rayon
des particules nuageuses (Charlson et al., 1987, Radke et al., 1989, Pincus et Baker, 1994,
Rosenfeld, 2000), un effet que l’on appelle souvent effet Albrecht (1989). Cependant des
études récentes ont suggéré que l’effet Albrecht (1989) sur le contenu en eau des nuages
pourrait être compensé par une augmentation de l’évaporation et de l’entrainement d’air
sec (Small et al., 2009, Seifert et al., 2015). Cet effet dépend du type de nuage et de ses
propriétés (Fan et al., 2016) et du schéma microphysique (Zhou et Penner, 2017). Un autre
processus connu sous le nom d’effet Twomey réfère à l’augmentation de l’épaisseur optique
des nuages (COD) avec l’augmentation de la concentration en aérosols du fait de la réduction
du rayon des gouttelettes nuageuses et de l’augmentation du nombres de particules nuageuses
(Twomey, 1977). Dans certaines conditions, les aérosols pourraient également renforcer la
convection profonde en augmentant le dégagement de chaleur latente (Rosenfeld et al., 2008).
Les effets indirects ne sont pas aussi bien connus que les effets directs car ils impliquent
plusieurs processus physiques qui se compensent en partie (Stevens et Feingold, 2009). Cette
caractéristique a été constatée dans plusieurs études sur l’effet indirect des aérosols (Fan
et al., 2013, Grabowski et Morrison, 2011, Morrison et Grabowski, 2011, Seifert et al.,
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2012, van den Heever et al., 2011). Seifert et al. (2012) ont par exemple constaté que
les compensations entre ces différentes rétroactions expliquent un effet total faible sur les
précipitations d’été en Allemagne. Les simulations qu’ils ont utilisées sont assez similaires
aux simulations à haute résolution (HR) que nous utilisons dans ce chapitre. En revanche
dans notre cas il s’agit d’une seule simulation qui couvre six mois d’avril à septembre, dans
leur cas il s’agit d’un ensemble de simulations d’un jour pour l’été et sur un domaine plus
petit que le nôtre. Les effets indirects des aérosols sur le long terme sont donc potentiellement
inhibés dans leur configuration (Fan et al., 2013). Notre simulation et notre domaine sont
suffisamment grands pour que de tels effets puissent être observables. Parmi ces effets, on
trouve l’effet de refroidissement radiatif en surface lorsque l’on augmente la concentration en
aérosols. Ce refroidissement en surface peut résulter de l’effet direct ou des effets indirects
des aérosols. Ce refroidissement de surface dû aux aérosols, avec pour effet une réduction
des précipitations, a été décrit dans plusieurs études numériques à l’échelle globale comme
Ramanathan et al. (2001), Salzmann et al. (2014), Bollasina et al. (2011) et Lelieveld et al.
(2002) pour la région méditerranéenne. Les effets du refroidissement de surface lié aux
aérosols sur les précipitations ont été étudié par Seifert et al. (2012) et Fan et al. (2013) à une
échelle plus fine, où la convection est résolue. Ces deux études ont identifié un refroidissement
de surface à cause des effets indirects des aérosols, avec peu d’effet sur les précipitations en
dépit d’une stabilisation de la colonne atmosphérique. Morrison et Grabowski (2011) ont
observé une stabilisation de l’atmosphère lié à un réchauffement de la haute troposphère par
effet indirect des aérosols, aboutissant à une légère baisse des précipitations. Cependant la
stabilisation de l’atmosphère n’aboutit pas toujours à une baisse des précipitations car cet
effet est en compétition avec l’effet d’invigoration convective (Fan et al., 2013). Ce dernier
effet est une conséquence de la formation de plus petites gouttelettes d’eau dans les nuages
pollués qui augmente la quantité d’eau atteignant le niveau de givrage et libérant davantage
de chaleur latente de congélation en présence de nombreux aérosols. Ce gain de chaleur
latente dans les nuages pollués se manifeste par des courants ascendants plus intenses qui
dynamisent la convection (Rosenfeld et al., 2008, Altaratz et al., 2014). Il a été montré que
l’effet d’invigoration convective par les aérosols peut augmenter localement les précipitations
dans certaines conditions mais ne peut pas agir sur les précipitations à l’échelle globale qui
sont contraintes par le flux d’évaporation.

Les études faites à partir de données d’observation étaient délicates dans ce domaine car
il est difficile de séparer l’effet indirect des aérosols des autres effets (Denman et al., 2007),
la modélisation numérique fournit une approche possible vers ce problème. Cependant de
telles études sont assez souvent menées en changeant les concentrations en aérosols dans
le schéma radiatif et le schéma microphysique du modèle, ce qui ne permet pas de séparer
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l’effet direct des effets indirects des aérosols. C’est le cas pour des études numériques à
haute résolution (Fan et al., 2012, Li et al., 2008, Lerach et al., 2008, Lynn et al., 2005,
van den Heever et Cotton, 2007) et à basse résolution (Lohmann et al., 2007, Song et Zhang,
2011, Jacobson, 2001). Dans ce chapitre, nous allons utiliser une configuration du modèle
WRF permettant de modifier les effets indirects des aérosols en gardant les effets directs
inchangés. La première partie décrit la configuration du modèle et des expériences. L’analyse
des expériences de sensibilité aux effets indirects des aérosols est réalisée dans la seconde
partie. Les résultats qui y sont présentés ont fait l’objet d’une publication (voir annexe B :
Da Silva et al., 2018). La troisième partie est consacrée à l’impact des aérosols sur la relation
température-précipitations et correspond à un article en préparation (voir annexe B : Da Silva
et al., 2018). Enfin la dernière partie dresse un bilan du chapitre.

3.2 Configuration du modèle et des expériences

L’étude est réalisée à partir d’analyses de simulations numériques réalisées avec le modèle
climatique régional WRF (Weather Research and Forecasting model, Skamarock et al., 2008)
version 3.7.1. Ces simulations testent la sensibilité du climat à l’effet indirect des aérosols.
WRF est un modèle non hydrostatique à aire limitée et utilisant une discrétisation verticale
massique. Les simulations utilisées ont été réalisées à 50 km et à 3.3 km de résolution
horizontale avec dans les deux cas 33 niveaux verticaux allant de la surface jusqu’au niveau
de pression 50 hPa. Il y a environ 8 niveaux dans les 1000 premiers mètres de l’atmosphère.
Le domaine de simulation contient le pourtour méditerranéen, une grande partie de l’Europe
et l’Atlantique du nord-est (voir figure 3.1). Le modèle GFS (pour "Global Forecast System",
National Centers for Environmental Prediction National Weather Service, 2000) fournit à
la fois les conditions initiales et celles aux limites du domaine toutes les 6h avec 1 degré
de résolution en longitude et en latitude. Pour éviter que le modèle ne s’écarte trop de son
champ de forçage, la technique du "guidage" est utilisée (Salameh et al., 2010, Omrani et al.,
2013, 2015). Elle consiste à ajouter un terme de relaxation vers les analyses GFS pour la
température, l’humidité, le géopotentiel et le vent. Suivant l’étude de Omrani et al. (2013),
nous avons choisi un coefficient de relaxation valant 5.10-5 s-1 (soit environ 5h30 pour le
temps de relaxation). Les SST sont également fournies par GFS. Les données géographiques
ont une résolution horizontale de 5’ et proviennent du centre d’étude géophysique des États-
Unis. La nature du sol est basée d’une part sur les données de sol de l’organisation des
Nations-Unies pour l’alimentation et l’agriculture (FAO) et d’autre part sur les données
de sol de STATSGO (State Soil Geographic), dans les deux cas à 10’ de résolution. Ces
simulations ont été réalisées avec un schéma d’ordre 2.5 pour la paramétrisation de la
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couche limite atmosphérique, il s’agit du schéma de Mellor-Yamada (Nakanishi, 2001). Le
schéma de Jiménez et al. (2012) a été choisi pour paramétrer la couche de surface dans nos
simulations. La convection est paramétrisée dans nos simulations à 50 km de résolution par
le schéma de Kain-Fritsch (Kain, 2004) qui déclenche la convection dès qu’une parcelle
d’air (d’au moins 60 hPa d’épaisseur) est considérée comme instable, en prenant en compte
sa température, son humidité, la différence de température avec l’environnement lorsque la
parcelle atteint son niveau de condensation et la vitesse verticale résolue. Si le schéma estime
que la parcelle est effectivement apte à atteindre son niveau de condensation, alors elle est
relâchée à cette altitude avec une vitesse verticale initiale calculée à partir des paramètres
cités précédemment. Pour la suite de son ascension, la vitesse verticale de la parcelle est
déterminée avec l’utilisation d’une méthode lagrangienne prenant en compte l’entrainement,
le détrainement et le contenu en vapeur d’eau. Dans ces conditions, si la parcelle est capable
de s’élever d’au moins 3 km supplémentaires, la convection est activée, et s’arrête lorsque la
parcelle a libéré toute sa CAPE. On notera que la concentration en aérosols n’est pas prise en
compte explicitement dans le schéma de convection.

Pour ces simulations, nous avons adopté le schéma microphysique de Thompson et
Eidhammer (2014) qui est un schéma à un moment (rapport de mélange massique) pour la
neige et la grêle et à deux moments (rapport de mélange massique et concentration en nombre)
pour l’eau liquide nuageuse, l’eau solide nuageuse et la pluie. Les aérosols sont divisés en
deux catégories selon leur capacité à servir de noyau de condensation (CCN) pour la formation
de gouttelettes d’eau liquide (WFA pour "Water Friendly Aerosols") ou solide (IFA, pour "Ice
Friendly Aerosols"). Pendant la simulation, le nombre des WFA (NWFA) et celui des IFA
(NIFA) sont diffusés et advectés de la même façon que les autres variables. La concentration
en nombre des aérosols est initialisée et forcée par les bords par une climatologie. Pour
les WFA, on calcule à la surface une émission artificielle surfacique à partir de la valeur
initiale de NWFA au premier niveau vertical. Cette émission est nécessaire pour équilibrer
approximativement la perte des WFA par nucléation et par dépôt sec ou humide. En revanche
aucune émission de surface n’est appliquée pour les IFA. L’étude de sensibilité consiste
à modifier la climatologie de forçage des aérosols utilisée dans ce schéma microphysique.
Le schéma RRTMG (Iacono et al., 2008) a été choisi pour paramétriser le transfert radiatif
car il prend en compte les rayons effectifs de l’eau liquide nuageuse, l’eau solide nuageuse
et de la neige fournis par le schéma microphysique de Thompson et Eidhammer (2014)
pour résoudre les équations du transfert radiatif. Grâce à cette caractéristique les effets du
changement de la climatologie des aérosols dans le schéma microphysique seront pris en
compte dans le schéma radiatif, et l’ensemble des effets indirects des aérosols sera ainsi testé.
Il est important de noter qu’une autre climatologie de concentration en aérosols (Tegen et al.,
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1997) est utilisée dans le schéma RRTMG pour calculer l’effet direct des aérosols, ce qui
rend possible de tester la sensibilité du climat à l’effet indirect des aérosols sans modification
de l’effet direct.

Le modèle a été lancé pour deux différents forçages en NWFA et en NIFA pour une
période couvrant le printemps et l’été de l’année 2013. Comme il faut un certain temps (spin-
up) pour que le modèle s’adapte et s’équilibre avec les conditions initiales, les simulations
ont été commencées un mois avant la période d’étude. Les deux simulations débutent le
1er avril 2013 (après un mois de spin-up) et se terminent le 17 septembre 2013 (du fait de
problèmes numériques dans l’une des deux simulations). L’étude de sensibilité aux aérosols
consiste en deux simulations extrêmes en terme de concentration en NIFA et NWFA de façon
à pouvoir séparer clairement la sensibilité aux aérosols du "bruit" lié à la variabilité interne
du modèle. Dans une première simulation, qu’on appellera MIN par la suite, nous avons
utilisé une émission en aérosols sur l’ensemble du domaine de 1.75.10-4 kg.s-1. Dans une
seconde simulation, qu’on appellera MAX pour la suite, nous avons utilisé une émission
en aérosols sur l’ensemble du domaine de 1.75 107 kg.s-1. Bien que la différence de taux
d’émission entre la simulation MAX et la simulation MIN atteigne 11 ordres de grandeur,
l’application du schéma microphysique réduit cet écart sur les concentrations en NWFA et
NIFA. En effet le schéma de Thompson et Eidhammer (2014) limite le NWFA entre 10 cm-3

et 10 000 cm-3 et le NIFA entre 0.005 cm-3 et 10 000 cm-3. Les valeurs extrêmes d’émission
assurent que les concentrations en NWFA et NIFA dans la simulation MIN (respectivement
MAX) restent proches de la valeur minimale (respectivement maximale) imposée par le
schéma microphysique.

Exceptées ces différences de concentration en aérosols dans le schéma microphysique,
la configuration du modèle est strictement identique dans les simulations MIN et MAX.
Comme dit précédemment une paire de simulations à basse résolution (50 km, LR) et une
autre paire de simulations à haute résolution (3.3 km, HR) ont été réalisées. Ce dernier jeu de
simulations a été réalisé sans paramétrisation de la convection car on peut considérer qu’une
bonne partie des phénomènes convectifs est résolue à 3.3 km de résolution horizontale. C’est
la seule différence qu’il y a dans la configuration du modèle entre la paire de simulations HR
et la paire de simulations LR. Cette nouvelle paire de simulations à haute résolution sert à
évaluer si les résultats observés dans la simulation LR ne sont pas simplement la conséquence
de la formulation du schéma de convection, mais de phénomènes physiques bien réels. Les
simulations HR ont été réalisées sur un plus petit domaine en Europe centrale, à cause du
coût informatique. Ce plus petit domaine a été choisi pour ses caractéristiques continentales
et le fait qu’il soit bien éloigné des limites du domaines pour éviter les contaminations par
les conditions aux limites. Ces simulations HR sont forcées aux limites par des simulations
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intermédiaires (MR) réalisées à 16.6 km de résolution sur le domaine MR (voir figure 3.1).
Ces dernières simulations MR sont elle même forcées aux limites par les simulations LR
("one-way nesting"). L’analyse sera conduite dans un domaine européen (EUR) et un domaine
méditerranéen (MED, voir figure 3.1).

FIGURE 3.1 Domaine de simulation où les aires grisées représentent les zones géographiques
où le relief est supérieur à 500 m. Les boîtes EUR et MED indiquent les zones d’étude
utilisées. Le domaine de basse résolution (LR) est l’ensemble de la carte, le domaine intermé-
diaire (MR) est représenté par une boîte en contours épais contenant une partie de l’Europe,
de l’ouest de la France jusqu’à la Mer Noire, et la petite boîte en contours épais à l’intérieur
du domaine MR désigne le domaine à haute résolution (HR).

3.3 Analyse des expériences de sensibilité

3.3.1 Sensibilité de la simulation basse résolution à la concentration en
aérosols

La figure 3.2 montre la répartition spatiale des précipitations cumulées dans la simulation
MIN. Excepté pour le nord-est de l’Atlantique, les précipitations se concentrent plutôt dans
les terres en particulier sur la partie centrale et orientale de l’Europe ainsi que sur les chaînes
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de montagnes, ce qui est assez similaire à la climatologie des précipitations du mois de juin à
août présentée en figure 1.2. La figure 3.2 montre également la différence de précipitations
cumulées entre la simulation MAX et la simulation MIN (MAX-MIN). On trouve des
différences de l’ordre de 10%. De telles différences sont importantes si on les compare aux
résultats obtenus par Thompson et Eidhammer (2014) avec le même modèle et le même
schéma microphysique. La différence entre leur simulation polluée et leur simulation peu
polluée pour une dépression d’hiver passant sur les États-Unis était de 1.1%. Ce résultat
est attendu car dans notre étude le ratio de concentrations en aérosols entre nos simulations
"peu polluée" et "polluée" est bien plus grand (103 contre 10 dans l’étude de Thompson et
Eidhammer, 2014). La répartition spatiale des différences de précipitations cumulées montre
des dipôles de différences positives et négatives, ce qui suggère des compensations entre
différents effets ou des décalages spatiaux des précipitations.

FIGURE 3.2 Cumul des précipitations de la simulation MIN (de avril à septembre 2013) (a)
et différences des cumuls de précipitations entre la simulation MAX et la simulation MIN
(b).

Évaluons le premier effet indirect et ses conséquences sur les précipitations. La figure 3.3
montre les différences de flux solaire (SW), infrarouge (LW) et total descendants en surface
en fonction des différences de COD sur les régions continentales des boîtes EUR et MED
(voir figure 3.1). Le COD est calculé en utilisant l’équation simplifiée suivante :

τ =
∫

3
LWC

2ρwRe
dz (3.1)

où le LWC est le contenu en vapeur d’eau, ρw la masse volumique de l’eau, Re le rayon des
gouttelettes, et l’intégrale est calculée depuis la surface jusqu’au sommet de l’atmosphère
(pour notre cas il s’agit du niveau 50 hPa). Dans la suite nous montrons uniquement les
résultats pour l’eau sous l’état liquide car les effets des particules de glace sont comparative-
ment négligeables (non montré). La figure 3.3 montre une augmentation systématique du
COD. Cette augmentation du COD a pour effet d’une part de réduire fortement le flux SW
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(due à une augmentation de l’albédo des nuages) en surface et d’autre part de légèrement
augmenter le flux LW en surface du fait d’une augmentation du taux d’émission LW par des
nuages optiquement plus épais. Cependant l’effet dans le visible est bien plus fort que dans
l’infrarouge, ce qui aboutit à un refroidissement radiatif proportionnel au changement de
COD entre les deux simulations. Le fait que les modifications du flux SW dominent celles
des flux LW a aussi été constaté par Fan et al. (2013) aux États-Unis, en Chine, et dans le
Pacifique tropical de l’ouest. Ce constat ne peut pas se généraliser dans toutes les situations :
Shupe et Intrieri (2004) ont montré que la comparaison entre le SW et le LW dépendait
de plusieurs paramètres comme l’angle zénithal du soleil, l’albédo de surface, le COD et
l’altitude des nuages.
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FIGURE 3.3 Différences des flux descendants solaires (∆RSW , noir), infrarouges (∆RLW ,
vert) et totaux (∆Rtot , rouge) en surface en fonction de la différence de COD (∆τ) entre la
simulation MAX et la simulation MIN sur les domaines EUR (a) et MED (b)

Ces résultats sont une conséquence logique de l’effet Twomey (1977), qui tend à augmen-
ter le COD en présence de fortes concentrations en WFA. D’une part l’augmentation de la
section efficace totale des nuages fait augmenter leur albédo et donc diminue le flux solaire
incident à la surface. D’autre part, plus le COD est grand plus les nuages émettent dans le
domaine de l’infrarouge. Comme discuté précédemment, le bilan total de réchauffement
radiatif en surface par SW et LW reste négatif dans notre étude.

La figure 3.2b est marquée par la présence de dipôles de différences positives et néga-
tives entre les précipitations des simulations MAX et MIN, suggérant de possibles effets
compensatoires. Comme vu en introduction, les processus de formation des nuages et des
précipitations diffèrent selon la nature des mouvements verticaux mis en jeu, convectifs
ou stratiformes. De plus, nos simulations à basse résolution font explicitement cette sé-
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paration entre les précipitations stratiformes générées par le schéma microphysique et les
précipitations convectives générées par le schéma convectif. Pour étudier les différences de
précipitations liées aux aérosols, il convient donc de séparer les précipitations totales en
leurs contributions convective et stratiforme. C’est ce qui est fait en figure 3.4 qui représente
les différences relatives entre la simulation MAX et la simulation MIN des précipitations
convectives (∆Pconv/Pconv), explicites ou stratiformes (∆Pexpl/Pexpl) et totales (∆Ptot/Ptot)
sur les continents en fonction de la fraction convective des précipitations (Pconv/Ptot) dans
les boîtes EUR et MED (voir figure 3.1). Pour chaque point continental de ces boîtes les
différences relatives des précipitations convectives, stratiformes et totales sont associées avec
la fraction convective des précipitations. Les couples formés sont classés par ordre croissant
en fonction de leur fraction convective des précipitations puis placés dans des boîtes ayant un
nombre égal d’échantillons (50 échantillons par boîte). Pour chaque boîte, la médiane de la
fraction convective des précipitations et la médiane des différences relatives de précipitations
sont calculées. On s’aperçoit que les précipitations convectives d’été sont clairement inhibées
en présence de fortes concentrations en aérosols. On observe des résultats similaires pour
les précipitations faibles (20ème quantile) et les précipitations fortes (80ème quantile, non
montré), ce qui confirme donc que ces résultats sont robustes. La figure 3.4 suggère un effet
de compensation entre les précipitations stratiformes et les précipitations convectives abou-
tissant à des différences faibles pour les précipitations totales. Pour vérifier s’il s’agit d’un
effet de compensation automatique entre les précipitations convectives et les précipitations
stratiformes, nous avons effectué deux simulations MIN et MAX similaires sans activer
le schéma de convection. L’analyse de ces simulations montre toujours une augmentation
des précipitations de grande échelle quand les concentrations en aérosols augmentent, ce
qui suggère un effet physique positif des aérosols sur les précipitations non-convectives
indépendant de leur effet négatif sur les précipitations convectives.

Comme 50 à 80% de l’énergie radiative reçue par la surface terrestre est équilibrée par
l’évaporation (Kiehl et Trenberth, 1997), on devrait observer une modification du rapport
de mélange en vapeur d’eau dans les basses couches. La figure 3.5 montre la relation
entre les différences de rapport de mélange de vapeur d’eau entre les simulations MAX
et MIN (∆q) et les différences de précipitations convectives entre les simulations MAX et
MIN (∆Pconv). Seuls les événements où les précipitations convectives accumulées sur une
heure sont strictement positives dans les deux simulations sont sélectionnés. On couple les
précipitations convectives avec le rapport de mélange en vapeur d’eau de surface de l’instant
précédant le cumul des précipitations, afin d’éviter que la valeur du rapport de mélange en
vapeur d’eau de surface ne soit influencée par les précipitations. Les couples de différences
ainsi formés sont classés par ordre croissant de différences de rapport de mélange de vapeur
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FIGURE 3.4 Différence relative du cumul des précipitations convectives (∆Pconv/Pconv, en
pointillé fin), non convectives (∆Pexpl/Pexpl , en pointillé épais) et totales (∆Ptot/Ptot , en ligne
continue) entre la simulation MIN et la simulation MAX en fonction de la fraction convective
(Pconv/Ptot) sur l’Europe (EUR, a) et la région méditerranéenne (MED, b).

d’eau en surface puis placés dans des boîtes ayant le même nombre d’échantillons (20 000
échantillons par boîte). La médiane, le 20ème quantile et le 80ème quantile des différences
de précipitations de chaque boîte sont tracés sur la figure 3.5 en fonction de la médiane
des différences de rapport de mélange de vapeur d’eau en surface de chaque boîte. La
figure 3.5 montre qu’une diminution (augmentation) du rapport de mélange de vapeur d’eau
est associée presque systématiquement à une diminution (augmentation) des précipitations
convectives. Bien que l’évaporation soit plus faible, certains événements convectifs sont
caractérisés par de plus forts rapports de mélange de vapeur d’eau en surface associés à
une augmentation des précipitations convectives. L’origine d’une telle augmentation du
rapport de mélange de vapeur d’eau pourrait être une "contamination" par la mer. En effet,
les SST de nos simulations sont imposées et ne sont donc pas en équilibre avec la baisse
du flux solaire incident dans la simulation MAX. Comme le flux d’évaporation au-dessus
de la mer est piloté en partie par la différence de température entre l’air et la surface de la
mer (voir Mahrt et Ek (1984) pour le schéma de surface utilisé dans ces simulations), on
s’attend à ce qu’il y ait des flux d’évaporation erronés au-dessus de la mer. Dans les régions
côtières de la Méditerranée et en été, la brise marine apporte de l’air humide sur quelques
dizaines de kilomètres à l’intérieur des terres (Bastin et al., 2006, 2007, Drobinski et al.,
2006, 2017), ce qui peut occasionner des précipitations. L’absence de rétroactions air-mer
dans nos simulations affecte donc l’advection d’humidité et les précipitations convectives sur
les régions côtières (Lelieveld et al., 2002, Lebeaupin Brossier et al., 2013).



86 Impact des aérosols sur la relation température-précipitations

−1.5 −1 −0.5 0 0.5 1 1.5

−1

−0.5

0

0.5

1

∆q (g kg
−1

)

∆
P

co
n

v
 (

m
m

 h
−

1
)

EUR

(a)

−1.5 −1 −0.5 0 0.5 1 1.5

−1

−0.5

0

0.5

1

∆q (g kg
−1

)
∆

P
co

n
v
 (

m
m

 h
−

1
)

MED

(b)

FIGURE 3.5 Différences de précipitations convectives (∆Pconv) en fonction des différences de
rapport de mélange de vapeur d’eau en surface (∆q entre la simulation MAX et la simulation
MIN pour le domaine EUR (a) et le domaine MED (b). La ligne noire épaisse correspond à
la moyenne sur l’ensemble des événements convectifs. Les lignes en pointillé en dessous
et au-dessus de cette ligne noire et délimitant une aire grisée correspondent au 20ème et au
80ème quantiles, respectivement.

Dans ces simulations, les aérosols réduisent les précipitations totales par le biais des
précipitations paramétrisées. Pour évaluer si cet effet est lié ou non à la formulation de la
paramétrisation, nous avons réalisé une autre paire de simulation à 3.3 km de résolution sans
activer le schéma de convection. Dans la partie suivante nous analyserons cette nouvelle
paire de simulations pour établir si le même effet de réduction des précipitations est constaté
en présence de fortes concentrations en aérosols.

3.3.2 Sensibilité de la simulation à haute résolution et impact de la ré-
solution

Vérifions tout d’abord comment se comportent les simulations LR en terme de cumul,
localisation spatio-temporelle des précipitations en comparaison avec les simulations HR.
La figure 3.6 montre les séries temporelles de précipitations cumulées sur une journée de
la simulation MIN pour un point de grille de la simulation LR se situant dans le domaine
HR. La série temporelle des précipitations de la simulation HR a été obtenue en moyennant
les 15×15 mailles de la simulation HR localisées à l’intérieur de la maille de la simulation
LR. Ces séries temporelles montrent que la simulation LR est capable de reproduire les
principaux événements pluvieux présents dans la simulation HR. Les grandes périodes
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sèches, les précipitations durables, et les maxima de précipitations sont bien identifiés par la
simulation LR. On observe néanmoins des différences sur l’intensité de ces pics, certains
sont plus importants dans la simulation LR, d’autres dans la simulation HR.

FIGURE 3.6 Série temporelle des précipitations moyennes journalières pour la simulation
MIN LR (bleu) et la simulation MIN HR (rouge)

Le tableau 3.1 montre une comparaison des statistiques temporelles et spatiales des
précipitations entre la simulation LR et la simulation HR. Dans la première ligne on peut voir
la moyenne spatiale des corrélations des cumuls horaires, journaliers et hebdomadaires des
précipitations entre les simulations LR et HR. Cette moyenne spatiale a été déterminée en
calculant d’abord les corrélations entre les séries temporelles des précipitations pour chaque
point de grille de la simulation LR et les séries temporelles des précipitations moyennées
sur les 15×15 points de grille correspondants de la simulation HR. Le résultat final est une
moyenne spatiale de ces corrélations sur l’intersection des domaines HR et LR, qui traduit la
corrélation temporelle moyenne sur l’ensemble du domaine HR.

On peut noter une corrélation autour de 0.3 entre les simulations LR et HR à l’échelle
horaire et pour les simulations MIN et MAX. Le coefficient de corrélation augmente lorsque
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l’on augmente l’échelle temporelle des précipitations. On atteint en moyenne (entre les
simulations MAX et MIN) 0.53 pour les précipitations journalières et 0.63 pour les précipi-
tations hebdomadaires, ce qui montre que même si la simulation LR échoue à détecter les
précipitations exactement au même moment et avec la même intensité que la simulation HR,
ces différences sont fortement réduites à l’échelle hebdomadaire. Cela est satisfaisant pour
un modèle de climat régional qui est généralement utilisé pour des études de climat.

TABLE 3.1 Comparaison des statistiques des précipitations entre les simulations LR et
HR : moyenne spatiale des corrélations temporelles des cumuls de précipitations horaires,
journalières et hebdomadaires (première ligne) ; même chose pour la moyenne temporelle
des corrélations spatiales (deuxième ligne) ; cumul des précipitations (en mm) moyenné sur
le domaine HR pour la simulation HR et LR (respectivement troisième et quatrième ligne).

MIN MAX
Corrélation temporelle HR-LR 0.30/0.52/0.64 0.31/0.53/0.61

Corrélation spatiale HR-LR 0.28/0.47/0.64 0.26/0.43/0.58
Cumul des précipitations LR 645 579
Cumul des précipitations HR 535 455

Évaluons maintenant la distribution spatiale des précipitations dans la simulation LR.
La figure 3.7 montre le cumul des précipitations MIN entre 13h et 14h UTC le 12 mai
2013 dans le domaine HR, pour la simulation HR (en haut à gauche), pour la simulation
LR (en haut à droite), et pour la simulation HR sur la grille LR en moyennant sur chaque
point de grille LR les 15 x 15 point de grilles HR correspondants (en bas à droite). On peut
voir que les distributions spatiales des précipitations des simulations HR et LR sont assez
similaires à grande échelle, bien que les précipitations ont tendance à être plus étendues dans
la simulation LR par rapport à la simulation HR, même après l’agrégation des précipitations
HR sur la grille LR.

Comme on peut le voir sur la deuxième ligne du tableau 3.1, les moyennes temporelles
des corrélations spatiales augmentent de 0.27 pour les précipitations horaires à 0.61 pour les
précipitations hebdomadaires, en moyenne entre les simulations MIN et MAX. De façon
similaire, les corrélations spatiales augmentent lorsque l’on agrège les points de grille (non
montré). Cela montre que même si les précipitations ne sont pas localisées exactement au
même point de grille et au même moment, les motifs spatiaux sont plutôt respectés comme
on peut le voir sur notre exemple (figure 3.7). On peut donc conclure que comme pour les
corrélations temporelles, l’examen des corrélations spatiales montre que l’accord spatial
entre les simulations HR et LR devient satisfaisant lorsque l’analyse est menée à des échelles
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temporelles de l’ordre de quelques jours, ce qui une nouvelle fois correspond à l’utilisation
courante des longues simulations de RCM.

FIGURE 3.7 Cumul des précipitations du 12 Mai 2013 entre 13h et 14h UTC estimé par la
simulation MIN HR (a), la simulation MIN LR (b) et par la simulation MIN HR aggrégée sur
les mailles du domaine LR en moyennant sur chaque point de grille LR, les 15 x 15 points de
grilles HR correspondants (c).

Une comparaison du cumul des précipitations sur l’ensemble du domaine HR pour les 6
mois de simulation entre la simulation HR et la simulation LR (tableau 3.1) montre que le
cumul des précipitations dans la simulation LR est significativement plus fort que dans la
simulation HR, à la fois pour l’expérience MIN et MAX. L’effet indirect des aérosols est plus
fort dans la simulation HR mais reste du même ordre de grandeur (-15% pour la simulation
HR contre -10% pour la simulation LR). Cela montre que même si la simulation LR, avec
le schéma de convection de Kain-Fristsch (Kain, 2004), produit plus de précipitations par
rapport à la simulation HR où la convection est résolue, l’effet microphysique des aérosols
sur les précipitations est du même signe et du même ordre de grandeur que la simulation HR,
ce qui tend à renforcer les résultats présentés dans la section précédente.
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3.3.3 Discussion

Le tableau 3.2 montre plusieurs variables clés moyennées sur toute la période de simula-
tion, et sur les domaines EUR et MED. En examinant la sensibilité de toutes ces variables
à un changement de concentration en aérosols dans les simulations HR et LR, nous allons
essayer de discuter des possibles processus impliqués dans la réduction des précipitations
due aux effets indirects des aérosols.

Le ratio de CCN entre les simulations MIN et MAX est légèrement inférieur à 1 000, sans
différence significative entre les domaines EUR et MED puisque le forçage des concentrations
en aérosols utilisé dans ces simulations est uniforme sur l’ensemble du domaine. On observe
tout de même plus d’aérosols dans le domaine MED probablement car le dépôt humide est
plus faible dans cette zone globalement moins arrosée que le domaine EUR (voir figure 3.2a).
Comme attendu, le nombre de gouttelettes d’eau augmente fortement avec la concentration
en CCN : ce nombre est multiplié par 40 à 60 entre les expériences MIN et MAX pour les 3
paires de simulations examinées. On notera que le ratio du nombre de gouttelettes d’eau est
plus faible que le ratio du nombre d’aérosols entre les expériences MIN et MAX. Cela vient
du fait que seulement une partie des CCN est utilisée pour la condensation nuageuse, en
particulier pour les simulations MAX où le nombre d’aérosols ne limite pas la condensation
de la vapeur d’eau disponible. L’augmentation du nombre de gouttelettes d’eau due à une
augmentation du nombre d’aérosols disponibles est la première étape du processus reliant
l’augmentation du nombre d’aérosols à la baisse des précipitations, comme montré en figure
3.8. Cette augmentation du nombre de gouttelettes est associée à une réduction du rayon
des gouttelettes d’eau (Reff) puisqu’une même quantité d’eau est distribuée sur davantage
de gouttelettes (tableau 3.2 et figure 3.8). La différence relative du rayon des gouttelettes
entre les simulations MAX et MIN est significative et atteint en moyenne -62%. Le tableau
3.2 montre aussi que la quantité d’eau est aussi sensible à la concentration en aérosols, avec
une augmentation du contenu d’eau liquide intégré sur la colonne (LWC) dans la simulation
MAX entre 80% et 200% pour l’ensemble des trois paires de simulations étudiées. Une
augmentation de la durée de vie des nuages pourrait expliquer cette observation (Warner,
1968, Albrecht, 1989, Rosenfeld, 1999). Cependant, d’une part cet effet a été remis en
question dans des études récentes (Small et al., 2009, Seifert et al., 2015) et d’autre part
même si cet effet est présent dans la réalité il n’est pas sûr que notre modèle soit capable
de le reproduire car la représentation de l’entrainement et de l’évaporation des gouttelettes
est souvent mauvaise dans les modèles paramétrisés (Zhou et Penner, 2017). L’équation 3.1
montre que le COD est proportionnel au LWC et inversement proportionnel au rayon des
gouttelettes. L’augmentation du COD dans la simulation MAX (il est multiplié par un facteur
entre 4.3 et 5.7 dans les trois paires de simulations) résulte donc de deux contributions :
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TABLE 3.2 Variables principales des simulations MIN et MAX : nombre de noyaux de condensation (NCCN),
nombre de gouttelettes d’eau liquide (Ndrops), contenu intégré en eau liquide (LWC), rayon effectif des
gouttelettes d’eau (Reff), épaisseur optique des nuages (COD), flux solaire descendant en surface (SWD), flux
infrarouge descendant en surface (LWD), flux de chaleur latent en surface (LH), température de surface (Tsurf),
rapport de mélange de vapeur d’eau en surface (Qsurf), nombre d’heures par point de grille où la MuCAPE est
strictement positive (Nhour MuCAPE), MuCAPE, MuCIN, précipitations convectives (Pconv) et precipitations
totales (Ptot). Toutes les valeurs sont moyennées dans l’espace et le temps sur le domaine indiqué et d’avril à
septembre 2013, sauf pour Ptot, Pconv et Nhour MuCAPE qui sont moyennés uniquement sur l’espace.

Variable Box MIN MAX MAX−MIN
MIN

NCCN (#.cm−3)
EUR 13.2 9589 +726
MED 14.0 12881 +921
HR 15.5 8878 +575

Ndrops (#.cm−3)
EUR 0.86 51.6 +59.2
MED 0.66 33.3 +49.5
HR 6.04 269 +43.6

LWC (10−11kg.cm−3)
EUR 1.9 5.7 +2.0
MED 1.5 3.6 +1.5
HR 10.4 18.7 +0.80

Reff(µm)
EUR 17.0 6.4 -0.62
MED 15.5 6.1 -0.61
HR 15.5 5.74 -0.63

COD
EUR 0.54 3.63 +5.71
MED 0.15 0.77 +4.30
HR 2.0 12.2 +4.99

SWD (W.m−2)
EUR 278 263 -0.056
MED 321 317 -0.012
HR 261 231 -0.11

LWD (W.m−2)
EUR 322 324 +0.008
MED 333 334 +0.003
HR 324 325 +0.004

LH (W.m−2) EUR 96.2 90.9 -0.055
MED 40.3 39.3 -0.023
HR 87.4 77.0 -0.12

Tsurf (K) EUR 289.3 288.9 -0.002
MED 295.7 295.5 -0.001
HR 288.7 287.8 -0.003

Qsurf (g.kg−1) EUR 8.42 8.38 -0.005
MED 7.86 7.91 +0.006
HR 8.12 7.87 -0.030

Nhour MuCAPE
EUR 2598 2618 +0.008
MED 1595 1603 +0.005
HR 2653 2619 -0.013

MuCAPE (J.kg−1)
EUR 419 392 -0.06
MED 366 358 -0.02
HR 334 271 -0.19

MuCIN (J.kg−1)
EUR 20.5 19.2 -0.06
MED 63.5 62.7 -0.01
HR 17.4 15.3 -0.12

Pconv (mm) EUR 368 327 -0.11
MED 127 118 -0.07

Ptot (mm)
EUR 541 510 -0.06
MED 166 160 -0.04
HR 530 448 -0.15
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l’augmentation du LWC et la diminution du rayon des gouttelettes d’eau dont les effets sont
du même ordre de grandeur dans nos simulations. Une conséquence de la forte augmentation
du COD dans la simulation MAX est la baisse du rayonnement solaire incident en surface
(SWD). Cette baisse est comprise entre -1% et -11% suivant la zone considérée (tableau
3.2). La baisse du SWD entraine une baisse de la température de surface (tableau 3.2) du
même ordre de grandeur (entre -0.2 et -0.9 K) que celle trouvée par Seifert et al. (2012)
en Allemagne. Les contributions de la baisse du SWD et de la température de surface
s’additionnent pour produire une baisse de l’évaporation (LH) d’environ -2 à -12% dans la
simulation MAX due à la plus faible quantité d’énergie disponible pour l’évaporation et à la
réduction de la capacité de l’air à transporter la vapeur d’eau (loi de CC). Il en résulte une
réduction du rapport de mélange de vapeur d’eau en surface. C’est le cas en général dans le
domaine EUR (-0.5%) mais pas sur le domaine MED (+0.6%) du fait d’une contamination
par la mer (SST prescrites ; tableau 3.2). La réduction du rapport de mélange de vapeur d’eau
en surface entraine une réduction des précipitations convectives comme vu en figure 3.5, à
l’exception des précipitations convectives côtières. L’énergie de convection disponible la plus
instable (MuCAPE) et l’inhibition convective correspondante (MuCIN) ont été choisies pour
caractériser le degré de stabilité de l’atmosphère. La MuCAPE représente la quantité totale
d’énergie potentielle disponible pour la parcelle la plus instable de la colonne atmosphérique
qui aurait été soulevée jusqu’à son niveau de convection libre (voir annexe A). La MuCIN
est la barrière d’énergie qu’il faut franchir pour cette même parcelle pour atteindre le niveau
de convection libre. Par construction, la MuCAPE est toujours positive. Par conséquent les
différences de MuCAPE entre les simulations MAX et MIN peuvent être non nulles seulement
lorsqu’il y a une couche d’instabilité potentielle dans au moins une des deux simulations.
Les différences de MuCAPE entre les deux simulations pour un lieu et à un moment donnés
peuvent être la conséquence de plusieurs situations. Si d’une part, MuCAPEMIN > 0 et
MuCAPEMAX = 0, il y a une couche instable dans la simulation MIN mais pas dans la
simulation MAX (et inversement). Si d’autre part, MuCAPEMIN > 0 et MuCAPEMAX > 0,
alors la colonne atmosphérique est potentiellement instable dans les deux simulations, et
la différence MuCAPEMAX −MuCAPEMIN décrit la différence d’intensité potentielle de
la convection entre les deux simulations. Pour n’analyser que l’intensité potentielle de la
convection, nous avons moyenné les différences de MuCAPE pour les cas où les deux
énergies étaient non nulles. Ce qui fait un échantillon de 3.6 millions d’heures réparties sur
1499 points dans le domaine EUR et un échantillon de 2.4 millions d’heures réparties sur
1606 points de grille dans le domaine MED. La MuCIN est définie seulement lorsqu’un
niveau de convection libre existe, ie lorsque la MuCAPE est strictement positive. C’est pour
cette raison que nous avons aussi moyenné la MuCIN en considérant les événements où la
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MuCAPE était positive dans les deux simulations. Du fait d’une augmentation de l’humidité
relative, la MuCIN est réduite dans la simulation MAX de 1% à 6% dans la simulation LR
et jusqu’à 12% dans la simulation HR. La MuCAPE est aussi plus faible de 2 à 6% pour
la simulation LR et jusqu’à 19% pour la simulation HR, du fait d’un manque de vapeur
d’eau et de températures de surface plus faibles. Quand la convection est déclenchée, cette
baisse de la MuCAPE entraine des courants ascendants plus faibles et donc des précipitations
convectives plus faibles. Cette réduction des précipitations convectives (figure 3.8) est de
11% dans le domaine EUR, et de 7% dans le domaine MED, et cause une réduction des
précipitations totales de 4 à 6% dans le domaine EUR et MED de la simulation LR, et de
15% dans la simulation HR (tableau 3.2).

L’effet de la stabilisation de la colonne atmosphérique par effet indirect des aérosols
a déjà été examiné par Morrison et Grabowski (2011), Seifert et al. (2012), et Fan et al.
(2013). Alors que Morrison et Grabowski (2011) ont trouvé de faibles diminutions de la
quantité de précipitations à cause de cette stabilisation, Seifert et al. (2012) et Fan et al.
(2013) ont trouvé une légère augmentation des précipitations dans un environnement pollué.
Cette augmentation des précipitations est due à l’effet d’invigoration convective qui est lié à
l’augmentation de la formation de glace dans la haute troposphère, un effet qui ne peut pas
être présent dans nos simulations LR car le schéma convectif de Kain-Fritsch que l’on utilise
ici ne prend pas en compte les effets des aérosols et la nucléation de manière explicite. Alors
que cet effet pourrait apparaître dans nos simulations HR, il apparaît qu’il ne joue pas un
rôle significatif dans notre étude puisque les précipitations sont toujours plus faibles dans la
simulation MAX que dans la simulation MIN, et même de manière plus forte en pourcentage.

L’analyse des effets indirects des aérosols dans le cadre de nos simulations régionales
à 50km de résolution dans la région euro-méditerranéenne peut finalement se résumer par
le schéma montré en figure 3.8 qui montre la chaîne de causes à effets qui se produit
à partir d’une augmentation de la concentration en aérosols et qui aboutit à l’inhibition
des précipitations convectives. Une augmentation du nombre de noyaux de condensation
entraine une augmentation du nombre et une diminution de la taille des gouttelettes d’eau
dans les nuages, ce qui augmente le pouvoir réfléchissant des nuages (Twomey, 1977) et
diminue donc les flux solaires incidents à la surface. La diminution du flux solaire incident
en surface s’accompagne d’une diminution de la température de surface qui peut alors avoir
un effet stabilisateur de la colonne atmosphérique par redressement du gradient vertical
de température et l’effet de ralentissement du processus d’évaporation, ce qui diminue
la quantité d’eau disponible pour précipiter. Ces deux effets résultant de la diminution
température par les effets indirects des aérosols favorisent tous les deux une inhibition des
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précipitations convectives. Dans la partie suivante, nous évaluerons comment la relation
température-précipitations convectives est modifiée par les effets indirects des aérosols.

Number of Cloud 
condensation 
nuclei (NCCN)
Increase

Droplet radius 
(Reff) 

Decrease

Liquid water 
content (LWC)
Increase

Surface downward 
shortwave 

radiation (SWD)
Decrease

Number of 
droplets (Ndrops) 

Increase

Convective 
precipitation 

(Pconv)
Decrease

Surface 
temperature 

(Tsurf)
Decrease

Surface water 
vapour (Qsurf) 

Decrease

Convective 
Available Potential 

Energy (CAPE)
Decrease

Precipitable water 
(Pwat) 

Decrease

Cloud optical 
depth (COD)
Increase

FIGURE 3.8 Schéma récapitulatif de la chaîne d’effets des aérosols proposée dans cette étude
et aboutissant à la réduction des précipitations convectives dans la simulation MAX

3.4 Impact des aérosols sur la relation température-précipitations

Dans nos simulations, les effets indirects des aérosols inhibent fortement les précipitations
convectives et font légèrement augmenter les précipitations non-convectives. Dans l’objectif
de caractériser l’impact principal des aérosols sur la relation température-précipitations,
seules les précipitations convectives sont étudiées dans cette partie. Plusieurs études ont
montrés des différences significatives entre la relation température-précipitations convectives
et la relation température-précipitations totales (ou stratiformes).

À partir d’une réduction de la température de surface, les précipitations convectives
peuvent être réduites par deux chemins principaux. Le premier est la réduction du rapport
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de mélange de surface et donc de l’eau disponible pour les précipitations. Si l’humidité
relative reste inchangée, ce chemin fait baisser les précipitations conformément à la loi
thermodynamique de CC. Une baisse de la température de surface réduit les précipitations
convectives d’une seconde manière en diminuant l’instabilité de l’atmosphère (mesurée par
la CAPE) par redressement du gradient vertical de température potentielle (sous des aspects
davantage dynamiques). Ces deux possibilités sont les plus simples que l’on peut considérer
mais il existe d’autres chemins alternatifs possibles. En effet la baisse du rapport de mélange
de surface peut aussi avoir des répercussions sur la CAPE et donc sur les précipitations de
même que l’efficacité des précipitations peut être modifiée par la baisse de la température
(voir figure 2.10c).

Dans cette partie nous essayons de quantifier l’importance relative de ces processus
pour la réduction des précipitations convectives dans des conditions polluées. La relation
température-précipitations apparaît comme cadre naturel pour étudier ces différences de
précipitations dont l’origine provient de la baisse de la température de surface.

L’analyse est conduite avec le même ensemble de simulations sur le domaine HR unique-
ment (voir figure 3.1) afin de pouvoir comparer à domaine égal les simulations LR et HR. La
méthode générale est similaire à celle du chapitre 2 mais avec quelques spécificités venant
du fait que les séries temporelles sont beaucoup plus courtes. Une description détaillée des
méthodes utilisées est donnée dans le paragraphe suivant.

3.4.1 Méthodes

Pour pouvoir permettre une future comparaison entre les simulations LR et les simulations
HR, l’étude se concentre sur les mailles se trouvant dans le domaine HR. Les mailles des
simulations LR se trouvant au bord de ce domaine ont été retirées pour qu’il n’y ait pas
d’effet de bord lorsque l’on fera la comparaison avec la simulation HR. Pour chacune des
simulations LR (MIN et MAX), cela donne un ensemble de 12 x 15 séries temporelles. Une
étude de la relation température-précipitations sur chaque point de grille est difficilement
envisageable du fait de la courte durée des séries temporelles. Par conséquent les 12 x 15
séries temporelles ont été concaténées pour n’en former qu’une seule dont la longueur fait
maintenant 90 ans avec une fréquence horaire. Cela représente une quantité considérable de
données partiellement corrélées par notre concaténation spatiale. Dans cette série temporelle,
on ne retient que les événements qui sont convectifs dans les simulations MIN et MAX, c’est-
à-dire dont les précipitations convectives sont strictement positives dans ces deux simulations.
Pour avoir une température représentative de la masse d’air ainsi que pour des raisons de
cohérence avec la littérature existante, la moyenne journalière de la température du premier
niveau est préférée à la température du premier niveau au moment des précipitations, qui
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est fortement influencée par ces dernières. Une nouvelle sélection est faite pour éliminer les
éventuels événements neigeux dont la relation température-précipitations est moins certaine,
il s’agit de ne garder que les événements dont la température moyenne journalière dépasse
les 5oC. Les couples de températures moyennes journalières et précipitations convectives
horaires sont ensuite classés par ordre croissant de température moyenne journalière. Huit
boîtes sont créées dans lesquels on répartit nos événements selon leur température de façon
à ce qu’il y ait un nombre égal d’échantillons dans chaque boîte, ce qui dans notre cas
correspond à 5896 échantillons. Les événements restants (au maximum 7) sont laissés de
côté. Dans chaque boîte, on calcule la médiane des températures et on la définit comme
température représentative de cette boîte. La médiane et le 95ème quantile des précipitations
de chaque boîte définissent respectivement les précipitations moyennes et les précipitations
extrêmes représentatives de la boîte. Les 8 couples de température médiane et précipitations
moyennes (extrêmes) sont tracés l’un en fonction de l’autre et définissent ainsi la relation
température-précipitations moyennes (extrêmes).

Une fois que cette relation est tracée on s’intéresse aux contributions de chaque variable
dans les différences de précipitations convectives entre la simulation MAX et la simulation
MIN. On décompose ainsi les différences de précipitations convectives en une contribution
provenant du changement de l’efficacité des précipitations, une autre provenant du change-
ment de rapport de mélange de surface et une autre provenant de la vitesse verticale maximale
sur la colonne atmosphérique. L’efficacité des précipitations est évaluée à l’aide des variables
de sortie de WRF, et reprend le calcul de la paramétrisation convective implémentée dans
le modèle (Kain, 2004). Dans ce calcul, l’efficacité des précipitations est une fonction dé-
croissante de la hauteur de la base du nuage et de l’intensité du cisaillement vertical de
vent. Notre principale limitation est la fréquence des sorties du modèle qui est trop faible
(toutes les heures) par rapport au temps caractéristique des mouvements convectifs. En effet
le schéma parcourt les parcelles de bas en haut et se déclenche dès qu’une parcelle présente
une flottabilité et une vitesse verticale résolue suffisamment importantes pour pouvoir donner
un nuage convectif d’au moins 3 km d’épaisseur. Avoir à disposition des variables seulement
toutes les heures provoque des erreurs sur le choix de la parcelle qui repose sur des paramètres
variant rapidement dans le temps. Nous avons donc décidé de ne prendre que la parcelle de
surface et d’effectuer le calcul pour cette parcelle même si les conditions de flottabilité et de
vitesse verticales ne sont pas respectées. La hauteur du nuage, nécessaire pour le calcul du
cisaillement vertical de vent, est également sensible au choix de la parcelle. Nous avons donc
défini cette dernière de manière équivalente pour chaque événement convectif, c’est-à-dire 2
niveaux verticaux au-dessus du niveau de condensation de la parcelle de surface. La vitesse
verticale résolue par le modèle à 50 km de résolution est peu représentative des mouvements
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convectifs. C’est pourquoi un calcul mettant en jeu la SBCAPE a été préféré pour évaluer la
vitesse verticale maximale des mouvements convectifs. Un bilan de quantité de mouvement
sur la verticale permet en effet de définir la CAPE comme la variation de l’énergie cinétique
verticale d’une parcelle entre son niveau de convection libre et son niveau d’équilibre ther-
mique (voir équation A.8 en annexe A). Si l’on suppose que la vitesse verticale de la parcelle
est nulle au niveau de convection libre, on obtient que wmax =

√
2×CAPE. Le rapport de

mélange de surface est quant à lui défini par le rapport de mélange au premier niveau du
modèle.

Avant de s’intéresser aux contributions, nous allons établir les relations température-
précipitations convectives en Europe centrale pour les simulations MIN et MAX.

3.4.2 La relation température-précipitations en Europe centrale

FIGURE 3.9 Cumuls horaires des précipitations convectives en fonction de la température
moyenne journalière pour les événements de précipitations convectives moyennes (50ème

quantile, a) et extrêmes (95ème quantile, b) et pour les simulations MIN (violet) et MAX
(bleu). La courbe en pointillé rouge représente la pente de la relation de CC.

La figure 3.9 montre les précipitations horaires moyennes (50ème quantile, a) et extrêmes
(95ème quantile, b) en fonction de la température journalière moyenne pour les simulations
MIN (magenta) et MAX (bleu). De manière surprenante par rapport aux études précédentes
qui étaient en faveur d’une augmentation sous-CC des précipitations médianes avec la
température (Allen et Ingram, 2002, Hennessy et al., 1997, Kharin et Zwiers, 2000, Semenov
et Bengtsson, 2002, Watterson et Dix, 2003, Hegerl et al., 2004, Wehner, 2004, Emori et
Brown, 2005, Romps, 2011, Muller et al., 2011, Bengtsson et al., 2007, Sugiyama et al.,
2010, Singleton et Toumi, 2013), les précipitations convectives médianes (a) suivent la loi
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de CC. Ce n’est par contre plus du tout le cas lorsque l’on s’intéresse aux précipitations
moyennes totales dont la pente est fortement négative avec la température (non montré).

On peut constater que la pente des précipitations extrêmes en fonction de la température
est également similaire celle de la loi de CC, ce qui contraste avec les courbes obtenues
dans le chapitre 2 pour les stations en Méditerranée. En utilisant les séries temporelles de
mesures in-situ en Suisse, Molnar et al. (2015) ont trouvé une augmentation des précipitations
horaires convectives extrêmes (95ème quantile) de 8.9%.C-1. Dans le cadre de notre étude, une
régression exponentielle des précipitations convectives horaires extrêmes permet d’estimer
une augmentation légèrement plus faible : la valeur de 6.07%.oC-1 est obtenue pour la
simulation MIN contre 8.6%.oC-1 pour la simulation MAX.

Berg et Haerter (2013) et Loriaux et al. (2013) ont montré que la relation température-
précipitations totales extrêmes pouvait être super-CC par un effet statistique. Les préci-
pitations convectives sont de nature plus intense que les précipitations stratiformes et se
produisent plus fréquemment aux hautes températures. Si l’on suppose que les précipitations
stratiformes et les précipitations convectives suivent la loi de CC, la pente des précipitations
totales est super-CC au niveau de la transition entre les précipitations stratiformes et les
précipitations convectives (Berg et Haerter, 2013). Cet effet ne semble pas présent dans nos
simulations pour les précipitations horaires car la pente des précipitations extrêmes totales
en fonction de la température est similaire à celle des précipitations extrêmes convectives
(CC, non montré). Au contraire pour les précipitations tri-horaires, la pente des précipita-
tions extrêmes totales est sous-CC alors que celle des précipitations extrêmes convectives
reste similaire à CC (non montré). L’étude de la relation température-précipitations pour les
précipitations extrêmes et médianes confirme la sensibilité de cette relation à la nature des
précipitations et à la durée de cumul des précipitations.

Si l’on s’intéresse maintenant aux différences entre la simulation MIN et la simulation
MAX, on s’aperçoit qu’elles sont similaires entre les précipitations extrêmes et les précipita-
tions moyennes. On retrouve le fait que les précipitations convectives sont réduites dans la
simulation MAX. Cette diminution est importante pour les basses températures et a tendance
à s’annuler aux hautes températures. Cela a pour effet de rendre la pente de la simulation
MAX légèrement supérieure à celle de la simulation MIN et à la loi de CC. On observe ainsi
des pentes autour de 8.5%.oC-1 pour les précipitations extrêmes et médianes de la simulation
MAX alors que les pentes sont autour de 6.2%.oC-1 pour la simulation MIN.

Nous pensons que ce plus faible impact indirect des aérosols sur les précipitations
convectives à température élevée est un effet de la plus faible présence de nuages dans ces
conditions. En effet, sur la figure 3.10 qui montre l’épaisseur optique moyenne des nuages
(calculée selon l’équation 3.2) en fonction de la température pour la simulation MIN et
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la simulation MAX, nous observons la quasi-absence de nuages aux hautes températures,
et donc une faible différence de COD entre les simulations MIN et MAX. En revanche
aux basses températures les nuages sont nombreux, on peut ainsi observer des différences
importantes d’épaisseur optique entre les deux simulations et les effets indirects des aérosols
sont maximaux. Par conséquent, les différences de précipitations convectives entre les
simulations MAX et MIN sont plus importantes aux basses températures.

FIGURE 3.10 Épaisseur optique des nuages calculée à partir de l’équation simplifiée 3.2
et moyennée sur la journée en fonction de la température journalière moyenne pour la
simulation MIN et la simulation MAX.

Singh et O’Gorman (2014) ont aussi trouvé que le changement le plus important s’ef-
fectuait aux basses températures dans leur étude de sensibilité de la relation température
précipitations-extrêmes au schéma microphysique. Ils ont attribué ce changement au change-
ment de la vitesse de chute des hydrométéores, paramétrisée de façon différente selon les
schémas microphysiques. Ici, il s’agit de la paramétrisation convective qui est identique pour
les deux simulations, insensible aux changements en aérosols et ne prend pas en compte la
vitesse de chute des gouttelettes, ce qui exclut cette hypothèse. Comme suggéré dans la partie
précédente nous pensons que pour nos simulations, les effets indirects des aérosols inhibent
les précipitations convectives sous des aspects thermodynamiques et/ou dynamiques dont il
nous reste à évaluer les contributions.
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3.4.3 Analyse des contributions

On effectue la même décomposition des précipitations convectives que celle effectuée
dans le chapitre 2 pour les précipitations totales :

Pconv ∝ ε ×Q×W (3.2)

où Pconv est le cumul de précipitations convectives, ε est l’efficacité des précipitations, Q
le rapport de mélange de vapeur d’eau en surface et W la vitesse verticale maximale sur la
colonne. Cette description simplifiée des précipitations est particulièrement valide pour les
précipitations convectives résultant de l’ascension de parcelles provenant des basses couches
de la troposphère. En supposant que les changements de précipitations convectives entre la
simulation MIN et la simulation MAX sont modérés, on peut décomposer les contributions
de chaque variables dans le changement de précipitations convectives :

PconvMAX −PconvMIN

PconvMIN
≃ εMAX − εMIN

εMIN
+

QMAX −QMIN

QMIN
+

WMAX −WMIN

WMIN
(3.3)

La figure 3.11 montre les changements relatifs des précipitations convectives et des
vitesses verticales (à gauche, a et c), et de l’efficacité des précipitations et du rapport de
mélange de vapeur d’eau en surface (à droite, b et d), pour les précipitations convectives
médianes (en haut, a et b) et pour les précipitations convectives extrêmes (en bas, c et d).
Comme nous l’avons vu au paragraphe précédent, les précipitations convectives diminuent
davantage aux basses températures qu’aux hautes températures dans la simulation MAX, en
passant d’environ -25% à 10oC à 0% à 22oC pour les précipitations extrêmes et moyennes.
Parmi les trois facteurs de la décomposition faite en équation 3.2, la vitesse verticale semble
expliquer en grande partie la réduction des précipitations convectives dans la simulation MAX.
En effet parmi les 20-25% de réduction des précipitations convectives médianes et extrêmes
aux basses températures, 10-15% sont attribuables à une réduction de la vitesse verticale dans
la simulation MAX. La vitesse verticale est aussi le seul paramètre capable de reproduire
la variation du changement de précipitations convectives avec la température, alors que
l’efficacité des précipitations et le rapport de mélange de vapeur d’eau en surface montrent
des valeurs plus faibles et moins de sensibilité à la température. Les variations erratiques de
l’efficacité des précipitations reflètent probablement plus les incertitudes méthodologiques qui
affectent le calcul de cette grandeur que des variations réelles. L’efficacité des précipitations
a en effet été calculée en reprenant l’algorithme du schéma de convection implémenté dans
le modèle WRF (Kain, 2004). Des hypothèses simplificatrices ont dû être faites car nous
n’avions pas accès à tous les paramètres du modèle utilisés pour effectuer le calcul.
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Nous avons également représenté en rouge la variation relative attendue entre les si-
mulations MAX et MIN si l’on considère un changement suivant la relation de CC pour
la différence de température observée entre ces deux simulations. On peut voir que la va-
riation des précipitations convectives entre la simulation MAX et la simulation MIN est
systématiquement plus importante que ce que prévoit la loi de CC. D’autre part la variation
du rapport de mélange de surface entre la simulation MAX et la simulation MIN est au
contraire légèrement plus faible que ce que prévoit la loi de CC. Le fait que la variation des
précipitations convectives entre les simulations MAX et MIN soit pilotée par des aspects
dynamiques (vitesse verticale) plutôt que thermodynamiques (rapport de mélange de surface)
explique ce paradoxe apparent.

3.4.4 Contributions aux changements de la vitesse verticale

Comme décrit dans la section méthode, les vitesses verticales utilisées dans la décompos-
tion des précipitations convectives que l’on fait ici ont été calculées à partir de la SBCAPE
car elle représente davantage l’intensité des mouvements verticaux convectifs que la vitesse
verticale résolue : les changements de SBCAPE peuvent donc être dus à des modifications
soit du profil de température, soit du profil d’humidité relative (voir aussi la figure 3.12). Nous
voulons donc maintenant quantifier l’importance du changement de profil de la température
et de l’humidité relative dans la baisse de la SBCAPE de la simulation MAX. Pour cela nous
avons calculé deux SBCAPE intermédiaires en substituant le profil vertical de température
(d’humidité relative) de la simulation MIN par celui de la simulation MAX (SBCAPET

et respectivement SBCAPERH). En utilisant les 4 SBCAPE (SBCAPEMIN , SBCAPEMAX ,
SBCAPET et SBCAPERH) on peut ainsi faire des différences relatives de SBCAPE permet-
tant de déduire la contribution des profils de température et d’humidité relative dans le
changement de la SBCAPE entre la simulation MIN et la simulation MAX.

La figure 3.12 montre ces deux contributions et le changement relatif total de SBCAPE
en fonction de la température moyenne journalière pour les événements de précipitations
médianes et pour les précipitations extrêmes (95ème quantile). Comme vu dans la figure
précédente sous la forme de différences de vitesses verticales, la SBCAPE est plus faible
dans la simulation MAX par rapport à la simulation MIN et cette différence est plus forte
aux basses températures (-40%) par rapport aux hautes températures (presque 0%). On
constate cependant que les contributions des profils verticaux de température et d’humidité
relative dans ce changement de SBCAPE ont des signes différents. En effet la contribution
de l’humidité relative reste positive passant de +40% à 10oC à presque 0% à 22oC pour les
événements de précipitations médianes. Le fait que cette contribution soit positive n’est pas
une surprise car nous avons déjà constaté dans la figure précédente que l’humidité relative de
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FIGURE 3.11 Différences relatives des précipitations convectives (bleu) et de la vitesse
verticale maximale sur la colonne (noir) entre la simulation MAX et la simulation MIN
en fonction de la température de surface moyennée sur la journée, pour les événements de
précipitations moyennes (a) et les événements de précipitations extrêmes (b). Différences
relatives de l’efficacité des précipitations (vert) et du rapport de mélange de vapeur d’eau
en surface (magenta) entre la simulation MAX et la simulation MIN en fonction de la
température de surface moyennée sur la journée, pour les événements de précipitations
moyennes (c) et les événements de précipitations extrêmes (d). Les différences relatives
attendues pour un changement CC entre la simulation MAX et la simulation MIN sont
représentées en rouge. Les barres verticales représentent l’intervalle dans lequel on retrouve
95% des valeurs si l’on considère une distribution normale (voir méthode)

surface augmentait dans la simulation MAX par rapport à la simulation MIN (la différence
relative du rapport de mélange de vapeur d’eau de surface entre la simulation MAX et la
simulation MIN est plus faible que celle prévue par la relation de CC). On peut voir que cette
augmentation de l’humidité relative apparemment faible dans la simulation MAX a des effets
non négligeables sur la SBCAPE puisqu’elle a une contribution pouvant atteindre les +40%
aux basses températures pour les événements de précipitations médianes. La contribution
principale est néanmoins négative et provient du profil vertical de température dont la valeur
atteint les -60% (-40%) aux basses températures et -15% (-15%) aux hautes températures
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pour les événements de précipitations médianes (extrêmes). On constate également que les
variations des différences relatives de SBCAPE entre la simulation MAX et la simulation
MIN avec la température sont très similaires aux variations de la contribution du profil
vertical de température avec la température.

FIGURE 3.12 Contributions du profil d’humidité relative (en rouge), du profil vertical de
température (en bleu) à la différence relative de SBCAPE entre la simulation MAX et la
simulation MIN (en violet) pour les événements de précipitations moyennes (a) et extrêmes
(b) en fonction de la température moyenne journalière. Les aires grisées représentent les
incertitudes liées à la non-linéarité de la SBCAPE. La ligne horizontale en pointillé noire est
constante égale à 0 et a été représentée pour la lisibilité.

Cependant, comme la SBCAPE est fortement non-linéaire, changer le profil vertical de
température (ou d’humidité relative) pour un profil vertical d’humidité relative (respective-
ment de température) donné et faire ce même changement de profil vertical de température
(humidité relative) pour un autre profil d’humidité relative (de température) donné, pourrait
aboutir à des résultats différents. Les deux manières de calculer la contribution de la tem-
pérature (respectivement de l’humidité relative) sont montrées sur le schéma de la figure
3.13 et délimitent une aire grisée qui représente l’incertitude (liée à la non-linéarité de la
SBCAPE) de la contribution du profil de la température (humidité relative) au changement
total de la SBCAPE entre la simulation MIN et la simulation MAX sur la figure 3.12. On
estime que la moyenne de ces deux façons de calculer la sensibilité de la SBCAPE au
profil de température (d’humidité relative) représente la contribution moyenne du profil de
température (d’humidité relative) au changement de la SBCAPE entre la simulation MIN et
la simulation MAX, dont on a dessiné en courbe pleine sur la figure 3.12. On peut constater
que les effets de la non-linéarité de la SBCAPE sont plus faibles que les différences entre
les deux contributions (les aires grisées ne se recoupent pas), ce qui permet d’en donner des
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interprétations différentes et conclure que la modification du profil vertical de température est
à l’origine de la baisse de la SBCAPE dans la simulation MAX par rapport à la simulation
MIN.
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FIGURE 3.13 Schéma représentant les 2 différences de SBCAPE possibles pour évaluer la
contribution du profil vertical de température (∆SBCAPET1 et ∆SBCAPET2) et la contribu-
tion du profil vertical d’humidité relative (∆SBCAPERH1 et ∆SBCAPERH2) au changement
total de SBCAPE entre la simulation MAX et la simulation MIN.

3.4.5 Contributions de la température de surface et du gradient verti-
cal de température

On peut enfin se demander si la modification de la SBCAPE par le profil vertical de
température provient majoritairement de la baisse de la température de surface en elle-même
ou bien du changement de gradient vertical qu’elle entraîne, le refroidissement dû à l’effet
indirect des aérosols étant plus fort à la surface que dans la troposphère libre. Dans le même
esprit que le paragraphe précédent, la SBCAPE est maintenant vue comme une fonction
de trois variables : le profil vertical d’humidité relative, le gradient vertical de température
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et la température de surface. Pour quantifier les contributions de la température de surface
et du gradient vertical de température, nous avons calculé 4 SBCAPE supplémentaires en
substituant la température de surface (le gradient vertical de température) de la simulation
MIN par celle (celui) de la simulation MAX et ce pour le profil d’humidité relative de la
simulation MAX et celui de la simulation MIN. Un schéma explicatif des différences de
SBCAPE utilisées dans cette section est proposé en figure 3.15.

La figure 3.14 représente la contribution relative du gradient vertical de température, la
contribution relative de la température de surface et la contribution relative profil vertical
entier de la température dans la baisse de la SBCAPE dans la simulation MAX par rapport à
la simulation MIN en fonction de la température moyenne journalière et pour les événements
de précipitations moyennes (a) et extrêmes (b). Les deux contributions sont cette fois-ci
négatives, indiquant que non seulement la température de surface est plus froide mais que ce
refroidissement est moins fort dans les couches supérieures, ce qui dans les deux cas réduit la
SBCAPE dans la simulation MAX. Dans le cas des événements de précipitations moyennes,
la baisse de la SBCAPE due au gradient vertical de température (-10% à -50%) est plus forte
que la baisse de la SBCAPE due à la baisse de la température de surface (-10% à -20%).
Pour les événements de précipitations extrêmes, les contributions sont comparables et varient
de -30% aux basses températures à -5% aux hautes températures.

FIGURE 3.14 Contributions de la température de surface (en noir), du gradient vertical de
température (en cyan) et de l’ensemble du profil de température (en bleu) à la différence
relative de SBCAPE entre la simulation MAX et la simulation MIN pour les événements
de précipitations moyennes (a) et extrêmes (b) en fonction de la température moyenne
journalière.
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En prenant les valeurs extrêmes des 4 différences relatives de SBCAPE évaluant la sen-
sibilité au changement de température de surface (voir sur la figure 3.15 : ∆SBCAPETsurf1,
∆SBCAPETsurf2, ∆SBCAPETsurf3 et ∆SBCAPETsurf4) et des 4 différences relatives de SB-
CAPE évaluant la sensibilité au changement de gradient vertical de température (voir sur la
figure 3.15 : ∆SBCAPETgdt1, ∆SBCAPETgdt2, ∆SBCAPETgdt3 et ∆SBCAPETgdt4), on peut
déterminer une plage d’incertitude liée à la non-linéarité de la SBCAPE de façon similaire
à la section précédente. La moyenne des 4 différences relatives de SBCAPE détermine la
contribution moyenne de la température de surface (respectivement du gradient vertical de
température) à la baisse de la SBCAPE dans la simulation MAX par rapport à la simulation
MIN. Pour les SBCAPE des événements médians de précipitations, les plages d’incertitude
correspondant aux contributions du gradient vertical de température et de la température de
surface ne se recoupent pas aux basses températures (<18oC), ce qui montre que la contribu-
tion du gradient de température est significativement plus importante (en valeur absolue) que
la contribution de la température de surface. Aux hautes températures (>18oC) les plages
d’incertitudes de ces deux contributions tendent à se rejoindre, on ne peut donc pas différen-
cier les contributions pour ces températures. De même, les différences que l’on observe entre
la contribution du gradient vertical de température et la contribution de la température de
surface pour les événements de précipitations extrêmes ne sont pas significatives puisque les
plages d’incertitudes se recoupent sur l’ensemble des températures.

3.5 Conclusion

Les aérosols affectent la dynamique atmosphérique et les précipitations à travers leurs
effets directs, semi-directs et indirects. Nous avons étudié les effets indirects des aérosols
sur les précipitations d’été dans la région euro-méditerranéenne. Alors qu’il est difficile
de séparer les effets indirects des autres effets des aérosols dans la réalité, nos simulations
numériques de sensibilité avec le modèle WRF ont permis de les isoler, en gardant les autres
paramètres identiques y compris les effets directs des aérosols. Dans ce but, le schéma
microphysique de Thompson a été adopté dans une paire de simulations faites à 50 km de
résolution pour le printemps et l’été 2013 (d’avril à septembre) avec des concentrations très
fortes et très faibles en aérosols, pour que les effets indirects des aérosols émergent du "bruit"
lié à la variabilité interne du modèle. Les résultats de ces simulations ont été analysés sur
deux zones, l’une couvrant le nord de l’Europe continentale et l’autre couvrant le bassin
méditerranéen continental (figure 3.1). Dans le but de renforcer les résultats des simulations
à basse résolution, nous avons également effectué une paire de simulations à haute résolution
(3.3 km) avec résolution explicite de la convection et pour un sous-domaine continental.
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FIGURE 3.15 Schéma représentant les 4 différences de SBCAPE possibles pour éva-
luer la contribution de la température de surface (∆SBCAPETsurf1, ∆SBCAPETsurf2,
∆SBCAPETsurf3 et ∆SBCAPETsurf4) et la contribution du gradient vertical de température
(∆SBCAPETgdt1, ∆SBCAPETgdt2, ∆SBCAPETgdt3 et ∆SBCAPETgdt4) au changement total
de SBCAPE entre la simulation MAX et la simulation MIN.

L’analyse des simulations LR a révélé deux réponses opposées à cette augmentation
de la concentration en aérosols. Dans la simulation polluée, les précipitations convectives
(paramétrisées) sont diminuées par rapport à la simulation peu polluée (figure 3.4). Les
précipitations totales sont également réduites, bien qu’une augmentation des précipitations
stratiformes compense en partie la baisse des précipitations convectives (tableau 3.2). Une
étude des différences de plusieurs variables entre la simulation polluée et la simulation peu
polluée a montré que la simulation polluée a plus de gouttelettes d’eau nuageuse que la
simulation peu polluée, et que ces gouttelettes d’eau tendent à être plus petites (tableau
3.2). De plus, le contenu en eau liquide de l’atmosphère tend à être aussi augmenté dans la
simulation polluée (tableau 3.2), probablement parce que les gouttelettes d’eau plus petites
restent plus longtemps dans l’atmosphère car elles sont moins lourdes. Le fait qu’il y ait des
gouttelettes plus petites et que la quantité d’eau liquide soit plus importante dans l’atmosphère
augmente l’épaisseur optique des nuages, ce qui réduit le flux solaire incident à la surface, une
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diminution compensée en partie par une augmentation du flux infrarouge incident à la surface
(figure 3.3 et tableau 3.2). La baisse du réchauffement radiatif en surface a des conséquences
sur la stabilité atmosphérique, à travers une réduction de l’évaporation et des températures de
surface dans la simulation polluée (tableau 3.2). La réduction de l’évaporation entraine une
baisse du rapport de mélange de vapeur d’eau en surface dans la simulation polluée (figure
3.5 et tableau 3.2), ce qui fait baisser à la fois la CAPE et la quantité d’eau précipitable.
L’augmentation de la stabilité et la réduction de la vapeur d’eau disponible contribuent à la
baisse des précipitations convectives dans la simulation polluée (tableau 3.2). Un schéma
récapitulatif de cette chaîne de causalité est présenté en figure 3.8.

Dans ces simulations où la convection est paramétrisée, l’augmentation des précipitations
stratiformes (explicitement résolues) compense partiellement la baisse des précipitations
convectives (paramétrisées). Comme on pourrait penser que cette augmentation des pré-
cipitations stratiformes est une simple conséquence de la diminution des précipitations
convectives, par exemple à travers une plus grande quantité de vapeur d’eau disponible
pour les précipitations stratiformes dû au fait qu’il y ait moins de précipitations convectives,
nous avons effectué une paire de simulations additionnelle à 50 km de résolution mais sans
activer le schéma de convection. L’analyse de ces simulations a montré que l’augmenta-
tion des précipitations stratiformes se produisait également dans cette configuration où la
convection n’est pas présente. Cela exclut donc l’hypothèse selon laquelle l’augmentation
des précipitations stratiformes serait une simple conséquence de la baisse des précipitations
convectives dans la simulation polluée. Par conséquent, les raisons de cette augmentation des
précipitations stratiformes dans la simulation polluée restent inconnues et seront laissées en
question ouverte.

Dans l’objectif de confirmer la baisse des précipitations totales par les effets indirects
des aérosols et de montrer qu’elle n’est pas la conséquence de la formulation du schéma
de convection (dans notre cas le schéma de Kain-Fritsch), nous avons analysé les mêmes
variables que précédemment mais pour la paire de simulations à haute résolution (3.3 km).
Bien qu’il existe des différences entre les simulations HR et les simulations LR, on y observe
généralement les mêmes caractéristiques : une forte augmentation du nombre de gouttelettes
d’eau et de la quantité d’eau dans l’atmosphère dans la simulation polluée par rapport à la
simulation peu polluée, une forte baisse de la taille de ces gouttelettes d’eau, une baisse
du flux solaire incident en surface, une baisse de la température et de la quantité de vapeur
d’eau en surface et une baisse de la CAPE, aboutissant à une baisse des précipitations
totales (tableau 3.2). Le phénomène d’invigoration convective, qui ne pouvait pas être
reproduit dans nos simulations LR car la paramétrisation de la convection ne prend pas
en compte la concentration en aérosols, ne semble pas jouer de rôle significatif dans nos
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simulations où la convection est résolue, un résultat qui n’est pas surprenant car il a été
montré que l’effet d’invigoration était le plus fort lorsque la base des nuages est chaude
(>15oC) et que le cisaillement vertical de vent est faible (Li et al., 2011, Fan et al., 2009),
conditions peu fréquentes dans les régions de moyennes latitudes. Rosenfeld et al. (2008)
ont évalué l’amplitude de l’effet d’invigoration en fonction de la concentration en aérosols.
Ils ont montré que le poids des parcelles d’air condensées augmente avec la concentration
en CCN car les aérosols tendent à supprimer les précipitations par l’effet de Albrecht
(1989). L’augmentation du poids des parcelles avec la concentration en CCN compense
l’augmentation du dégagement de chaleur latente de congélation (par l’effet d’invigoration)
en augmentant le nombre de CCN. Ils ont montré l’existence d’une concentration optimale
à 1 200 CCN.cm-3 au-delà de laquelle l’effet d’invigoration a tendance à être inhibé par
l’augmentation du poids des parcelles. L’effet résultant est même négatif lorsque l’on atteint
des concentrations extrêmes (≃ 10 000 cm-3), ce qui correspond à l’ordre de grandeur typique
de notre simulation polluée (voir tableau 3.2). Il s’agit d’un autre facteur possible expliquant
que l’effet d’invigoration n’est pas observé dans nos simulations.

Bien que la réduction des précipitations s’effectue dans la partie paramétrisée des préci-
pitations pour la basse résolution, le fait que la réduction des précipitations totales persiste
à haute résolution lorsque la convection est résolue, au moins sur notre domaine réduit en
Europe centrale, suggère que cet impact des effets indirects des aérosols sur les précipitations
n’est pas une conséquence de la formulation du schéma de convection mais bien de processus
physiques pour lesquels nous avons proposé un schéma récapitulatif (figure 3.8). L’impact
des effets indirects des aérosols sur les précipitations totales est estimé entre -4% et -15%
dans nos simulations, mais comme ces simulations ont été réalisées avec des concentrations
extrêmes en aérosols, ces valeurs doivent être interprétées en conséquence et ne donnent peut-
être pas une estimation réaliste de cet effet. La relative faiblesse de cet impact par rapport au
forçage extrême en nombre d’aérosols peut également être vue comme une réponse tampon
de l’atmosphère au forçage indirect des aérosols, comme discuté par Stevens et Feingold
(2009). En effet, l’analyse de la simulation LR montre que les nuages stratiformes ont deux
effets opposés pour les précipitations de surface dans un environnement pollué : ils produisent
plus de pluie stratiforme de façon directe et ils font baisser les précipitations convectives
de façon indirecte en augmentant la stabilité de l’atmosphère. Cette compensation explique
pourquoi des changements extrêmes de la concentration en aérosols ne produisent que de
faibles changements sur les précipitations totales.

Si tous les effets indirects des aérosols que l’on a mentionné ont déjà été vus dans le
passé, par exemple dans les études de Morrison et Grabowski (2011), Seifert et al. (2012)
et Fan et al. (2013), notre étude permet d’observer cet effet dans la même région et pour la
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même période avec deux configurations de modèle différentes, montrant que la configuration
avec la convection paramétrisée est capable de représenter la réduction des précipitations
par stabilisation de l’atmosphère d’une façon similaire à la configuration dans laquelle
la convection est résolue. Utiliser une configuration à basse résolution dans laquelle la
convection est paramétrisée présente l’avantage de pouvoir séparer les effets des aérosols
affectant les précipitations convectives des effets des aérosols affectant les précipitations
stratiformes.

Notre domaine à haute résolution est relativement petit du fait des contraintes imposées
par le temps de calcul, ce qui limite les interprétations physiques sur cette zone. On peut
cependant constater que l’ordre de grandeur spatial des différences de précipitations sur la
figure 3.2 est inférieur à la moitié de la taille de notre domaine HR, donc que les différences
observées sur le domaine HR ne reflètent pas un cas particulier de l’Europe centrale dans
lequel la différence de précipitations serait toujours positive ou négative mais il s’agit d’un
échantillon raisonnable de l’Europe continentale.

L’étude de la relation entre la température et les précipitations convectives permet de
déterminer l’importance relative des différents processus en jeu dans la réduction des précipi-
tations convectives à partir d’une diminution de la température crée par les effets indirects
des aérosols. Elle permet également de montrer que les effets indirects des aérosols sur
les précipitations sont plus forts aux basses températures car la couverture nuageuse est
plus fréquente pour ces températures. En décomposant la baisse des précipitations dans
la simulation polluée selon un modèle simple déjà utilisé dans le chapitre précédent, nous
avons pu mettre en évidence que celle-ci est dominée par des aspects dynamiques plutôt que
thermodynamiques. Il en résulte une diminution des précipitations convectives supérieure (de
l’ordre de 25% aux basses températures) à ce qui est prévu par la relation de CC (de l’ordre
de 5% aux basses températures). La baisse des vitesses verticales dans un environnement
pollué s’explique pour une grande partie (de l’ordre de 30-40% aux basses températures
pour les précipitations médianes) par la stabilisation du profil vertical de température. La
contribution de la baisse de la température de surface explique une fraction non négligeable
de l’ordre de 20% aux basses températures pour les événements de précipitations moyennes
et comparable au redressement du gradient vertical de température pour les événements de
précipitations extrêmes.

Dans le cadre de nos simulations LR effectuées avec le modèle WRF, nous avons pu
constater que la relation entre la température et les précipitations convectives extrêmes
est proche de la loi de CC pour un domaine situé en Europe centrale (domaine HR). Ce
résultat contraste avec ceux obtenus dans le chapitre précédent pour lequel on avait constaté
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que la relation température-précipitations extrêmes avait une forme en crochet robuste sur
l’ensemble du domaine méditerranéen. On peut évoquer plusieurs explications probables :

1. Le comportement CC résulte d’une caractéristique climatique de la région qui se situe
au nord des Alpes et ne présente pas l’aridité expliquant la forme en crochet de la
relation température-précipitations extrêmes sur le pourtour méditerranéen.

2. Dans le cadre de nos simulations LR couvrant le printemps et l’été de l’année 2013,
nous avons concaténé les séries temporelles de l’ensemble du domaine HR pour avoir
un nombre de données suffisant pour tracer la relation température-précipitations. Il
en résulte une série temporelle équivalente à 90 ans de simulation avec une fréquence
horaire mais présentant des corrélations. Ces dernières pourraient également expliquer
les changements de la relation température-précipitations par rapport au chapitre
précédent où les séries temporelles non corrélées couvraient 30 ans de simulation.

3. On s’intéresse ici aux précipitations convectives dans le but de quantifier les processus
expliquant leur réduction dans la simulation MAX alors que nous avons étudier la
relation température-précipitations extrêmes totales dans le chapitre précédent.

4. La durée de cumul des précipitations utilisées dans ce chapitre est d’une heure contre
trois heures au minimum pour les simulations du chapitre précédent.

Lorsque l’on trace les précipitations convectives extrêmes tri-horaires en fonction de la
température on obtient une relation similaire à la relation horaire donc proche de CC (non
montré), ce qui éliminerait une explication des différences par l’hypothèse d’un changement
dans la durée de cumul des précipitations. Lorsque l’on trace les précipitations extrêmes
totales horaires en fonction de la température, la relation est toujours proche de CC (non
montré), ce qui éliminerait une explication des différences par le type de précipitations. En
revanche, il existe de fortes différences entre les précipitations extrêmes convectives tri-
horaires et les précipitations extrêmes totales tri-horaires. Ces dernières présentent une pente
relativement constante mais sous-CC contrairement à la pente des précipitations convectives.

Ces observations confirment qu’utiliser la relation température-précipitations pour prévoir
l’évolution des précipitations dans le futur doit être fait avec précaution, tant le nombre de
facteurs influençant cette dernière est important. La diminution de la température par les effets
indirects des aérosols se manifeste par une diminution des précipitations convectives selon
un comportement super-CC non prédit par la relation température-précipitations convectives
de la simulation peu polluée. Dans le chapitre suivant, nous allons évaluer si la relation
température-précipitations extrêmes du climat présent est prédictive de l’évolution des
précipitations extrêmes dans le contexte d’une augmentation de la température liée au
réchauffement climatique.





Chapitre 4

Relation température-précipitations
extrêmes dans le climat futur

La relation température-précipitations extrêmes est souvent étudiée dans le but de pré-
voir l’évolution des précipitations extrêmes dans un climat futur plus chaud. La relation de
Clausius-Clapeyron (CC) donne une première estimation de l’augmentation des précipitations
extrêmes avec la température. Cependant nous avons vu dans le chapitre 2 que la relation
température-précipitations extrêmes dans le bassin méditerranéen présente une forme en
crochet et ne suit donc pas la loi de CC. Les pentes négatives observées aux hautes tempé-
ratures suggèrent même que les précipitations extrêmes devraient diminuer dans un climat
futur. Cette extrapolation de la relation température-précipitations extrêmes pour décrire
l’évolution des précipitations extrêmes dans un climat futur plus chaud repose néanmoins
sur l’hypothèse que la relation température-précipitations extrêmes reste inchangée dans le
climat futur. Or nous avons vu dans le chapitre 3 que la relation température-précipitations
extrêmes varie à un taux supérieur à la loi de CC avec le contenu en aérosols. L’hypothèse de
conservation de la relation température-précipitations extrêmes dans un climat futur s’avère
donc fragile et demande une vérification.

Dans ce chapitre les projections de plusieurs RCM selon le scenario RCP8.5 (Riahi
et al., 2011) sont utilisées pour établir la relation température-précipitations extrêmes dans
le bassin méditerranéen dans le futur. L’objectif de la première partie de ce chapitre est de
quantifier le changement de la relation température-précipitations extrêmes dans le climat
méditerranéen futur. Les résultats qui y sont présentés ont fait l’objet d’une publication (voir
annexe B : Drobinski et al., 2018). La seconde partie tente d’expliquer ces changements et de
les cartographier. Elle correspond à des résultats d’un article en cours de préparation (voir
annexe B : Drobinski et al., 2018).
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Modèles globaux
Modèles régionaux CNRM-CM5 HadGEM2-ES IPSL-CM5A MPI-ESM
CNRM-ALADIN52 x

ICTP-RegCM4-3 x x
ITU -RegCM4-3 (CLM and BATS) x

LMD-LMDZ4NEMOMED8 x

TABLE 4.1 Matrice des RCM en fonction des GCM pour les simulations CMIP5 historiques
et les projections climatiques dans le futur (avec le scenario RCP8.5). Les croix indiquent le
GCM utilisé pour forcer le RCM.

4.1 Évolution de la relation température-précipitations ex-
trêmes dans le futur

4.1.1 Simulations utilisées

Les modèles utilisés dans cette première partie ainsi que leur configuration ont déjà été
décrits dans le tableau 2.2 du chapitre 2. La réduction d’échelle des simulations CMIP5
est réalisée de façon similaire à ce qui est fait pour les réanalyses ERA-Interim et qui est
présenté dans la section 2.2.1. Les combinaisons GCM/RCM utilisées sont montrées dans
le tableau 4.1. Le scenario le plus pessimiste en terme d’émission de gaz à effet de serre a
été considéré pour cette étude : le scenario RCP8.5 (Representative Concentration Pathways,
Riahi et al., 2011)

4.1.2 Comparaison entre les simulations historiques et ERA-Interim

Avant de s’intéresser à l’effet du changement climatique sur la relation température-
précipitations extrêmes, il convient de vérifier que les simulations historiques sont capables
de reproduire la relation température-précipitations extrêmes des simulations ERA-Interim
prenant en compte les observations du climat présent. Cela permet une évaluation de l’incer-
titude des résultats liée au forçage par les bords.

La figure 4.1 montre les précipitations extrêmes journalières en fonction de la température
moyenne journalière aux points de grille les plus proches des 6 stations de mesure in-
situ autour de la Méditerranée (utilisées dans le chapitre 2, voir tableau 2.1) et pour les
simulations HyMeX/MED-CORDEX (CNRM-ALADIN52-MED44, ITU-RegCM4-3-BATS-
MED44, ITU-RegCM4-3-CLM-MED44, ICTP-RegCM4-3-MED44, LMD-LMDZ4NEM8-
MED44, voir tableau 2.2 et 4.1) forcées par les réanalyses ERA-Interim et par les simulations
historiques CMIP5 de GCM (voir tableau 4.1). Pour toutes les stations et toutes les durées
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FIGURE 4.1 Précipitations
journalières extrêmes (99ème

quantile) en fonction de la
température moyenne jour-
nalière pour les simulations
HyMeX/MED-CORDEX
à 0.44o de résolution et
aux points de grille les
plus proches des stations
de mesures choisies autour
de la Mer Méditerranée
(CNRM-ALADIN52-MED44 :
vert ; ITU-RegCM4CLM-
3-MED44 : magenta ;
ITU-RegCM4BATS-3-
MED44 : noir ; ICTP-
RegCM4-3-MED44 : orange ;
LMD-LMDZ4NEMOMED8-
MED44 : bleu) forcées par
les réanalyses ERA-Interim
(colonne de gauche) et forcées
par les GCM du tableau 4.1
dans le cadre des simulations
historiques CMIP5 (colonne
de droite)

de précipitations, il y a un bon accord entre les simulations ERA-Interim et les simulations
CMIP5 sur la période 1976-2005. Les températures Tbreak peuvent être légèrement différentes
mais ces différences ne sont généralement pas significatives et sont causées par les différentes
boîtes de température utilisées entre les deux simulations pour calculer la relation température-
précipitations extrêmes. Les plus grandes différences de pentes de la relation température-
précipitations extrêmes entre CMIP5 et ERA-Interim sont simulées par le modèle ALADIN
(CNRM-ALADIN52-MED44), pour lequel la pente aux hautes températures est généralement
plus forte que pour ERA-Interim. On peut aussi noter une sous-estimation de l’intensité des
précipitations avec ICTP-RegCM4 aux basses températures pour la simulation historique par
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rapport à la simulation ERA-Interim, ce qui aboutit à une surestimation de la pente pour ces
températures.

4.1.3 Projections dans un climat futur

FIGURE 4.2 Précipitations
journalières extrêmes (99ème

quantile) en fonction de la
température moyenne jour-
nalière pour les simulations
HyMeX/MED-CORDEX
à 0.44o de résolution et
aux points de grille les
plus proches des stations
de mesures choisies autour
de la Mer Méditerranée
(CNRM-ALADIN52-MED44 :
vert ; ITU-RegCM4CLM-
3-MED44 : magenta ;
ITU-RegCM4BATS-3-
MED44 : noir ; ICTP-
RegCM4-3-MED44 : orange ;
LMD-LMDZ4NEMOMED8-
MED44 : bleu) forcées par les
GCM du tableau 4.1 dans le
cadre des simulations CMIP5
pour la période historique
(colonne de gauche) et
2071-2100 dans le scenario
RCP8.5 (colonne de droite)

La figure 4.2 montre les précipitations extrêmes journalières en fonction de la température
moyenne journalière pour les 6 stations et pour les simulations HyMeX/MED-CORDEX pour
la période historique (1976-2005) et pour la période future (2071-2100). Les changements
les plus forts sont : (1) une augmentation de la température Tbreak de 4 à 5oC associée à
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une augmentation de la zone de température où la pente des précipitations extrêmes est
proche de CC ; (2) une augmentation ou une diminution de la pente aux hautes températures
selon le modèle. Cet effet est encore plus prononcé pour les précipitations tri-horaires (non
montré). La relation température-précipitations extrêmes dans le bassin méditerranéen est
donc modifiée dans le climat futur et suggère donc qu’elle n’est donc pas un bon outil
pour prédire le changement des précipitations extrêmes dans le futur pour ces régions. La
modification de la pente aux hautes températures entre le présent et le futur suggère que la
relation de CC n’est pas plus adaptée pour prévoir le changement des précipitations extrêmes
dans le futur.

FIGURE 4.3 Représentation schématique du changement attendu de relation température-précipitations
extrêmes avec un réchauffement (panneau à droite). T et T ′ réfèrent à la température de la période historique
et future respectivement. Si tous les autres aspects de la convection demeurent inchangés, on s’attend à ce
que la thermodynamique impose que les précipitations extrêmes varient de la même façon que la convergence
d’humidité à la base du nuage, soit Pextreme ∝ RHQsat . On suppose ici que l’humidité relative RH reste constante
pour chaque gamme de température (panneau du milieu), et se translate donc horizontalement vers les hautes
températures lorsque le climat se réchauffe. On suppose également que l’augmentation de température T ′−T est
indépendante de la température, et ne déforme donc pas les pentes. Dans ce cas l’augmentation des précipitations
extrêmes est pilotée uniquement par l’augmentation de l’humidité spécifique de la basse troposphère Qsat , qui
suit la loi de CC.

Si la relation température-précipitations extrêmes suit la loi de CC et que tous les
autres aspects de la convection restent inchangés avec l’augmentation de la température
(en particulier l’efficacité des précipitations et la vitesse verticale, voir équation 1.4), on
peut s’attendre à un simple décalage de la courbe des précipitations extrêmes parallèlement
à la pente de CC (figure 4.3). En effet, si tous les autres aspects de la convection restent
identiques, les précipitations extrêmes sont pilotées par la convergence d’humidité à la base
du nuage, soit Pextreme ∝ RH.Qsat (Betts, 1987, O’Gorman et Schneider, 2009), où Pextreme
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désigne un taux de précipitations extrêmes, Qsat l’humidité spécifique de saturation de la
basse troposphère, et RH l’humidité relative de la basse troposphère. Si RH reste constante
avec le réchauffement climatique et que l’augmentation de température est spatialement
uniforme, alors l’augmentation de la température change les précipitations extrêmes à travers
la contribution de Qsat uniquement, qui suit la loi de CC. La température Tbreak se décale
de 4 à 5oC sur l’ensemble de la région méditerranéenne et de l’Europe (incluant l’est de
l’Europe) sans trop d’écarts entre les modèles (non montré). La valeur de ce changement
de température Tbreak correspond à la valeur du changement de température moyenne de
la région (3−4oC), soit un des plus forts taux d’augmentation de la température dans le
monde tant pour les observations (Quereda Sala et al., 2000, Xoplaki et al., 2003, Solomon
et al., 2007) que pour les projections climatiques dans le futur (Giorgi, 2006). Cependant une
simple translation des courbes des précipitations extrêmes en fonction de la température pour
la période historique ne suffit pas pour retrouver celle des simulations RCP8.5, puisqu’une
telle translation ne modifierait pas la pente aux hautes températures (figure 4.3).

FIGURE 4.4 Différences des températures moyennes journalières des jours pluvieux entre la période future
(2071-2100) et la période historique (1976-2005) des simulations HyMeX/MED-CORDEX à 0.44o de résolution
et aux points de grille les plus proches des stations de mesures choisies autour de la Mer Méditerranée (CNRM-
ALADIN52-MED44 : vert ; ITU-RegCM4CLM-3-MED44 : magenta ; ITU-RegCM4BATS-3-MED44 : noir ;
ICTP-RegCM4-3-MED44 : orange ; LMD-LMDZ4NEMOMED8-MED44 : bleu) dans le cadre des simulations
CMIP5 historiques et du scenario RCP8.5 forcées par les GCM du tableau 4.1. Les différences de température
sont effectuées à quantile identiques dans les distributions des températures des jours pluvieux de la simulation
historique et de la simulation future, et sont représentées en fonction de la température moyenne du futur.
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La figure 4.4 montre la différence de températures moyennes journalières entre les
simulations futures et historiques pour les jours pluvieux aux points de grille les plus proches
des stations météorologiques en fonction de la température moyenne du futur. Il s’agit de
différences de température à quantile identique dans les distributions de température des
jours pluvieux des simulations historiques et des simulations futures. En d’autres mots cette
figure représente le décalage horizontal de la relation température-précipitations extrêmes de
la période historique vers la période future en fonction de la température du futur.

Le décalage moyen de la température Tbreak correspond à peu près à la différence moyenne
de température simulée entre 2071-2100 et 1976-2005. En France par exemple, ICTP-
RegCM4-3-MED44 décale la température Tbreak de 20oC à 25oC (figure 4.2d), ce qui
correspond également au changement moyen de température à 25oC (figure 4.4). Bien que
les modèles produisent des résultats similaires pour la relation température-précipitations
extrêmes, le réchauffement est caractérisé par de fortes différences entre les modèles. Par
exemple, en Croatie tous les modèles s’accordent pour une forme en U du réchauffement
en fonction de la température, alors qu’en Grèce le changement de température décroit
avec la température pour LMD-LMDZ4NEMO8-MED44, il a une forme en U pour ITU-
RegCM4CLM-3-MED44, ITU-RegCM4CLM-3-MED44 et ICTP-RegCM4-3-MED44 et
une forme plus irrégulière pour CNRM-ALADIN52-MED44.

Le fait que le réchauffement T ′− T n’est pas identique à toutes les températures T ,
où T et T ′ désignent respectivement les températures du présent et du futur, peut changer
l’approche thermodynamique présentée en figure 4.3.

Les courbes de la relation température-précipitations extrêmes obtenues à partir des
simulations historiques en supposant une évolution CC des précipitations extrêmes par rapport
à ce changement non linéaire de température sont exposées en figure 4.5 et seront appelées
courbes historiques corrigées. En d’autres termes, ces courbes historiques corrigées sont
obtenues en décalant la courbe de l’historique selon la pente de CC mais avec une amplitude
qui correspond à la différence de température. On les compare aux courbes des simulations
projetées dans le futur RCP 8.5. Les résultats sont montrés sur les 6 stations météorologiques
en utilisant les simulations à 0.44o de résolution. On constate que les courbes corrigées
se superposent bien aux courbes projetées suggérant qu’en dépit d’une pente négative
des précipitations extrêmes en fonction de la température pour les hautes températures, la
relation de CC semble tout de même s’appliquer dans un climat régional se réchauffant.
Plus précisément, les courbes historiques corrigées reproduisent mieux les simulations
RCP8.5 pour l’Espagne, la France, l’Italie et la Croatie pour tous les modèles. L’écart
entre la courbe historique corrigée et la relation température-précipitations extrêmes dans
le climat futur est le plus grand en Grèce, et plus particulièrement aux hautes températures
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FIGURE 4.5 Précipitations journalières extrêmes (99ème quantile) en fonction de la température moyenne
journalière pour les simulations HyMeX/MED-CORDEX, à 0.44o de résolution et aux points de grille les plus
proches des stations de mesures choisies autour de la Mer Méditerranée (CNRM-ALADIN52-MED44 : vert ;
ITU-RegCM4CLM-3-MED44 : magenta ; ITU-RegCM4BATS-3-MED44 : noir ; ICTP-RegCM4-3-MED44 :
orange ; LMD-LMDZ4NEMOMED8-MED44 : bleu), forcées par les GCM du tableau 4.1 dans le cadre des
simulations CMIP5 pour la période historique et 2071-2100 dans le scenario RCP8.5. Les lignes fines continues
correspondent à la relation température-précipitations extrêmes calculée à partir des simulations du scenario
RCP8.5, les lignes épaisses continues correspondent aux relations température-précipitations extrêmes calculées
à partir des simulations historiques en appliquant un ajustement fidèle à la loi de CC pour le changement
de température correspondant. Les lignes en pointillé correspondent aux relations température-précipitations
extrêmes calculées à partir des simulations historiques.
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pour ITU-RegCM4BATS-3-MED44, ITU-RegCM4CLM-3-MED44 et ICTP-RegCM4-3-
MED44. En Israël, les courbes de l’historique corrigée se superposent bien au futur pour
ITU-RegCM4BATS-3-MED44 et ITU-RegCM4CLM-3-MED44.

Des changements d’humidité relative entre le climat présent et le climat futur peuvent
également modifier l’approche thermodynamique présentée en figure 4.3.

FIGURE 4.6 Humidité relative du climat futur (bleu) et présent (rouge) en fonction de la température
journalière moyenne du futur pour la simulation ITU-RegCM4CLM-3-MED44, à 0.44o de résolution et aux
points de grille les plus proches des stations méditerranéennes choisies, et forcée par le modèle Hadgem2-ES
pour les périodes historique (1976-2005) et future du scenario RCP8.5 (2071-2100) dans le cadre du programme
CMIP5. La courbe verte est l’humidité relative projetée dans le climat futur dans l’hypothèse d’une absence
d’apport d’humidité par rapport au présent.

La figure 4.6 montre l’humidité relative pour le climat présent et futur pour la simulation
ITU-RegCM4CLM-3-MED44 en fonction de la température moyenne journalière du climat
futur. L’association entre l’humidité relative du présent et la température du futur est faite à
quantile identique de température dans les distributions de température moyennes journalières
du présent et du futur. Un seul modèle est montré mais on obtient des résultats similaires
pour les autres modèles. La figure 4.6 montre aussi l’historique corrigé de l’humidité relative
sous l’hypothèse que l’humidité spécifique ne change pas entre le présent et le futur. On
notera que toutes les humidités relatives sont tracées en fonction de la température moyenne
journalière du climat futur pour que la comparaison soit plus facile. En plus des 6 stations
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météorologiques de la Méditerranée, les résultats pour une région continentale de l’ouest
de la Russie pour mettre en évidence les différences qu’il y a entre le climat méditerranéen
et un climat continental, en principe moins exposé aux advections d’humidité provenant
de l’océan. La figure 4.6 montre clairement que pour toutes les stations méditerranéennes,
l’humidité relative ne change pas significativement entre le présent et le futur, bien qu’une
légère baisse de l’humidité relative dans le futur soit perceptible en Israël. La figure 4.6
montre aussi que l’humidité relative du futur est significativement différente de celle prévue
si l’humidité spécifique ne changeait pas entre le présent et le futur. Cela signifie qu’il
y a eu un apport d’eau entre le présent et le futur, ce qui peut paraître surprenant étant
donné la forte aridification qui est prévue sur ces régions à la fin du 21ème siècle (Giorgi
et Lionello, 2008). Cela suggère que la source d’humidité nécessaire à la formation de
ces précipitations extrêmes provient vraisemblablement de la mer. Cet apport en humidité
spécifique vient compenser l’augmentation de température sur les côtes méditerranéennes et
fait que l’humidité relative y reste quasiment constante entre le présent et le futur.

Malgré ce résultat, on notera que la correction CC à humidité relative constante ne produit
pas une parfaite superposition des courbes corrigées et futures des précipitations extrêmes en
fonction de la température. Ces différences peuvent avoir plusieurs sources qui ne sont pas
prises en compte dans notre approche simple, comme des incertitudes liées aux modèles (les
paramétrisations de la convection ou de la microphysique, Singh et O’Gorman, 2014), des
changements dans l’efficacité des précipitations ou dans le transport vertical d’humidité dans
un climat plus aride (comme montré dans le chapitre 2 ou par Paltridge et al., 2009, Zhang,
2009), des changements dans la durée des précipitations (et donc un impact sur l’effet de
moyenne). Le ratio des précipitations tri-horaires sur les précipitations journalières extrêmes
dans les simulations à basse résolution augmente avec le réchauffement (voir figure 2.6),
suggérant des précipitations extrêmes plus courtes dans le futur et donc une baisse plus forte
des précipitations extrêmes journalières aux hautes températures. Comme vu dans le chapitre
précédent, des changements de concentration en aérosol peuvent aussi être à l’origine de
changements de relation température-précipitations fortement non-CC.

Inversement, les régions continentales sont plus susceptibles de voir leur humidité re-
lative baisser dans le futur pour les hautes températures, comme montré dans le travail de
Lenderink et Attema (2015). La figure 4.6 montre un exemple pour l’ouest de la Russie
(quelques centaines de kilomètres autour de Moscou). On peut voir une baisse de l’humidité
relative pour cette région relativement à l’écart des sources d’eau. Aux hautes températures,
l’humidité relative du futur tend à se rapprocher de la courbe théorique sans apport d’humidité
(i.e. où seul la température change). Cela suggère que pour cette région, l’augmentation de
température associée au changement climatique n’est pas compensée par une augmentation
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de l’humidité. Il est important de constater que l’on n’observe pas ce comportement pour les
6 stations météorologiques de la Méditerranée. La Mer Méditerranée est une source considé-
rable de vapeur d’eau pour la région, et dans un climat futur plus chaud, l’évaporation devrait
augmenter avec l’augmentation des températures (Somot et al., 2006, 2008, Moratiel et al.,
2011). Les observations satellites montrent que le contenu en vapeur d’eau intégré au-dessus
des océans suit la loi de CC par rapport à la SST (Stephens, 1990) du fait de contraintes
énergétiques (Schneider et al., 2010). Par conséquent, la Mer Méditerranée est la première
source d’humidité contribuant au maintient d’une humidité relative constante sur une partie
du domaine euro-méditerranéen. Cela est conforme avec l’étude de Lebeaupin Brossier
et al. (2015) qui montrait que la réponse des précipitations aux variations de SST affectait
le continent sur une échelle horizontale délimitée par les chaînes de montagnes entourant
la Méditerranée. Dans la prochaine partie nous essaierons de déterminer plus précisément
les zones sous l’influence de flux d’humidité en Méditerranée pour déduire les régions pour
lesquelles on peut s’attendre à une augmentation des précipitations extrêmes similaire à la
loi de CC dans le futur et celles où l’augmentation serait moindre.

4.2 Les limites des sources d’humidité

D’après les résultats de la section précédente, les précipitations extrêmes devraient
augmenter suivant la loi de CC dans un climat futur plus chaud pour les régions proches de
la Mer Méditerranée qui serait une source d’humidité permettant de maintenir l’humidité
relative constante dans ces régions. À l’aide de nouvelles simulations climatiques régionales
réalisées dans le contexte des programmes HyMeX (Drobinski et al., 2014), MED-CORDEX
(Ruti et al., 2016) et EURO-CORDEX (Jacob et al., 2014) et présentées dans la section
suivante, nous allons d’abord déterminer le changement de l’humidité absolue dans un climat
futur plus chaud et les variations spatiales et saisonnières de ce changement. Enfin nous
chercherons à comprendre si les écarts à loi de CC pour l’humidité peuvent être reliés à des
caractéristiques de la dynamique et du climat régional.

4.2.1 Modèles utilisés et configurations

Dans cette étude, nous analysons les simulations climatiques régionales de 6 RCM des
programmes HyMeX/MED-CORDEX (Drobinski et al., 2014, Ruti et al., 2016) et EURO-
CORDEX (Jacob et al., 2014). Ces 6 RCM ont des résolutions horizontales d’environ 50
km et sont forcés aux limites par 6 GCM pour la période 1976-2005 (historique) et pour
la période 2071-2100 du scenario RCP8.5. Le réchauffement moyen prévu par les modèles
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Modèles globaux
Modèles régionaux CNRM-CM5 CMCC-CM MPI-ESM-LR IHEC-EC-EARTH IPSL-CM5A-MR
HMS-ALADIN52 x

CMCC-CCLM4-8-19 x
GUF-CCLM4-8-18 x

DMI-HIRHAM5 x
KNMI-RACMO22E x

IPSL-INERIS-WRF331F x

TABLE 4.2 Matrice des RCM en fonction des GCM pour les simulations CMIP5 historiques
et les projections climatiques dans le futur (avec le scenario RCP8.5). Les croix indiquent le
GCM utilisé pour forcer le RCM.

CMIP5 pour la période 2046-2065 dans le scenario RCP8.5 est de 2.0oC et varie le plus
souvent entre 1.4 et 2.6oC. Il augmente jusqu’à 3.7oC en moyenne avec des variations entre
2.6 et 4.8oC pour l’horizon 2081-2100. Les combinaisons GCM/RCM sont exposées dans
le tableau 4.2. Le domaine commun utilisé pour ces simulations est montré en figure 4.7 et
couvre l’ensemble du bassin méditerranéen ainsi qu’une grande partie de l’Europe excepté
les pays scandinaves.
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FIGURE 4.7 Domaine commun aux simulations HyMeX/MED-CORDEX et EURO-CORDEX. Les zones
grisées correspondent aux régions où le relief dépasse les 500 m d’altitude.
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4.2.2 Analyse de l’humidité

La figure 4.8 montre la moyenne inter-modèles du changement de rapport de mélange
en vapeur d’eau (à 2 m) relativement à celui prévu par la loi de CC entre le climat futur
(2071-2100) et le climat présent (1976-2005) pour les 4 saisons. Nous avons en effet vu dans
le chapitre 2 que la relation température-précipitations extrêmes était reliée à la variabilité
saisonnière du climat. Le changement d’humidité prévu par la loi de CC est calculé selon la
variation de température simulée. Si l’on note q le rapport de mélange en vapeur d’eau, la
figure 4.8 montre le rapport :

qF −qP

qFCC −qP
(4.1)

où qF et qP représentent les rapports de mélange en vapeur d’eau du futur et du présent
(respectivement), qFCC = qP.qs(TF)/qs(TP) le rapport de mélange du futur tel qu’il serait
selon la loi de CC avec TF et TP représentant les température du futur et du présent (respecti-
vement) et qs représentant le rapport de mélange saturant en vapeur d’eau. Lorsque la valeur
de ce rapport vaut 1, le changement d’humidité entre le futur et le présent suit la loi de CC
et lorsqu’il vaut 0 il n’y a aucun apport d’humidité entre le présent et le futur. La figure 4.8
montre que pour toutes les saisons, le changement de contenu en vapeur d’eau de surface
suit la loi de CC au-dessus des mers (océan Atlantique, mer Méditerranée, mer Baltique, mer
du nord et mer Noire) entre le futur et le présent. Les observations au-dessus de la mer dans
le climat actuel suggèrent ce résultat dans le sens où l’on observe déjà un comportement
CC du contenu en vapeur d’eau intégré par rapport à la SST (Trenberth et al., 2003) et
donc un contrôle essentiellement thermodynamique, peu sensible aux variations saisonnières
et climatiques. Cependant le comportement est sous-CC sur les régions continentales, en
particulier sur les régions méditerranéennes du printemps à l’automne. Dans leur étude
multi-modèles, Feng et Fu (2013) ont également constaté une aridification des terres dans un
climat futur. Sherwood et Fu (2014) ont suggéré que cette aridification était principalement
due au fait que les surfaces terrestres se réchauffent davantage que les surfaces océaniques.
En moyenne globale, Joshi et al. (2008) ont montré que les régions terrestres se réchauffent
d’environ 50% de plus que les régions maritimes.

La figure 4.9 est une carte de la variation de température entre le climat futur (2071-2100)
et le climat présent (1976-2005) pour les 4 saisons et réalisée par la moyenne des 6 RCM.
Au-dessus de la mer, il y a un gradient zonal : le changement de température reste compris
entre +1.5oC (hiver) et +2.5oC (été) sur l’océan Atlantique mais s’établit au-delà de +3oC
en Méditerranée. Pour les zones continentales, le gradient de changement de température
est latitudinal. En Afrique du nord la variation de température est assez homogène entre
le Maroc et l’Égypte avec des valeurs autour de +2oC en hiver et +6oC en été. On observe
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FIGURE 4.8 Changement de rapport de mélange de vapeur d’eau en surface entre 2071-2100 et 1976-2005
relativement à la loi de CC pour l’hiver (a), le printemps (b), l’été (c) et l’automne (d). Les zones affichées
en blanc correspondent aux zones où il n’y a pas de données ou aux zones où il n’y a pas d’accord entre les 6
modèles.

toutefois des variations de température plus faibles de l’ordre du degré par rapport aux
régions voisines au niveau de la Libye, caractérisant la pénétration d’air maritime par le nord.
On la constate également par une diminution moins importante de l’humidité relative dans un
climat futur par rapport aux régions voisines (figure 4.8). En Europe, il y a un gradient zonal
du changement de température en hiver puisque l’on voit une augmentation de seulement
+2oC en Europe de l’ouest contre +6oC en Russie. Au printemps et à l’automne, ce gradient
zonal de variation de température est moins important : il est ainsi simulé un changement
de température de l’ordre de +2-3oC dans l’Europe de l’ouest contre +4oC en Russie. En
été le gradient zonal est remplacé par un gradient méridional de variation de température.
On constate une augmentation de la température dans le futur de l’ordre de +5oC sur la
Méditerranée du nord contre +3oC au nord de l’Europe.
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Le gradient zonal du changement de température est la conséquence des vents zonaux
qui transportent de l’air marin plus frais vers le continent. Cela confirme donc que les
zones continentales de la régions euro-méditerranéenne se réchauffent davantage que les
zones maritimes. Ce réchauffement plus important peut-être expliqué d’une part parce que
la capacité calorifique de l’eau est plus importante que celle de la surface continentale et
d’autre part par le fait que les surfaces continentales ont moins d’eau liquide disponible
pour l’évaporation. Dans un climat futur, l’augmentation des flux radiatifs doit s’équilibrer
avec une augmentation des flux de surface (latents et sensibles). Comme les flux latents sont
limités par la disponibilité de l’eau en surface, on s’attend donc à une augmentation plus
importante des flux sensibles et donc de la température dans les régions continentales par
rapport aux régions maritimes (Sherwood et Fu, 2014). C’est pourquoi on observe en général
une augmentation plus importante de la température pour les régions arides comme le Sahara,
l’Espagne, la Turquie et Israël par rapport à des régions continentales plus arrosées.

Sur les surfaces continentales, les flux latents n’augmentent pas suffisamment pour
compenser l’augmentation de la température et maintenir une humidité relative constante.
L’augmentation insuffisante des flux latents dans les zones continentales dans un climat
futur n’est en fait pas la raison principale du comportement sous-CC du contenu en vapeur
d’eau des surfaces continentales (bien que cela soit lié). En effet, une grande partie de la
vapeur d’eau au-dessus des continents provient de l’air maritime, le continent n’ajoutant
qu’une faible contribution par évaporation. Nous avons vu en figure 4.8 que le changement
de contenu en vapeur d’eau au-dessus des océans était conforme à loi de CC mais pour un
changement de température plus faible que celui des continents (voir figure 4.9). Lorsque l’air
maritime se déplace vers le continent il garde la variation de contenu en vapeur d’eau acquise
au-dessus de l’océan, qui est insuffisante par rapport au changement de température au-dessus
du continent pour maintenir une humidité relative constante (Simmons et al., 2010).

4.2.3 Discussion

La circulation de cet air maritime au-dessus des continents n’est pas toujours évidente
dans la région méditerranéenne caractérisée par un relief accidenté. On trouve au nord les
Pyrénées, les Alpes, les Alpes dinariques, les Rhodopes et les Monts Taurus et au sud l’Atlas.
Ces massifs favorisent la formation de vents régionaux comme le mistral et la tramontane
(Georgelin et Richard, 1996, Drobinski et al., 2005a, Guénard et al., 2006), la bora (Grubišíc,
2004) et l’étésien. Ils forment aussi une barrière pour les flux d’humidité en provenance de la
mer, ce qui favorise la formation de précipitations en amont et du foehn, vent chaud et sec, en
aval (Richner et Hächler, 2013). Les régions dans lesquelles l’humidité relative baisse le plus
dans un climat futur sont l’Espagne, l’Afrique du nord-ouest et le Moyen-Orient (voir figure
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FIGURE 4.9 Changement de température entre 2071-2100 et 1976-2005 CC pour l’hiver (a), le printemps
(b), l’été (c) et l’automne (d). Les zones affichées en blanc correspondent aux zones où il n’y a pas de données
ou aux zones où il n’y a pas d’accord entre les 6 modèles.

4.8), trois régions entourées de montagnes. Une intensification et/ou une augmentation de
la fréquence des épisodes de foehn dans un climat futur peut être une cause d’accentuation
de l’aridité dans ces régions. Nous n’avons cependant pas pu mettre en évidence un tel
comportement dans nos simulations, probablement parce que la résolution des modèles n’est
pas suffisante pour détecter ce phénomène.

Ces régions correspondent également à des zones de dépressions thermiques de la
Méditerranée. La dépression thermique la plus importante se trouve dans le nord de l’Afrique
(Griffiths et Soliman, 1972) où l’aridité de surface est extrême et ne permet pas la formation
de précipitations. Elle a été largement étudiée car elle contrôle la variabilité de la mousson de
l’Afrique de l’ouest (Drobinski et al., 2005b, Lavaysse et al., 2009). La péninsule arabique
est une autre région de dépression thermique et à été étudiée par Blake et al. (1983) et Smith
(1986). Une dépression thermique ayant moins retenue l’attention est celle de la péninsule
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ibérique (Hoinka et Castro, 2003). Les dépressions thermiques sont des dépressions chaudes
de surface et ne présentant pas de système frontal. Elles se forment au-dessus des continents,
principalement dans les régions sub-tropicales mais aussi dans les régions des moyennes
latitudes qui en sont les plus proches. Elles se forment principalement pendant la saison
chaude, durant laquelle le réchauffement de surface est le plus intense. Les zones les plus
sujettes à ce type de dépressions sont celles présentant des surfaces arides ou semi-arides
où l’évaporation est faible. Le processus de base de formation des dépressions thermiques
est l’expansion verticale des couches de surface par convection thermique, ce qui produit
de la divergence au-dessus de ces couches. Cette divergence conduit à la réduction de la
pression de surface. Dans le but de caractériser les dépressions thermiques de la région
euro-méditerranéenne, on propose un critère d’identification défini selon la dilatation des
couches de surface par réchauffement pour la dépression thermique du Sahara par Lavaysse
et al. (2009). Pour cela, on estime l’épaisseur atmosphérique des basses couches (LLAT)
entre deux niveaux de pression. Le niveau le plus haut est choisi à 850 hPa (autour de 1500
m) et le niveau le plus bas à 1000 hPa. Dans l’étude de Lavaysse et al. (2009), le LLAT est
relié à la température moyenne par la formule :

∆Z =
R
g

∫ p2

p1

T d(ln(p)) (4.2)

où ∆Z est le LLAT, R est la constante spécifique des gaz parfaits pour l’air, g est l’accélération
de la gravité, T est la température et p est la pression. Les quantités p1 et p2 correspondent
respectivement à 1000 et 850 hPa. Cela assure donc que le critère du LLAT repose sur la
dilatation des couches de surface par réchauffement. Dans cette étude une petite modification
a été faite dans le but de supprimer la variation latitudinale de la température. Par conséquent,
dans notre étude la température T de l’équation 4.2 est remplacée par T̃ = T−< T >x, où
< . >x indique une moyenne zonale. Comme dans Lavaysse et al. (2009), la dépression
thermique est définie comme l’aire pour laquelle le LLAT, qui caractérise l’épaisseur de la
dépression thermique, dépasse une valeur seuil fixée (arbitrairement). Nous avons choisi de
travailler à l’échelle journalière essentiellement à cause de la forte variation saisonnière de la
dépression thermique. Le seuil est défini comme le 80ème quantile de la distribution du LLAT
sur l’ensemble de la période de 30 ans (1976-2005 pour l’historique et 2071-2100 pour le
futur) et sur l’ensemble du domaine méditerranéen.

La figure 4.10 montre la fréquence d’occurrence des dépressions thermiques sur l’en-
semble de la région euro-méditerranéenne et pour les 4 saisons. Elle montre clairement
les 3 régions évoquées précédemment : l’Afrique du nord-ouest, le Moyen Orient comme
extension de la péninsule arabique et la péninsule ibérique. Les dépressions thermiques de
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FIGURE 4.10 Fréquence d’occurrence des dépressions thermiques dans le climat présent (1976-2005) pour
l’hiver(a), le printemps (b), l’été (c) et l’automne (d).

l’ouest de l’Afrique et du Moyen Orient sont de loin les plus fréquentes et les plus intenses.
Pour la péninsule ibérique, ces résultats sont cohérents avec ceux de Hoinka et Castro (2003).
Pendant l’été, les dépressions thermiques sont simulées autour de 30-40% des jours, en
accord avec la valeur de 45% trouvée par Hoinka et Castro (2003) pour le pic de fréquence
des mois de juillet et août. Nos résultats sont aussi cohérents pour l’automne où la fréquence
d’occurrence tombe à 10% (contre 2-18% dans l’étude de Hoinka et Castro, 2003). Une
variation saisonnière similaire a été reportée par Portela et Castro (1996) qui ont également
montré que la localisation la plus probable de la dépression thermique ibérique se trouve à
40.5oN et 4.0oW. Ce qui est en accord avec la figure 4.10 et également avec Hoinka et Castro
(2003) qui ont aussi montré que la variabilité de la localisation du centre de basse pression
est plus faible en juillet que dans la période entre février et novembre.

Les dépressions thermiques génèrent typiquement une circulation cyclonique dans les
basses couches. Une convection peu profonde se met en place dans le cœur de la dépression
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mais aucunes précipitations ne se forment (Hoinka et Castro, 2003, Engelstaedter et al.,
2015). Cette circulation est visible sur la péninsule ibérique pour le mois d’été (figure 4.9).
Les cœurs des dépressions thermiques de l’Afrique du nord-ouest et de la péninsule arabique
se trouvent en dehors du domaine d’étude, ce qui ne permet pas d’identifier une rotation
cyclonique du vent dans ces régions. Les dépressions thermiques de surface isolent les
régions de l’advection d’humidité qui est ainsi confinée à la périphérie de la dépression où
de forts gradients horizontaux de pression sont présents et forcent l’air maritime à pénétrer
dans les zones côtières puis à avoir une composante cyclonique et n’atteignant ainsi jamais le
centre de la dépression. Par conséquent des conditions atmosphériques dynamiques existent
déjà pour isoler certaines régions des sources d’humidité et ainsi participer à la baisse de
l’humidité relative dans un climat futur.

Ces conditions dynamiques peuvent éventuellement changer dans un climat futur en
rapprochant ou en éloignant davantage la source d’humidité de ces régions. La figure 4.11 est
similaire à la figure 4.10 mais pour un climat futur (scénario RCP8.5 pour la période 2071-
2100). Les caractéristiques spatiales des fréquences d’occurrence des dépressions thermiques
restent inchangées dans le futur. Cependant dans le scenario RCP8.5, la fréquence d’occur-
rence de la dépression thermique ibérique est augmentée d’environ 5 à 7% au printemps et
en été. L’augmentation de la fréquence d’occurrence de la dépression thermique ibérique est
associée à un renforcement de la circulation cyclonique (non montré). Cette intensification
de la dépression thermique ibérique est cohérente avec l’augmentation de la température plus
importante sur les continents par rapports aux océans (figure 4.9) qui contribue à renforcer
le gradient de pression autour de la péninsule ibérique, ce dernier devenant d’autant plus
favorable à la mise en place de la dépression thermique. La conséquence est une diminution
additionnelle de l’apport en humidité maritime sur la péninsule ibérique pendant le prin-
temps et l’été du climat futur par rapport au climat présent. La fréquence d’occurrence des
dépressions thermiques de l’Afrique du nord-ouest et du Moyen-Orient reste en revanche
inchangée.

4.3 Conclusion

La relation température-précipitations extrêmes du climat futur a été étudiée dans ce
chapitre à l’aide de simulations régionales projetées sur la période 2071-2100 selon le
scenario RCP8.5 sur la région euro-méditerranéenne. Nous avons constaté que la relation
température-précipitations extrêmes dans le futur est similaire à celle du présent : nous
avons également identifié une forme en crochet de la relation température-précipitations
extrêmes dans le futur. Cependant les températures Tbreak correspondantes au climat futur sont
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FIGURE 4.11 Fréquence d’occurrence des dépressions thermiques dans le climat futur(2071-2100) pour
l’hiver(a), le printemps (b), l’été (c) et l’automne (d).

décalées vers les hautes températures d’une valeur proche du changement régional moyen de
température par l’effet du réchauffement climatique. La pente aux températures inférieures à
la température Tbreak de la relation température-précipitations extrêmes du climat futur est
proche de celle de la relation de CC. Aux hautes températures, certains modèles atténuent la
baisse des précipitations extrêmes avec la température, d’autres simulent au contraire une
diminution plus importante des précipitations extrêmes avec la température dans le climat
futur par rapport au climat présent. Ces changements de pente dans le climat futur sont en
accord avec la loi de CC qui suggère une conservation de l’humidité relative dans le climat
futur. Ce dernier aspect peut paraître contre-intuitif puisque le climat méditerranéen devrait
être de plus en plus chaud et sec dans le futur. La mer Méditerranée est une source importante
d’humidité pour cette région, et alors que la capacité de l’atmosphère à contenir de l’eau
sous forme vapeur augmente dans un climat futur plus chaud (selon la loi de CC), la mer
Méditerranée est capable de maintenir l’humidité relative constante sur les régions sous son
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influence, entraînant ainsi une augmentation des précipitations extrêmes selon la loi de CC
sur ces régions.

L’étude de la variation d’humidité relative sur la région euro-méditerranéenne entre le
présent et le futur permet de distinguer les régions maritimes où l’humidité relative reste
constante, et les régions continentales pour lesquelles l’humidité relative décroît. On s’attend
donc à une augmentation des précipitations extrêmes selon la loi de CC sur les mers et à un
taux inférieur sur les continents dans le futur. Parmi les régions continentales, le gradient
latitudinal de la variation d’humidité relative entre le futur et le présent suggère une augmen-
tation des précipitations extrêmes à un taux proche de la loi de CC pour les régions du nord de
l’Europe, due à l’advection d’humidité en provenance de l’océan Atlantique sur ces régions.
Parmi les régions continentales du bassin méditerranéen, certaines voient leur humidité
relative décroître davantage que d’autres : c’est le cas de la péninsule ibérique, du nord-ouest
de l’Afrique et du Moyen-Orient. Ces trois régions sont caractérisées par les chaînes de
montagnes qui les entourent et qui ont pour effet de les isoler des sources d’humidité. Pendant
la saison chaude, ce sont aussi des régions de dépressions thermiques récurrentes qui, par la
rotation cyclonique des vents qu’elles entrainent, empêchent davantage la pénétration de l’air
maritime humide dans ces régions. Nous pensons donc que l’augmentation des précipitations
extrêmes avec le réchauffement climatique sera limitée dans ces régions abritées des afflux
maritimes d’humidité.





Chapitre 5

Conclusion et perspectives

5.1 Conclusion

Le cycle de l’eau en Méditerranée est problématique pour les sociétés du 21ème siècle. Le
bassin méditerranéen souffre en effet du manque d’eau dû à des précipitations trop faibles, en
particulier pour les régions les plus au sud de la Méditerranée de la fin du printemps au début
de l’automne. De manière paradoxale, les populations méditerranéennes doivent aussi faire
face à des inondations récurrentes créées par des événements ponctuels de précipitations
intenses se produisant préférentiellement pendant l’automne et l’hiver. Ces précipitations
extrêmes font partie intégrante du climat méditerranéen, et sont liées à des configurations
synoptiques maintenant bien identifiées qui entrent en interaction avec la topographie acci-
dentée du pourtour méditerranéen. Dans ce contexte, connaître l’évolution des précipitations
méditerranéennes avec le réchauffement climatique est un objectif important pour la com-
munauté scientifique, aussi bien pour les précipitations moyennes que pour les extrêmes.
Des modèles climatiques régionaux permettent de simuler le changement de précipitations
en Méditerranée dans un climat futur selon les différents scénarios décrits par le Groupe
d’experts Intergouvernemental sur l’Évolution du Climat (GIEC). Une approche alternative
consiste à étudier la relation température-précipitations dans le climat présent pour en déduire
l’évolution des précipitations dans un climat futur plus chaud.

La relation température-précipitations a été largement étudiée dans la littérature, surtout
pour les précipitations extrêmes dont il a été supposé qu’elles reflètent la loi de Clausius-
Clapeyron (CC), donnant la quantité maximale de vapeur d’eau que peut contenir l’atmo-
sphère en fonction de la température. Nous avons étudié de manière détaillée la relation
température-précipitations extrêmes en Méditerranée et avons ainsi pu mettre en évidence
que la relation température-précipitations extrêmes ne suit pas la loi de CC mais présente
une forme en crochet robuste sur le bassin méditerranéen : l’augmentation des précipitations
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extrêmes avec la température est similaire à la loi de CC aux basses températures alors qu’aux
hautes températures les précipitations extrêmes décroissent (ou augmentent moins fortement)
avec la température. Nous avons montré que la température associée à la rupture de pente
(Tbreak) diminue des régions humides de l’ouest de la Méditerranée vers les régions arides de
l’est de la Méditerranée.

Tout au long de cette thèse nous avons souligné la sensibilité de la relation température-
précipitations à de nombreux paramètres comme l’échelle d’agrégation spatiale et temporelle,
et le type de précipitations. Ces paramètres peuvent expliquer des écarts entre le relation
température-précipitations et la loi de CC. Les écarts à la loi de CC peuvent aussi être liés à
des processus physiques comme des variations de la vitesse verticale, de l’humidité relative,
de la durée et de l’efficacité des précipitations avec la température. Dans une étude spécifique
sur les effets indirects des aérosols, nous avons mis en évidence le fait que les aérosols font
diminuer les précipitations selon la chaîne de causalités suivante. En présence de nombreux
aérosols, le nombre de gouttelettes nuageuse est plus important, ce qui réduit le rayon moyen
de ces gouttelettes. La diminution de la taille des gouttelettes dans les nuages pollués rend
ces derniers optiquement plus épais. Les nuages pollués réfléchissent ainsi davantage le
rayonnement solaire, ce qui refroidit les basses couches de l’atmosphère. Nous avons montré
que ces perturbations de température liées aux aérosols modifient non seulement le contenu
en vapeur d’eau de l’atmosphère (de façon similaire à la loi de CC), mais surtout sa stabilité.
C’est cette augmentation marquée de la stabilité qui explique pourquoi la réduction simulée
des précipitations extrêmes dans une atmosphère polluée est bien plus forte que la réduction
que peut expliquer la seule relation de CC.

Par ailleurs, une étude multi-modèles pour le futur nous a permis de constater que la
relation température-précipitations extrêmes est modifiée dans les projections climatiques du
futur selon la loi de CC sur des stations côtières de la Méditerranée. Ce résultat est surprenant
dans la mesure où ces mêmes simulations prévoient une aridification du climat méditerranéen
associée à la hausse des températures dans le futur. En cartographiant le changement de
vapeur d’eau en surface entre les simulations du futur et celles du présent, nous avons montré
que ce changement est cohérent avec la loi de CC au-dessus des mers mais pas au-dessus
des régions continentales, ce qui confirme que c’est bien l’apport de vapeur d’eau par la mer
Méditerranée qui permet à l’humidité de l’atmosphère de s’ajuster au réchauffement selon la
loi de CC. En revanche certaines régions continentales déjà arides ne devraient pas connaître
une telle augmentation des précipitations extrêmes dans le futur. Nous avons notamment pu
identifier trois régions, la péninsule ibérique, le nord-ouest de l’Afrique et le Moyen-Orient ;
pour lesquelles le changement d’humidité est sous-CC car ces régions sont protégées par les
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montagnes et sont sujettes à des dépressions thermiques pendant la saison chaude qui, par
l’effet de leur circulation cyclonique, les isolent davantage des sources d’humidité.

Une des principales conclusion de cette thèse est que la relation température-précipitations
extrêmes d’un climat donné ne présume en rien du changement de précipitations extrêmes
dans un autre climat où la température serait modifiée. Dans notre étude spécifique sur l’effet
des aérosols nous avons en effet pu constater qu’en Europe centrale, la relation température-
précipitations extrêmes dans un climat peu pollué suit la loi de CC alors que le changement de
précipitations extrêmes entre un climat peu pollué et un climat pollué plus froid est bien plus
fort que la loi de CC. Inversement, notre étude sur des stations côtières de la Méditerranée
montre un comportement non-CC (forme en crochet) des précipitations extrêmes avec la
température dans le climat présent alors que le changement de précipitations extrêmes entre
le climat présent et le climat futur plus chaud suit la loi de CC. Le caractère prédictif de la
relation température-précipitations présente donc des limites mais cette relation apporte un
éclairage nouveau sur certaines caractéristiques des précipitations en Méditerranée.

5.2 Perspectives

Bien que cette thèse suggère une augmentation des précipitations extrêmes dans le climat
futur selon la loi de CC dans les régions sous l’influence de masses d’air d’origine marine
et sous-CC dans les régions qui ne le sont pas, une telle variabilité spatiale de l’évolution
des précipitations extrêmes reste à établir dans le bassin méditerranéen pour confirmer le
rôle des flux d’humidité de la mer Méditerranée dans l’évolution des précipitations extrêmes
dans un climat futur plus chaud. Dans une étude avec plusieurs modèles de climat régionaux,
Tramblay et Somot (2018) ont proposé une carte décrivant l’évolution des précipitations
extrêmes dans le bassin méditerranéen d’ici la fin du 21ème siècle (voir Figure 5.1).

Selon cette étude, les précipitations extrêmes augmenteraient à un taux inférieur à la loi de
CC sur la partie du nord du bassin et diminueraient sur la partie sud du bassin méditerranéen.
L’agrégation spatiale utilisée par Tramblay et Somot (2018) empêche cependant la détection
de l’effet côtier suggéré dans cette thèse. Une possible amélioration serait donc de raffiner la
distribution spatiale de l’évolution des précipitations extrêmes dans le bassin méditerranéen,
en particulier sur la ligne de côte.

Cette thèse a par ailleurs mis en évidence la sensibilité de la relation température-
précipitations aux aérosols. Pour comprendre plus finement cet impact et en particulier la
contribution des effets indirects des aérosols, utiliser un modèle climatique régional couplé
avec un modèle de chimie-transport devrait donner des résultats plus précis car les aérosols
(et donc leur impact) sont mieux représentés, par rapport à un modèle climatique régional
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FIGURE 5.1 Figure extraite de Tramblay et Somot (2018). Augmentation des précipitations
extrêmes (en %) prévue pour la fin du 21ème siècle sur le bassin méditerranéen.

avec une paramétrisation microphysique des aérosols comme celui qui a été utilisé dans cette
thèse. Par ailleurs l’effet direct des aérosols sur la relation température-précipitations n’a pas
été considéré dans cette étude, il serait intéressant de comparer les effets directs aux effets
indirects des aérosols sur la relation température-précipitations.

Cette étude se fonde en grande partie sur l’analyse de simulations de modèles de climat
régionaux de 50 ou 20 km de résolution. Cette résolution est plus adaptée que celle des
modèles de climat globaux mais est toujours insuffisante pour étudier des phénomènes qui
se produisent à plus fine échelle, et en particulier à l’échelle des phénomènes convectifs.
Le climat de la région méditerranéenne est fortement influencé par ces processus induits
notamment par la complexité de la topographie du pourtour méditerranéen. Une étude avec
un modèle résolvant la convection permettrait donc de confirmer et d’affiner les résultats de
cette thèse.

Plusieurs configurations synoptiques de l’atmosphère peuvent aboutir à la formation de
précipitations extrêmes. Il est probable que la relation température-précipitations extrêmes
soit sensible au type de précipitations ainsi formées. En distinguant les précipitations convec-
tives des précipitations totales, nous avons déjà observé des comportements différents de la
relation température-précipitations (chapitre 3). La convection peut elle-même se présenter
sous des aspects différents : elle peut être organisée en ligne, en amas, ou non-organisée.
Il serait donc intéressant d’étudier la relation température-précipitation extrêmes selon le
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type de convection. Une telle étude pourrait s’appuyer sur des simulations idéalisées dans
lesquelles on aurait modifier les forçages extérieurs (le cisaillement vertical du vent et le flux
radiatif net) pour permettre de représenter les différents types de convection.
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MEIER, V. KOTRONI, K. LAGOUVARDOS, P. LIONELLO, M. C. LLASAT, W. LUDWIG,
C. LUTOFF, A. MARIOTTI, E. RICHARD, R. ROMERO, R. ROTUNNO, O. ROUSSOT,
I. RUIN, S. SOMOT, I. TAUPIER-LETAGE, J. TINTORE, R. UIJLENHOET et H. WERNLI :
Hymex : A 10-year multidisciplinary program on the mediterranean water cycle. Bulletin
of the American Meteorological Society, 95(7):1063–1082, 2014.

Philippe DROBINSKI, Alesandro ANAV, Cindy Lebeaupin BROSSIER, Guillaume SAMSON,
Marc STÉFANON, Sophie BASTIN, Mélika BAKLOUTI, Karine BÉRANGER, Jonathan
BEUVIER, Romain BOURDALLÉ-BADIE, Laure COQUART, Fabio D’ANDREA, Nathalie
de NOBLET-DUCOUDRÉ, Frédéric DIAZ, Jean-Claude DUTAY, Christian ETHE, Marie-
Alice FOUJOLS, Dmitry KHVOROSTYANOV, Gurvan MADEC, Martial MANCIP, Sébastien
MASSON, Laurent MENUT, Julien PALMIERI, Jan POLCHER, Solène TURQUETY, Sophie
VALCKE et Nicolas VIOVY : Model of the regional coupled earth system (morce) :
Application to process and climate studies in vulnerable regions. Environmental Modelling
and Software, 35:1 – 18, 2012. ISSN 1364-8152.

Philippe DROBINSKI, Benjamin SULTAN et Serge JANICOT : Role of the hoggar massif in
the west african monsoon onset. Geophysical Research Letters, 32(1), 2005b.

Jimy DUDHIA : Numerical study of convection observed during the winter monsoon expe-
riment using a mesoscale two-dimensional model. Journal of the Atmospheric Sciences,
46(20):3077–3107, 1989.

http://www.cosmo-model.org/content/model/documentation/core/cosmoPhysParamtr
http://www.cosmo-model.org/content/model/documentation/core/cosmoPhysParamtr


148 Bibliographie

Fanny DUFFOURG et Véronique DUCROCQ : Origin of the moisture feeding the heavy preci-
pitating systems over southeastern france. Natural Hazards and Earth System Sciences, 11
(4):1163, 2011.

F. DULAC et P. CHAZETTE : Airborne study of a multi-layer aerosol structure in the eastern
mediterranean observed with the airborne polarized lidar alex during a staaarte campaign
(7 june 1997). Atmospheric Chemistry and Physics, 3(5):1817–1831, 2003.

Y DURAND, E BRUN, L MÉRINDOL, G GUYOMARC’H, B LESAFFRE et E MARTIN : A
meteorological estimation of relevant parameters for snow models. Annals of glaciology,
18:65–71, 1993.

Yves DURAND, Martin LATERNSER, Gérald GIRAUD, Pierre ETCHEVERS, Bernard LE-
SAFFRE et Laurent MÉRINDOL : Reanalysis of 44 yr of climate in the french alps
(1958–2002) : methodology, model validation, climatology, and trends for air temperature
and precipitation. Journal of Applied Meteorology and Climatology, 48(3):429–449, 2009.

B. EGGERT, P. BERG, J. O. HAERTER, D. JACOB et C. MOSELEY : Temporal and spatial
scaling impacts on extreme precipitation. Atmospheric Chemistry and Physics, 15(10):
5957–5971, 2015. URL https://www.atmos-chem-phys.net/15/5957/2015/.

Kerry A. EMANUEL : A Cumulus Representation Based on the Episodic Mixing Model :
The Importance of Mixing and Microphysics in Predicting Humidity, pages 185–192.
American Meteorological Society, Boston, MA, 1993. ISBN 978-1-935704-13-3. URL
https://doi.org/10.1007/978-1-935704-13-3_19.

S. EMORI et S. J. BROWN : Dynamic and thermodynamic changes in mean and extreme
precipitation under changed climate. Geophysical Research Letters, 32(17), 2005. URL
https://agupubs.onlinelibrary.wiley.com/doi/abs/10.1029/2005GL023272.

S. ENGELSTAEDTER, R. WASHINGTON, C. FLAMANT, D. J. PARKER, C. J. T. ALLEN
et M. C. TODD : The saharan heat low and moisture transport pathways in the central
sahara—multiaircraft observations and africa-lam evaluation. Journal of Geophysical
Research : Atmospheres, 120(10):4417–4442, 2015. URL https://agupubs.onlinelibrary.
wiley.com/doi/abs/10.1002/2015JD023123.

Gidon ESHEL et Brian F. FARRELL : Mechanisms of eastern mediterranean rainfall variability.
Journal of the Atmospheric Sciences, 57(19):3219–3232, 2000. URL https://doi.org/10.
1175/1520-0469(2000)057<3219:MOEMRV>2.0.CO;2.

Malin FALKENMARK, Gunnar LINDH, Gunnar LINDH et Gunnar LINDH : Water for a
starving world. Westview Press Boulder, CO, 1976.

Jiwen FAN, L. Ruby LEUNG, Daniel ROSENFELD, Qian CHEN, Zhanqing LI, Jinqiang
ZHANG et Hongru YAN : Microphysical effects determine macrophysical response for
aerosol impacts on deep convective clouds. Proceedings of the National Academy of
Sciences, 110(48):E4581–E4590, 2013. URL http://www.pnas.org/content/110/48/E4581.
abstract.

Jiwen FAN, Daniel ROSENFELD, Yanni DING, L. Ruby LEUNG et Zhanqing LI : Potential
aerosol indirect effects on atmospheric circulation and radiative forcing through deep
convection. Geophysical Research Letters, 39(9):n/a–n/a, 2012. ISSN 1944-8007. L09806.

https://www.atmos-chem-phys.net/15/5957/2015/
https://doi.org/10.1007/978-1-935704-13-3_19
https://agupubs.onlinelibrary.wiley.com/doi/abs/10.1029/2005GL023272
https://agupubs.onlinelibrary.wiley.com/doi/abs/10.1002/2015JD023123
https://agupubs.onlinelibrary.wiley.com/doi/abs/10.1002/2015JD023123
https://doi.org/10.1175/1520-0469(2000)057<3219:MOEMRV>2.0.CO;2
https://doi.org/10.1175/1520-0469(2000)057<3219:MOEMRV>2.0.CO;2
http://www.pnas.org/content/110/48/E4581.abstract
http://www.pnas.org/content/110/48/E4581.abstract


Bibliographie 149

Jiwen FAN, Yuan WANG, Daniel ROSENFELD et Xiaohong LIU : Review of aerosol–cloud
interactions : Mechanisms, significance, and challenges. Journal of the Atmospheric
Sciences, 73(11):4221–4252, 2016. URL https://doi.org/10.1175/JAS-D-16-0037.1.

Jiwen FAN, Tianle YUAN, Jennifer M. COMSTOCK, Steven GHAN, Alexander KHAIN,
L. Ruby LEUNG, Zhanqing LI, Vanderlei J. MARTINS et Mikhail OVCHINNIKOV : Domi-
nant role by vertical wind shear in regulating aerosol effects on deep convective clouds.
Journal of Geophysical Research : Atmospheres, 114(D22):n/a–n/a, 2009. ISSN 2156-
2202. URL http://dx.doi.org/10.1029/2009JD012352. D22206.

S. FENG et Q. FU : Expansion of global drylands under a warming climate. Atmospheric
Chemistry and Physics, 13(19):10081–10094, 2013. URL https://www.atmos-chem-phys.
net/13/10081/2013/.

S. FERNÁNDEZ-GONZÁLEZ, S. del RÍO, A. CASTRO, A. PENAS, M. FERNÁNDEZ-RAGA,
A. I. CALVO et R. FRAILE : Connection between nao, weather types and precipitation in
león, spain (1948–2008). International Journal of Climatology, 32(14):2181–2196, 2012.
URL https://rmets.onlinelibrary.wiley.com/doi/abs/10.1002/joc.2431.

C. FLAMANT, J.-P. CHABOUREAU, P. CHAZETTE, P. DI GIROLAMO, T. BOURRIANNE,
J. TOTEMS et M. CACCIANI : The radiative impact of desert dust on orographic rain in the
cévennes–vivarais area : a case study from hymex. Atmospheric Chemistry and Physics,
15(21):12231–12249, 2015. URL https://www.atmos-chem-phys.net/15/12231/2015/.

Emmanouil FLAOUNAS, Philippe DROBINSKI, Marco BORGA, Jean-Christophe CALVET,
Guy DELRIEU, Efrat MORIN, Gianni TARTARI et Roberta TOFFOLON : Assessment of
gridded observations used for climate model validation in the mediterranean region : the
hymex and med-cordex framework. Environmental Research Letters, 7(2):024017, 2012.
URL http://stacks.iop.org/1748-9326/7/i=2/a=024017.

Emmanouil FLAOUNAS, Philippe DROBINSKI, Mathieu VRAC, Sophie BASTIN, Cindy
LEBEAUPIN-BROSSIER, Marc STÉFANON, Marco BORGA et Jean-Christophe CALVET :
Precipitation and temperature space-time variability and extremes in the mediterranean
region : evaluation of dynamical and statistical downscaling methods. Climate Dynamics,
40(11-12):2687–2705, 2013. URL https://hal.archives-ouvertes.fr/hal-00750590.

Emmanouil FLAOUNAS, Shira RAVEH-RUBIN, Heini WERNLI, Philippe DROBINSKI et
Sophie BASTIN : The dynamical structure of intense mediterranean cyclones. Climate
Dynamics, 44(9):2411–2427, May 2015. ISSN 1432-0894. URL https://doi.org/10.1007/
s00382-014-2330-2.

Paola FORMENTI, Thomas REINER, Detlev SPRUNG, Meinrat O. ANDREAE, Manfred
WENDISCH, Heike WEX, Dave KINDRED, Ken DEWEY, Joss KENT, Maria TZORT-
ZIOU, Alexandros VASARAS et Christos ZEREFOS : Staaarte-med 1998 summer air-
borne measurements over the aegean sea 1. aerosol particles and trace gases. Journal
of Geophysical Research : Atmospheres, 107(D21):AAC 1–1–AAC 1–15, 2002. URL
https://agupubs.onlinelibrary.wiley.com/doi/abs/10.1029/2001JD001337.

Y. FOUQUART et B. BONNEL : Computations of solar heating of the earth’s atmosphere—a
new parameterization. Beitrage zur Physik der Atmosphare, 53:35–62, 1980.

https://doi.org/10.1175/JAS-D-16-0037.1
http://dx.doi.org/10.1029/2009JD012352
https://www.atmos-chem-phys.net/13/10081/2013/
https://www.atmos-chem-phys.net/13/10081/2013/
https://rmets.onlinelibrary.wiley.com/doi/abs/10.1002/joc.2431
https://www.atmos-chem-phys.net/15/12231/2015/
http://stacks.iop.org/1748-9326/7/i=2/a=024017
https://hal.archives-ouvertes.fr/hal-00750590
https://doi.org/10.1007/s00382-014-2330-2
https://doi.org/10.1007/s00382-014-2330-2
https://agupubs.onlinelibrary.wiley.com/doi/abs/10.1029/2001JD001337


150 Bibliographie

Christoph FREI et Christoph SCHÄR : A precipitation climatology of the alps from high-
resolution rain-gauge observations. International Journal of Climatology, 18(8):873–900,
1998. ISSN 1097-0088. URL http://dx.doi.org/10.1002/(SICI)1097-0088(19980630)18:
8<873::AID-JOC255>3.0.CO;2-9.

P FRICH, Lisa V ALEXANDER, PM DELLA-MARTA, B GLEASON, M HAYLOCK,
AMG Klein TANK et Tom PETERSON : Observed coherent changes in climatic ex-
tremes during the second half of the twentieth century. Climate research, 19(3):193–212,
2002.

Marc GEORGELIN et Evelyne RICHARD : Numerical simulation of flow diversion around
the pyrenees : A tramontana case study. Monthly Weather Review, 124(4):687–700, 1996.
URL https://doi.org/10.1175/1520-0493(1996)124<0687:NSOFDA>2.0.CO;2.

F. GIORGI : Climate change hot-spots. Geophysical Research Letters, 33(8):n/a–n/a, 2006.
ISSN 1944-8007. URL http://dx.doi.org/10.1029/2006GL025734. L08707.

F. GIORGI, E. COPPOLA, F. SOLMON, L. MARIOTTI, M. SYLLA, X. BI, N. ELGUINDI,
G. DIRO, V. NAIR, G. GIULIANI, U. TURUNCOGLU, S. COZZINI, I. GÜTTLER,
T. O’BRIEN, A. TAWFIK, A. SHALABY, A. ZAKEY, A. STEINER, F. STORDAL, L. SLOAN
et C. BRANKOVIC : RegCM4 : model description and preliminary tests over multiple
CORDEX domains. Climate Research, 52:7–29, mars 2012.

Filippo GIORGI, Colin JONES, Ghassem R ASRAR et al. : Addressing climate information
needs at the regional level : the cordex framework. World Meteorological Organization
(WMO) Bulletin, 58(3):175, 2009.

Filippo GIORGI et Piero LIONELLO : Climate change projections for the mediterranean
region. Global and Planetary Change, 63(2):90 – 104, 2008. ISSN 0921-8181. URL
http://www.sciencedirect.com/science/article/pii/S0921818107001750. Mediterranean
climate : trends, variability and change.

Filippo GIORGI et Linda O. MEARNS : Introduction to special section : Regional climate
modeling revisited. Journal of Geophysical Research : Atmospheres, 104(D6):6335–6352,
1999. URL https://agupubs.onlinelibrary.wiley.com/doi/abs/10.1029/98JD02072.

GIORGI, F. et COPPOLA, E. : Projections of twenty- century climate over europe. EPJ Web
of Conferences, 1:29–46, 2009. URL https://doi.org/10.1140/epjconf/e2009-00908-9.

S. R. GISLASON, T. HASSENKAM, S. NEDEL, N. BOVET, E. S. EIRIKSDOTTIR, H. A. AL-
FREDSSON, C. P. HEM, Z. I. BALOGH, K. DIDERIKSEN, N. OSKARSSON, B. SIGFUSSON,
G. LARSEN et S. L. S. STIPP : Characterization of eyjafjallajökull volcanic ash particles and
a protocol for rapid risk assessment. Proceedings of the National Academy of Sciences, 108
(18):7307–7312, 2011. ISSN 0027-8424. URL http://www.pnas.org/content/108/18/7307.

A. GKIKAS, N. HATZIANASTASSIOU, N. MIHALOPOULOS, V. KATSOULIS, S. KAZADZIS,
J. PEY, X. QUEROL et O. TORRES : The regime of intense desert dust episodes in the
mediterranean based on contemporary satellite observations and ground measurements.
Atmospheric Chemistry and Physics, 13(23):12135–12154, 2013. URL https://www.
atmos-chem-phys.net/13/12135/2013/.

http://dx.doi.org/10.1002/(SICI)1097-0088(19980630)18:8<873::AID-JOC255>3.0.CO;2-9
http://dx.doi.org/10.1002/(SICI)1097-0088(19980630)18:8<873::AID-JOC255>3.0.CO;2-9
https://doi.org/10.1175/1520-0493(1996)124<0687:NSOFDA>2.0.CO;2
http://dx.doi.org/10.1029/2006GL025734
http://www.sciencedirect.com/science/article/pii/S0921818107001750
https://agupubs.onlinelibrary.wiley.com/doi/abs/10.1029/98JD02072
https://doi.org/10.1140/epjconf/e2009-00908-9
http://www.pnas.org/content/108/18/7307
https://www.atmos-chem-phys.net/13/12135/2013/
https://www.atmos-chem-phys.net/13/12135/2013/


Bibliographie 151

Ozan Mert GÖKTÜRK, Sinan ÇEVIK, Nathalie TOQUE, Robinson HORDOIR, Hazem NAGY
et Emin ÖZSOY : Effects of the etesian wind regime on coastal upwelling, floods and forest
fires in the seas of the old world. BLACK SEA/MEDITERRANEAN ENVIRONMENT, page
117, 2014.

Y GOLDREICH : The climate of israel : observations research and applications. bar ilan univ,
1998.

Yair GOLDREICH : The climate of Israel : observation, research and application. Springer
Science & Business Media, 2012.

Yair GOLDREICH, Hanan MOZES et Daniel ROSENFELD : Radar analysis of cloud systems
and their rainfall yield in israel. Isr. J. Earth Sci, 53:63–76, 2004.

K. GOUBANOVA et L. LI : Extremes in temperature and precipitation around the mediterra-
nean basin in an ensemble of future climate scenario simulations. Global and Planetary
Change, 57(1):27 – 42, 2007. ISSN 0921-8181. URL http://www.sciencedirect.com/
science/article/pii/S092181810600275X. Extreme Climatic Events.

Wojciech W. GRABOWSKI et Hugh MORRISON : Indirect impact of atmospheric aerosols in
idealized simulations of convective–radiative quasi equilibrium. part ii : Double-moment
microphysics. Journal of Climate, 24(7):1897–1912, 2011. URL https://doi.org/10.1175/
2010JCLI3647.1.

Jordi Seguí GRAU : Análisis de la serie de temperatura del observatorio del ebro (1894-2002).
Publicacions de l’Observatori de l’Ebre, Miscellània (ISSN 1579-8933), No. 44, VI+ 83
pp.(2003), 44, 2003.

Georg A. GRELL : Prognostic evaluation of assumptions used by cumulus parameteriza-
tions. Monthly Weather Review, 121(3):764–787, 1993. URL https://doi.org/10.1175/
1520-0493(1993)121<0764:PEOAUB>2.0.CO;2.

JF GRIFFITHS et KH SOLIMAN : The northern desert (sahara). World survey of climatology,
10:75–132, 1972.

Vanda GRUBIŠÍC : Bora-driven potential vorticity banners over the adriatic. Quarterly
Journal of the Royal Meteorological Society, 130(602):2571–2603, 2004. URL https:
//rmets.onlinelibrary.wiley.com/doi/abs/10.1256/qj.03.71.

F. GUICHARD, J. C. PETCH, J.-L. REDELSPERGER, P. BECHTOLD, J.-P. CHABOUREAU,
S. CHEINET, W. GRABOWSKI, H. GRENIER, C. G. JONES, M. KÖHLER, J.-M. PIRIOU,
R. TAILLEUX et M. TOMASINI : Modelling the diurnal cycle of deep precipitating
convection over land with cloud-resolving models and single-column models. Quarterly
Journal of the Royal Meteorological Society, 130(604):3139–3172, 2004. URL https:
//rmets.onlinelibrary.wiley.com/doi/abs/10.1256/qj.03.145.

V. GUÉNARD, P. DROBINSKI, J. L. CACCIA, G. TEDESCHI et P. CURRIER : Dynamics of the
map iop 15 severe mistral event : Observations and high-resolution numerical simulations.
Quarterly Journal of the Royal Meteorological Society, 132(616):757–777, 2006. URL
https://rmets.onlinelibrary.wiley.com/doi/abs/10.1256/qj.05.59.

http://www.sciencedirect.com/science/article/pii/S092181810600275X
http://www.sciencedirect.com/science/article/pii/S092181810600275X
https://doi.org/10.1175/2010JCLI3647.1
https://doi.org/10.1175/2010JCLI3647.1
https://doi.org/10.1175/1520-0493(1993)121<0764:PEOAUB>2.0.CO;2
https://doi.org/10.1175/1520-0493(1993)121<0764:PEOAUB>2.0.CO;2
https://rmets.onlinelibrary.wiley.com/doi/abs/10.1256/qj.03.71
https://rmets.onlinelibrary.wiley.com/doi/abs/10.1256/qj.03.71
https://rmets.onlinelibrary.wiley.com/doi/abs/10.1256/qj.03.145
https://rmets.onlinelibrary.wiley.com/doi/abs/10.1256/qj.03.145
https://rmets.onlinelibrary.wiley.com/doi/abs/10.1256/qj.05.59


152 Bibliographie

J. O. HAERTER et P. BERG : Unexpected rise in extreme precipitation caused by a shift in
rain type? Nature Geoscience, 2:372, Jun 2009. Correspondence.

J. O. HAERTER, P. BERG et S. HAGEMANN : Heavy rain intensity distributions on varying
time scales and at different temperatures. Journal of Geophysical Research : Atmospheres,
115(D17), 2010.

E. HAMONOU, P. CHAZETTE, D. BALIS, D. DULAC, X. SCHNEIDER, E. GALANI, G. AN-
CELLET et A. PAPAYANNIS : Characterization of the vertical structure of saharan dust
export to the mediterranean basin. Journal of Geophysical Research : Atmospheres, 104
(D18):22257–22270, 1999.

Jones Rhys HARDWICK, Seth WESTRA et Ashish SHARMA : Observed relationships between
extreme sub-daily precipitation, surface temperature, and relative humidity. Geophysical
Research Letters, 37(22), 2010.

M. HATZAKI, H. A. FLOCAS, D. N. ASIMAKOPOULOS et P. MAHERAS : The eastern
mediterranean teleconnection pattern : identification and definition. International Journal
of Climatology, 27(6):727–737, 2007.

Maria HATZAKI, Helena A. FLOCAS, Christos GIANNAKOPOULOS et Panagiotis MAHERAS :
The impact of the eastern mediterranean teleconnection pattern on the mediterranean
climate. Journal of Climate, 22(4):977–992, 2009.

M. R. HAYLOCK, Nynke HOFSTRA, A M. G. KLEIN TANK, E J. KLOK, P JONES et Mark
NEW : A european daily high-resolution gridded data set of surface temperature and
precipitation for 1950-2006. 113, 10 2008.

Gabriele C. HEGERL, Francis W. ZWIERS, Peter A. STOTT et Viatcheslav V. KHARIN :
Detectability of anthropogenic changes in annual temperature and precipitation extremes.
Journal of Climate, 17(19):3683–3700, 2004.

Isaac M. HELD et Brian J. SODEN : Robust responses of the hydrological cycle to global
warming. Journal of Climate, 19(21):5686–5699, 2006.

K HENNESSY, J M. GREGORY et J MITCHELL : Changes in daily precipitation under
enhanced greenhouse conditions. Climate Dynamics, 13:667–680, 09 1997.

C. HERNANDEZ, P. DROBINSKI et S. TURQUETY : How much does weather control fire size
and intensity in the mediterranean region? Annales Geophysicae, 33(7):931–939, 2015a.

C. HERNANDEZ, P. DROBINSKI, S. TURQUETY et J.-L. DUPUY : Size of wildfires in the euro-
mediterranean region : observations and theoretical analysis. Natural Hazards and Earth
System Sciences, 15(6):1331–1341, 2015b. URL https://www.nat-hazards-earth-syst-sci.
net/15/1331/2015/.

S. HERRERA, J. M. GUTIÉRREZ, R. ANCELL, M. R. PONS, M. D. FRÍAS et J. FERNÁNDEZ :
Development and analysis of a 50-year high-resolution daily gridded precipitation dataset
over spain (spain02). International Journal of Climatology, 32(1):74–85, 2012.

https://www.nat-hazards-earth-syst-sci.net/15/1331/2015/
https://www.nat-hazards-earth-syst-sci.net/15/1331/2015/


Bibliographie 153

Marine HERRMANN, S. SOMOT, S. CALMANTI, C. DUBOIS et F. SEVAULT : Representation
of spatial and temporal variability of daily wind speed and of intense wind events over the
Mediterranean Sea using dynamical downscaling : impact of the regional climate model
configuration. Natural Hazards and Earth System Sciences, 11:1983–2001, 2011. ISSN
1561-8633.

E. HERTIG, S. SEUBERT, A. PAXIAN, G. VOGT, H. PAETH et J. JACOBEIT : Changes
of total versus extreme precipitation and dry periods until the end of the twenty-first
century : statistical assessments for the mediterranean area. Theoretical and Applied
Climatology, 111(1):1–20, Jan 2013. ISSN 1434-4483. URL https://doi.org/10.1007/
s00704-012-0639-5.

Nynke HOFSTRA, Malcolm HAYLOCK, Mark NEW et Phil D. JONES : Testing e-obs
european high-resolution gridded data set of daily precipitation and surface temperature.
Journal of Geophysical Research : Atmospheres, 114(D21), 2009. URL https://agupubs.
onlinelibrary.wiley.com/doi/abs/10.1029/2009JD011799.

Nynke HOFSTRA, Mark NEW et Carol MCSWEENEY : The influence of interpolation and
station network density on the distributions and trends of climate variables in gridded daily
data. 35:841–858, 04 2010.

Cathy HOHENEGGER, Peter BROCKHAUS, Christopher S. BRETHERTON et Christoph
SCHÄR : The soil moisture–precipitation feedback in simulations with explicit and
parameterized convection. Journal of Climate, 22(19):5003–5020, 2009. URL https:
//doi.org/10.1175/2009JCLI2604.1.

Klaus P. HOINKA et Manuel DE CASTRO : The iberian peninsula thermal low. Quarterly
Journal of the Royal Meteorological Society, 129(590):1491–1511, 2003. URL https:
//rmets.onlinelibrary.wiley.com/doi/abs/10.1256/qj.01.189.

James R HOLTON et Gregory J HAKIM : An introduction to dynamic meteorology, volume 88.
Academic press, 2013.

Song-You HONG, Jimy DUDHIA et Shu-Hua CHEN : A revised approach to ice microphysical
processes for the bulk parameterization of clouds and precipitation. Monthly Weather
Review, 132(1):103–120, 2004. URL https://doi.org/10.1175/1520-0493(2004)132<0103:
ARATIM>2.0.CO;2.

H. HORVATH, L. ALADOS ARBOLEDAS, F. J. OLMO, O. JOVANOVIĆ, M. GANGL, W. KAL-
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Franz G KUGLITSCH, Gregor C LECKEBUSCH, Jürg LUTERBACHER, Maurizio MAUGERI,
Panagiotis MAHERAS et al. : Climate of the mediterranean : synoptic patterns, temperature,
precipitation, winds, and their extremes. In The Climate of the Mediterranean Region,
pages 301–346. Elsevier, 2012.

Nobuyuki UTSUMI, Shinta SETO, Shinjiro KANAE, Eduardo Eiji MAEDA et Taikan OKI :
Does higher surface temperature intensify extreme precipitation? Geophysical Research
Letters, 38(16), 2011.

Susan C. van den HEEVER et William R. COTTON : Urban aerosol impacts on downwind
convective storms. Journal of Applied Meteorology and Climatology, 46(6):828–850,
2007. URL http://dx.doi.org/10.1175/JAM2492.1.

Susan C. van den HEEVER, Graeme L. STEPHENS et Norman B. WOOD : Aerosol indirect
effects on tropical convection characteristics under conditions of radiative–convective
equilibrium. Journal of the Atmospheric Sciences, 68(4):699–718, 2011. URL https:
//doi.org/10.1175/2010JAS3603.1.

Geert Jan VAN OLDENBORGH, Gerrit BURGERS et Albert Klein TANK : On the el niño
teleconnection to spring precipitation in europe. International Journal of Climatology,
20(5):565–574, 2000. URL https://rmets.onlinelibrary.wiley.com/doi/abs/10.1002/
%28SICI%291097-0088%28200004%2920%3A5%3C565%3A%3AAID-JOC488%
3E3.0.CO%3B2-5.

Detlef P. van VUUREN, Jae EDMONDS, Mikiko KAINUMA, Keywan RIAHI, Allison
THOMSON, Kathy HIBBARD, George C. HURTT, Tom KRAM, Volker KREY, Jean-
Francois LAMARQUE, Toshihiko MASUI, Malte MEINSHAUSEN, Nebojsa NAKICE-
NOVIC, Steven J. SMITH et Steven K. ROSE : The representative concentration path-
ways : an overview. Climatic Change, 109(1):5, Aug 2011. ISSN 1573-1480. URL
https://doi.org/10.1007/s10584-011-0148-z.

https://rmets.onlinelibrary.wiley.com/doi/abs/10.1002/joc.962
https://rmets.onlinelibrary.wiley.com/doi/abs/10.1002/joc.962
https://doi.org/10.1007/s10113-012-0363-9
https://rmets.onlinelibrary.wiley.com/doi/abs/10.1002/%28SICI%291097-0088%2819990330%2919%3A4%3C379%3A%3AAID-JOC357%3E3.0.CO%3B2-8
https://rmets.onlinelibrary.wiley.com/doi/abs/10.1002/%28SICI%291097-0088%2819990330%2919%3A4%3C379%3A%3AAID-JOC357%3E3.0.CO%3B2-8
http://dx.doi.org/10.1175/JAM2492.1
https://doi.org/10.1175/2010JAS3603.1
https://doi.org/10.1175/2010JAS3603.1
https://rmets.onlinelibrary.wiley.com/doi/abs/10.1002/%28SICI%291097-0088%28200004%2920%3A5%3C565%3A%3AAID-JOC488%3E3.0.CO%3B2-5
https://rmets.onlinelibrary.wiley.com/doi/abs/10.1002/%28SICI%291097-0088%28200004%2920%3A5%3C565%3A%3AAID-JOC488%3E3.0.CO%3B2-5
https://rmets.onlinelibrary.wiley.com/doi/abs/10.1002/%28SICI%291097-0088%28200004%2920%3A5%3C565%3A%3AAID-JOC488%3E3.0.CO%3B2-5
https://doi.org/10.1007/s10584-011-0148-z


Bibliographie 173

Jean-Philippe VIDAL, Eric MARTIN, Laurent FRANCHISTÉGUY, Martine BAILLON et Jean-
Michel SOUBEYROUX : A 50-year high-resolution atmospheric reanalysis over france
with the safran system. International Journal of Climatology, 30(11):1627–1644, 2010.
URL https://rmets.onlinelibrary.wiley.com/doi/abs/10.1002/joc.2003.

Edward K VIZY et Kerry H COOK : A mechanism for african monsoon breaks : Medi-
terranean cold air surges. Journal of Geophysical Research : Atmospheres, 114(D1),
2009.

M. VRAC, P. DROBINSKI, A. MERLO, M. HERRMANN, C. LAVAYSSE, L. LI et S. SOMOT :
Dynamical and statistical downscaling of the french mediterranean climate : uncertainty
assessment. Natural Hazards and Earth System Sciences, 12(9):2769–2784, 2012. URL
https://www.nat-hazards-earth-syst-sci.net/12/2769/2012/.

Bin WANG, Renguang WU et K-M. LAU : Interannual variability of the asian summer
monsoon : Contrasts between the indian and the western north pacific–east asian mon-
soons. Journal of Climate, 14(20):4073–4090, 2001. URL https://doi.org/10.1175/
1520-0442(2001)014<4073:IVOTAS>2.0.CO;2.

J. WARNER : A reduction in rainfall associated with smoke from sugar-cane fires—an
inadvertent weather modification? Journal of Applied Meteorology, 7(2):247–251, 1968.
URL http://dx.doi.org/10.1175/1520-0450(1968)007<0247:ARIRAW>2.0.CO;2.

I. G. WATTERSON et M. R. DIX : Simulated changes due to global warming in daily
precipitation means and extremes and their interpretation using the gamma distribution.
Journal of Geophysical Research : Atmospheres, 108(D13), 2003. URL https://agupubs.
onlinelibrary.wiley.com/doi/abs/10.1029/2002JD002928.

Michael F. WEHNER : Predicted twenty-first-century changes in seasonal extreme precipita-
tion events in the parallel climate model. Journal of Climate, 17(21):4281–4290, 2004.
URL https://doi.org/10.1175/JCLI3197.1.

Frank J. WENTZ, Lucrezia RICCIARDULLI, Kyle HILBURN et Carl MEARS : How much
more rain will global warming bring? Science, 317(5835):233–235, 2007. ISSN 0036-
8075. URL http://science.sciencemag.org/content/317/5835/233.

S WESTRA, HJ FOWLER, JP EVANS, LV ALEXANDER, Peter BERG, F JOHNSON, EJ KEN-
DON, G LENDERINK et NM ROBERTS : Future changes to the intensity and frequency of
short-duration extreme rainfall. Reviews of Geophysics, 52(3):522–555, 2014.

E. XOPLAKI, J. F. GONZÁLEZ-ROUCO, J. LUTERBACHER et H. WANNER : Mediterranean
summer air temperature variability and its connection to the large-scale atmospheric
circulation and ssts. Climate Dynamics, 20(7):723–739, May 2003. ISSN 1432-0894.
URL https://doi.org/10.1007/s00382-003-0304-x.

E. XOPLAKI, J. F. GONZÁLEZ-ROUCO, J. LUTERBACHER et H. WANNER : Wet season
mediterranean precipitation variability : influence of large-scale dynamics and trends.
Climate Dynamics, 23(1):63–78, 2004. ISSN 1432-0894. URL http://dx.doi.org/10.1007/
s00382-004-0422-0.

Elena XOPLAKI : Climate Variability over the Mediterranean. Thèse de doctorat, Université
de Berne, Suisse, 2002.

https://rmets.onlinelibrary.wiley.com/doi/abs/10.1002/joc.2003
https://www.nat-hazards-earth-syst-sci.net/12/2769/2012/
https://doi.org/10.1175/1520-0442(2001)014<4073:IVOTAS>2.0.CO;2
https://doi.org/10.1175/1520-0442(2001)014<4073:IVOTAS>2.0.CO;2
http://dx.doi.org/10.1175/1520-0450(1968)007<0247:ARIRAW>2.0.CO;2
https://agupubs.onlinelibrary.wiley.com/doi/abs/10.1029/2002JD002928
https://agupubs.onlinelibrary.wiley.com/doi/abs/10.1029/2002JD002928
https://doi.org/10.1175/JCLI3197.1
http://science.sciencemag.org/content/317/5835/233
https://doi.org/10.1007/s00382-003-0304-x
http://dx.doi.org/10.1007/s00382-004-0422-0
http://dx.doi.org/10.1007/s00382-004-0422-0


174 Bibliographie

Ming-Jen YANG, Scott A BRAUN et Deng-Shun CHEN : Water budget of typhoon nari
(2001). Monthly Weather Review, 139(12):3809–3828, 2011.

I ZAHUMENSKY : Guidelines for quality control procedures applying to data from automatic
weather stations. World meteorological organization report, (488), 2010.
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Annexe A

Énergie potentielle de convection
disponible

L’énergie potentielle de convection disponible (CAPE) est le paramètre essentiel pour
déterminer l’intensité potentielle de la convection à partir d’un profil de température et
d’humidité. Comme elle est largement utilisée dans cette thèse, nous lui consacrons une
explication détaillée dans cette partie. Pour étudier les phénomènes de flottabilité de l’air
on utilise souvent le modèle simple de la parcelle (ou particule) d’air. Cette parcelle est
choisie suffisamment grande pour contenir un grand nombre de molécules et moyenner
leur comportement. En revanche sa dimension ne peut excéder l’échelle caractéristique des
mouvements étudiés, auxquels cas l’effet de moyenne serait trop fort pour les phénomènes
que l’on veut modéliser. Pour l’étude de la convection dont l’échelle spatiale est de l’ordre du
kilomètre, une parcelle d’air d’une centaine de mètre est acceptable. Cette parcelle d’air est
isolée de son environnement supposé au repos. La pression à l’intérieur de la parcelle s’adapte
instantanément à celle exercée sur ses bords par l’environnement. Enfin la parcelle n’échange
pas de chaleur avec l’environnement, l’évolution de cette parcelle est dite adiabatique. On
note par l’indice p les variables relatives à cette parcelle, et par l’indice env les variables
relatives à l’environnement. Pour comprendre d’où vient la formule de la CAPE il faut partir
de l’équation du mouvement vertical d’une telle parcelle :

ρp
dwp

dt
=−

dPp

dz
−ρpg (A.1)

où ρ est la masse volumique, w est la vitesse verticale, P est la pression et g = 9.81 m.s-1 est
l’accélération de la pesanteur. Avec l’hypothèse de l’égalité des pressions entre la parcelle et
l’environnement, le gradient vertical de pression de la parcelle est égal au gradient vertical de
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pression de l’environnement. Comme ce dernier est au repos, il est en équilibre hydrostatique :

dPp

dz
=

dPenv

dz
=−ρenvg (A.2)

Donc en remplaçant on a :

ρp
dwp

dt
= (ρenv −ρp)g (A.3)

La parcelle et l’environnement sont considérés ici comme un gaz parfait :

Pp = ρpRTp

et
Penv = ρenvRTenv (A.4)

où R est la constante spécifique de l’air sec, T la température. On peut remplacer dans
l’équation du mouvement :

dwp

dt
=

Tp −T env
T env

g = B (A.5)

Le terme de droite est appelé flottabilité de la particule, si celle-ci a une température plus
chaude que l’environnement elle sera forcée vers le haut et inversement si sa température
est plus froide que l’environnement. En multipliant des deux côtés par wp on a une équation
pour l’énergie cinétique :

d(1
2w2

p)

dt
= B×wp = B× dz

dt
(A.6)

d(
1
2

w2
p) = B×dz (A.7)

Supposons qu’une parcelle monte depuis la surface jusqu’en haut de la troposphère. En
général, cette parcelle va d’abord être plus froide que son environnement et donc rencontrer
une force de flottabilité qui tend à la ramener vers sa couche initiale. On suppose que cette
parcelle subit un forçage supplémentaire qui lui permet de continuer son ascension. Lors
de l’ascension cette parcelle se refroidit par compression adiabatique, ce qui fait augmenter
son humidité relative. Lorsque la parcelle ne peut plus contenir l’eau sous forme vapeur, il
y a condensation de la vapeur d’eau et libération de la chaleur latente. Ce point est appelé
niveau de condensation (LCL). Cette libération de chaleur latente permet de réchauffer la
particule qui voit alors sa température décroître moins rapidement avec l’altitude. Il peut
alors y avoir une altitude à partir de laquelle la température de la parcelle devient plus chaude
que celle de son environnement : le niveau de convection libre (LFC). À partir de cette
altitude, la force de flottabilité suffit pour faire monter la particule. Lorsque la température
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de l’environnement redevient supérieure à celle de la parcelle, ce qui en générale arrive au
niveau de la tropopause, la parcelle stoppe son ascension, nous sommes au niveau d’équilibre
thermique (LNB).

On appelle inhibition convective (CIN), l’énergie qu’il faut fournir à la parcelle pour
qu’elle puisse vaincre la force de flottabilité négative et atteindre le LFC (voir figure A.1).
La CAPE est l’énergie qui est ensuite acquise par la parcelle par flottabilité positive entre
le LFC et le LNB (voir figure A.1). Lorsqu’une parcelle subit comme précédemment une
force de flottabilité négative puis une force de flottabilité positive, on dit qu’il y a instabilité
conditionnelle car la parcelle n’est instable que s’il existe un forçage suffisamment puissant
pour l’amener à son niveau de convection libre. Cette dernière situation représente la quasi-
totalité des situations convectives observées. Le forçage peut être par exemple provoqué par
la présence d’une montagne ou de vents convergents, obligeant l’air à s’élever. L’air est stable
lorsque la libération de la chaleur latente ne suffit pas pour crée de la flottabilité positive.
L’expression de la CAPE et de la CIN s’obtiennent par intégration de la formule A.7 :

CAPE =
∫ LNB

LFC
d(

1
2

w2
p) =

∫ LNB

LFC
B×dz (A.8)

CIN =−
∫ LFC

0
d(

1
2

w2
p) =

∫ LFC

0
B×dz (A.9)

La CAPE donne donc également une information sur la vitesse maximale théorique que
peut atteindre le panache convectif. Dans la réalité cette vitesse n’est pas atteinte du fait de
mélange avec l’environnement. Les modèles de climat prennent en compte cette dilution de
la CAPE qui revêt deux formes : l’entrainement d’air sec de l’environnement dans la colonne
convective, et le détrainement d’air humide en dehors de la colonne convective. La dilution
de la CAPE sera d’autant plus importante que l’environnement sera sec et froid par rapport
à la parcelle. Dans cette thèse, on utilisera la CAPE non diluée dont le calcul est beaucoup
plus simple tout en gardant à l’esprit la dilution de la CAPE.

Il existe néanmoins plusieurs façons de calculer la CAPE selon l’altitude initiale de la
parcelle considérée :

1. la CAPE de surface (SBCAPE) est calculée en prenant une parcelle initialement à la
surface (comme présenté dans le calcul précédent) ;

2. la CAPE la plus instable (MUCAPE) calculée en considérant la parcelle qui maximise
la CAPE;

3. ou encore la CAPE mélangée (MLCAPE) qui est calculée à partir du mélange des
premiers 100 hPa au-dessus de la surface.
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FIGURE A.1 Schéma descriptif de la CAPE 1

Chacune de ces CAPE présente ses avantages et ses inconvénients pour la prévision
météorologique.

1. extrait de http ://sup.ups-tlse.fr/uved/Ozone/BasesScientifiques/projet/site/html/StabiliteVerticale_4.html
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Titre : Autour des relations température-précipitations dans la région Euro-Méditerranéenne
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Résumé : L’étude du cycle de l’eau est d’une
importance cruciale pour toutes les sociétés et
plus  particulièrement  pour  celles  du  pourtour
Méditerranéen  qui  souffrent  à  la  fois  de
sécheresses  et  d’inondations  dues  à  des
évènements  de  précipitations  extrêmes.  La
température est l’un des principaux facteurs qui
gouvernent  l’intensité  maximale  des
précipitations  via  la  relation  de  Clausius-
Clapeyron (CC).  Cette loi  exprime la quantité
maximale  de  vapeur  d’eau  que  peut  contenir
l’atmosphère  à  une  température  donnée.  À
l’aide de simulations climatiques régionales et
d’observations,  nous  avons  montré  que  les
relations température-précipitations extrêmes du
bassin Méditerranéen présentent  une forme en
crochet  avec  une  augmentation  des
précipitations  extrêmes  proche  de  CC  aux
basses  températures  puis  une  augmentation
moins forte (voire une diminution) aux hautes
températures. Présents en grande quantité sur le
pourtour méditerranéen, les aérosols absorbent 

et réfléchissent une partie du rayonnement, ce 
qui contribue à refroidir les basses couches de 
l’atmosphère. Par leur action sur la température 
de surface, les aérosols réduisent les 
précipitations. L’étude de simulations 
numériques montre également une modification 
de la relation température-précipitations par les 
aérosols (leur effet sur les nuages) dans la 
région euro-méditerranéenne. Au cours de cette 
thèse, nous avons aussi montré que pour 
plusieurs stations côtières les projections dans le
futur de plusieurs modèles de climat régionaux 
suggèrent que les précipitations extrêmes 
devraient augmenter proportionnellement à 
l’augmentation des températures selon la loi de 
CC. Un phénomène que nous n’avons pas pu 
observer pour des régions plus isolées de la mer 
et où l’afflux de vapeur d’eau serait moindre.

Title : Around the temperature-precipitation relationship in the Euro-Mediterranean region

Keywords : temperature, precipitation, Mediterranean, aerosols

Abstract : Water cycle is a key for societies
and more particularly for  Mediterranean ones
which suffer both from droughts and floods due
to extreme precipitation events. Temperature is
one of the main factors that sets the intensity of
precipitation  through  the  Clausius-Clapeyron
relationship (CC). This law gives the maximal
water  vapor  content  that  the  atmosphere  can
hold  at  a  given  temperature.  Using  regional
climate modeling and in-situ observations, we
have shown that  the  temperature-precipitation
extremes  relationships  of  the  Mediterranean
basin display a hook shape, with a CC-scaling
at  low temperatures  and a  sub-CC scaling  at
higher temperatures. Present in large quantities
around the Mediterranean, aerosols absorb and

reflect   radiation,  which  tends  to  cool  the
lowest layers of the atmosphere.  Through this
cooling  of  surface  temperatures,  aerosols
reduce  precipitation.  The  study  of  numerical
simulations  also shows that  aerosols  (through
their effect on clouds), are able to modify the
temperature-precipitation  relationship  in  the
Euro-Mediterranean region.  In  this  thesis,  we
have also shown that extreme precipitation of
several  coastal  stations  of  the  Mediterranean
region are expected to increase in the future at
a  rate  similar  to  the  CC  law,  according  to
projections  in  anthropogenic  scenarios  of
several  regional  climate  models.  Such  an
increase  may  not  occur  for  isolated  regions
from sea and water vapor advections.
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