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INTRODUCTION 

Les nuages sont des éléments essentiels du temps météorologique mais ce 

n'est que ces dernières années que des études ont été entreprises pour les intégrer 

de façon réaliste dans les modèles de prévision du temps (Sundqvist, 1978 ; Le 

Treut et Li, 1988 ; Smith, 1990). 

Cette nécessité est née notamment de la prise de conscience des problèmes 

d'environnement et, en particulier, de l'accroissement des gaz en trace dans l'at- 

mosphère (CO2, H20, CH4, N20, les CCF, ...) dû à l'intensification de l'activité 

humaine. Leur augmentation provoque un échauffement du système terre-atmos- 

phère et induit un éventuel changement climatique. Cependant, les simulations des 

effets du cmblement de la concentration du CO2 dans l'atmosphère ont montré 

une forte sensibilité aux effets radiatifs des nuages (Somerville et Remer, 1984 ; 

Schlesinger et Mitchell, 1986). 

Les nuages ont une grande influence sur le bilan radiatif terrestre, comme 

cela a été observé, par exemple, dans l'expérience ERBE (Earth Radiation Budget 

Experiment ; Ramanathan et al, 1989). Ils constituent le facteur le plus important 

dans la détermination de la quantité de r a y o ~ e m e n t  solaire (0.25 - 4 pm) absorbé 

par le système terre-atmosphère (en particulier par la surface), aussi bien que 

la quantité de rayonnement tellurique (4 - 100 pm) perdu vers l'espace. Tandis 

que les nuages contrôlent les transferts d'énergie dans le système terre-atmosphère 

global, les paramètres inhérents des nuages dépendent eux-mêmes, fortement du 

champ de rayonnement. Par l'intermédiaire de leurs interactions multiples avec le 

rayonnement, les nuages ont un effet sur le climat et les prévisions à long terme. 

C'est pourquoi de telles prévisions nécessitent une représentation réaliste 

de la masse nuageuse et de ses interactions avec le rayonnement. Ces dernières 

dépendent à la fois des propriétés microphysiques des nuages, telles que la taille des 

gouttes, la phase de l'eau, la forme des cristaux de glace, mais aussi de leurs pro- 

priétés macrophysiques, telles que l'étendue horizontale, la distribution verticale 



ou la structure géométrique. 

Une représentation réaliste de la masse nuageuse dans les modèles clima- 

tiques passe impérativement par une spécification correcte des propriétés des nu- 

ages, c'est à dire essentiellement le contenu en eau et la nébulosité. Actuellement, 

dans les modèles climatiques, la couverture nuageuse est encore mal représentée 

et, en particulier, ses propriétés optiques sont souvent h é e s  arbitrairement. Dans 

la plupart des modèles, de simples considérations "empiriques" basées essentielle- 

ment sur le taux d'humidité relative (cf Smagorinsky, 1960), le taux d'humidité - spécifique (Geleyn, 1981) ou sur la vitesse d'entrainement verticale, l'humidité 

relative et la température (Sasamori, 1975) permettent de diagnostiquer le taux 

de couverture nuageuse et le contenu en eau. De plus, dans certains modèles, 

le taux de couverture nuageuse est limité à des valeurs discrètes dépendant du 

type de n u q e  généré. Ii s'en suit, par exemple, qu'aux courtes et aux grandes 

longueurs d'onde, les propriétés radiatives des nuages sont encore parfois ajustées 

indépendamment. 

Aujourd'hui les Modèles de Circulation Générale deviennent suffisamment 

sophistiqués pour inclure des nuages qui interagissent avec le rayonnement ; ils 

pourraient ainsi prendre en compte leur effet potentiel de rétroaction sur le climat. 

L'évolution actuelle de la modélisation tend de plus en plus vers une représentation 

explicite de l'eau liquide en tant que variable pronostique du modèle (Sundqvist, 

1984 ; Le Treut, 1985 ; Roeckner et Schlese, 1985)' mais elle est confrontée au 

problème de la répartition spatiale aux échelles inférieures à celle de la maille des 

modèles (typiquement quelques centaines de kilomètres &e côté). Il est bien connu 

que les nuages présentent des hétérogénéités à différentes échelles spatiales et la 

limitation la plus évidente de l'actuelle représentation des nuages dans les modèles 

climatiques est, sans doute, le formalisme usuel de nuage "plan-parallèle homogène 

infini". S'il est possible de penser qu'on pourra d'ici peu pronostiquer de façon 

réaliste le contenu en eau liquide total à l'intérieur d'une maille de modèle, on voit 

mal, pour l'instant, comment prévoir sa distribution spatiale de sous-échelle, ou 

du moins, comment la prendre en compte ; or c'est cette distribution qui gouverne 

les propriétés radiatives (réflectance, émittance, ...) des nuages à grandes échelle. 



Ces dernières années, diverses études, essentiellement théoriques, se sont fo- 

calisées sur la détermination des propriétés radiatives des couvertures nuageuses 

hétérogènes. La plupart d'entres elles ont abordé les effets de la forme géométrique 

des nuages sur le transfert du rayonnement en utilisant la méthode de Monte Car10 

(McKee et Cox, 1974; Wendling, 1977; Kite, 1987; ...) ou des méthodes analy- 

tiques (Harshvardhan et Weinman, 1982; Duvel et Kandel, 1984; ...). Coakley et 

Kobayashi (1989) ont mis en évidence l'impact du fractionnement de la couver- 

ture nuageuse sur la détermination des flux solaires en utilisant l'approximation 

plan-parallèle. 

On classe souvent les nuages suivant trois types : bas, moyens et hauts. Quels 

sont les outils nécessaires pour évaluer l'impact de l'hétérogénéité spatiale de ces 

nuages ? 

(i) Pour les nuages bas tels que stratus ou stratocumulus, l'hypothèse "plan- 

parallèle" semble justifiée et la paramétrisation des flux solaires et telluriques en 

fonction du contenu en eau condensé est bien avancée pour les études climatiques 

(Fouquart et al, 1990). On peut donc appréhenderl'influence de l'hétérogénéité des 

nuages bas en comparant un modèle "plan-parallèle" uniforme et une mosaïque de 

fractions de "plans-parallèles" (en négligeant les interactions entre les différentes 

colonnes atmosphériques). Dans la première partie de cette étude, cette approxi- 

mation sera étendue à l'ensemble des systèmes nuageux. 

(ii) Les nuages moyens présentent des structures beaucoup plus diversifiées 

(stratiforme comme les altostratus ou cumuliforme comme les cumulus, altocumu- 

lus ou cumulonimbus); pour les nuages cumuliformes l'hypothèse "plan-parallèle" 

est à priori peu justifiée, même à grande échelle spatiale. Toutefois, les nuages 

les plus "sphériques" sont de petits nuages tels les cumulus de beau temps qui 

ont un faible impact sur le climat, alors que les gros nuages convectifs apparais- 

sent beaucoup plus aplatis. Dans la seconde partie de notre étude, une analyse 

structurale nous a permis de dégager les principales caractéristiques d'un champ 

de nuages convectifs observé durant l'expérience ICE (International Cirrus Exper- 

iment). Dans la troisième partie, nous avons mis en évidence les rôles respectifs 



de la forme des cellules nuageuses observées et de la variabilité horizontale du 

contenu en eau liquide d'une cellule nuageuse à une autre. Pour cela nous avons 

été amené à introduire des modèles plus complexes que le modèle "plan-parallèle" 

et notamment à utiliser un code de Monte Car10 spécifique. 

(iii) Actuellement, dans le cas des nuages hauts, il n'existe pas de paramé- 

trisation fiable des flux solaires et telluriques en fonction du contenu en glace. La 

~ r i n c i ~ a l e  difficulté pour le calcul du transfert radiatif dans les cirrus vient moins 

de la forme des nuages que de la méconnaissance de leurs propriétés optiques et 

microphysiques. C'est pourquoi ont été mises en place, ces dernières années, des 

expériences telles que ICE en Europe ou FIRE (First ISCCP Regional Experiment) 

aux Etats-Unis . C'est dans ce cadre que nous avons cherché à développer, dans 

la dernière partie de cette étude, une méthode de détermination de la taille des 

cristaux de glace à partir de données satellitaires. 



EFFET POTENTIEL DES HETEROGENEITES SPATIALES 
DES NUAGES 



1.1 Introduction 

Dans la nouvelle génération de modèles numériques de prévision du temps, le con- 

tenu en eau liquide d'une maille de modèle sera généralement pronostiqué, c'est-à- 

dire calculé explicitement au moyen d'une équation dépendante du temps et faisant 

intervenir les termes de source et de puit (évaporation, advection, précipitation) 

et non plus simplement diagnostiqué, comme aujourd'hui encore dans la plupart 

des modèles. 

Dans ces conditions, on disposera d'une quantité représentant la moyenne 

spatiale de l'eau condensée sur un espace typiquement de (200 km)=. Compte 

tenu de la variabilité bien connue des nuages, cette information est insuffisante: 

il faut être à même de préciser l'organisation de sous-échelle de l'eau liquide Ce 

problème de distribution de l'eau liquide est liée à deux phénomènes qui sont l'effet 

de la répartition horizontale de l'eau liquide et l'effet de la forme des nuages, qui 

peuvent entraîner des écarts par rapport au formalisme usuel de couche plane- 

parallèle horizontalement homogène. 

Dans l'approche du problème que nous abordons dans ce chapitre, l'influence 

de la forme des nuages est totalement négligée. C'est une des raisons pour lesquelles 

les effets que nous mettons en évidence doivent être considérés comme des effets 

"potentiels" et non comme des effets "réels". 

Toutefois, même en considérant que l'hypothèse "plan-parallèle homogène" est 

acceptable, la valeur moyenne des flux solaires ou telluriques dans une maille dont 

la distribution horizontale d'eau liquide est connue est différente de la valeur du flux 

correspondant à la quantité d'eau liquide moyenne de la maille. Cette différence, 

due à la non linéarité des flux avec le contenu en eau liquide, est illustrée de façon 

simple dans la section 1.2. 

Afin appréhender les effets d'hétérogénéités spatiales de façon réaliste il faut 

utiliser des données satellitaires. Dans la section 1.3, nous utilisons une base 

de données de contenus en eau (plus exactement d'épaisseurs optiques) dérivée 

des observations de Météosat pour l'ensemble du champ de vision et pour des 



périodes d'observation longues. Nous espérons ainsi que cette base de données est 

suffisamment représentative. 

L'impact potentiel des hétérogénéités est ensuite estimé au moyen d'une 

modélisation simplifiée : on compare sur des mailles de (2.5°)2, les bilans radi- 

atifs obtenus dans différentes hypothèses de répartition spatiale du contenu en eau 

liquide moyen tel qu'obtenu à partir des données visible de Météosat à la résolution 

spatiale de 30 km. 



1.2 Position du problème 

L'influence de la variabilité horizontale de l'eau condensée est liée au fait que les 

flux solaires et telluriques ne varient pas linéairement avec le contenu en eau des nu- 

ages. L'efficacité des nuages à réfléchir le rayonnement solaire et à réduire l'énergie 

solaire disponible à la surface dépend d'une variété de paramètres inhérents au 

nuage et d'une variété de conditions externes telles que la direction du faisceau 

incident, la réflectance de surface, etc ... Les paramètres inhérents au uuage sont 

l'épaisseur optique 6, qui caractérise l'atténuation du flux solaire direct due à 

l'absorption et à la diffusion, l'albédo pour une diffusion W, qui représente la prob- 

abilit é pour qu'un photon soit diffusé lorsqu'il interagit (diffusion ou absorption) 

avec une particule, et enfin la fonction de phase p(9), qui donne la probabilité pour 

qu'un photon soit diffusé selon l'angle 9 par rapport à sa direction d'incidence. 

En pratique l'épaisseur optique est le paramètre qui a l'influence maximale 

sur la réflectance et la transmittance du nuage. Elle dépend de la distribution en 

taille des particules (gouttes ou cristaux). Cependant, dans le domaine solaire, la 

taille de ces particules est généralement grande devant la longueur d'onde; dans 

ces conditions, l'épaisseur optique 6 est directement proportionnelle au contenu en 

eau liquide intégré (Stephens, 1978b)' 

avec W exprimé en gm-2 et T, en Pm. 

W est relié à la densité d'eau liquide w(z) 

où Zb et Zt sont les altitudes de la base et du sommet du nuage et T, le rayon 

effectif de la distribution en taille des particules, n(r): 

Typiquement, les valeurs du rayon effectif des gouttes des nuages d'eau non précipi- 

tants sont de l'ordre de 5 à 10 pm (Stephens, 1978a, 1979). Les cumulonimbus 



peuvent néanmoins être composés de gouttes dont la taille est nettement plus 

importante. 

On peut raisonnablement considérer que le contenu en eau liquide est une 

quantité pronosticable dans les modèles climatiques (Sundqvist, 1984), mais la 

distribution en taille des gouttes ne l'est probablement pas dans un futur proche. 

Dans le domaine des grandes longueurs d'onde, l'approximation usuelle con- 

siste à considérer les particules comme purement absorbantes. Pour déterminer 

les flux telluriques, on introduit l'émittance diffuse du nuage & T L  (Fouquart et al., 

1990) 

cz 1 - exp(-RkW) , (1.4) 

où R est le facteur de diffusivité égal généralement à 1.66 et k est le coefficient 

d'absorption massique qui dépend normalement de la longueur d'onde. Selon 

Stephens (197813)' il est possible d'estimer les valeurs d'émittance de façon satis- 

faisante en prenant R k 2 0.158 g-1 m2 et 0.130 g-' m2 pour l'émit tance descen- 

dante et l'émittance montante aT respectivement. 

Les flux s'expriment alors comme 

où F : ~ ~ ~  et ~f~~~ correspondent respectivement à un ciel clair ( & T L  = O) et à un 

ciel obscur ( E T  1 = 1). Le symbole LW est utilisé pour indiquer que ce sont des flux 

déterminés dans le domaine infrarouge thermique du spectre électromagnétique. 

Afin d'alléger les notations, nous omettrons, par la suite, le symbole 4, sauf si 

nécessaire. 

A titre d'illustration, nous avons tracé sur la figure 1.1 le flux solaire réfléchi 

(pour une incidence solaire de 45") et le Aux tellurique montant au sommet de 

l'atmosphère en fonction du contenu en eau. Ces flux correspondent au cas par- 

ticulier d'une couverture nuageuse convective observée durant l'expérience ICE 

1989; cette situation est étudiée dans le chapitre 3. Les flux ont été calculés à 

l'aide des modèles radiatifs de Fouquart et Bonne1 (1980) et de Morcrette (1984). 



Considérons le cas simplifié d'une distribution de contenu en eau liquide intégré 

limitée à deux valeurs Wo = O et Wl = 200 gm-2. La figure 1.1 montre que dans ce 

cas la différence entre la valeur moyenne des flux solaires [FSW(0)  + F S W ( W l ) ] / 2  

et le flux solaire correspondant au contenu en eau liquide moyen W 1 / 2  est de 

-125 Wm- ' .  Dans le cas des flux telluriques montant au sommet de l'atmosphère 

la différence [FLW(0)  + FLW(Wl) j /2  - F L W ( W 1 / 2 )  est + 23 Wme2. Ces écarts 

sont tout à fait significatifs lorsqu7ils sont comparés, par exemple, à la précision 

requise par l'expérience ERBE (Earth Radiation Budget Experiment) qui est de 

l'ordre de 10 Wm-2 (Barkstrom, 1984). 



1.3 Effet potentiel des hétérogénéités spatiales à grande 

échelle 

Pour estimer l'impact des hétérogénéités horizont ales des nuages à l'échelle d'une 

maille de modèle climatique, nous utilisons dans cette section les données Météosat 

au format B2 (30 x 30 km2). Seules sont utilisées les données acquises par le 

satellite à l lh30 GMT pour bénéficier du maximum d'éclairement solaire. Afin de 

lisser certains phénomènes journaliers ponctuels qui n'ont pas d'incidence à long 

terme sur le climat, les résultats présentés dans cg chapitre correspondent à des 

valeurs moyennes mensuelles. Deux mois de données ont été exploitées: Janvier 

et Juillet 1985 pour lesquels nous avons également les résultats du programme 

ISCCP (International Satellite Cloud Climatology Project ) au format C2 (moyenne 

mensuelle sur des zones de 2.5" x 2.5"). 

1.3.1 Données Météosat B2 

Le satellite géostationnaire Météosat est placé en orbite à 36820 km au dessus de 

l'équateur, à la longitude du méridien de Greenwich. Il couvre ainsi la partie du 

demi-globe située entre les latitudes et longitudes de +70° et -70". 

Le radiomètre embarqué à bord du satellite Météosat fournit une mesure de 

la luminance en compte numérique dans trois canaux différents: un canal dans 

le spectre solaire entre 0.4 et 1.1 pm, un canal dans la fenêtre atmosphérique 

infrarouge thermique de 10.5 à 12.5 pm et un canal dans la bande d'absorption 

de la vapeur d'eau de 5.7 à 7.1 Pm. Les canaux visible et vapeur d'eau sont codés 

uniquement sur 6 bits (64 niveaux) alors que le canal infrarouge thermique est 

codé sur 8 bits (256 niveaux). 

Dans le canal visible, une variation d'un compte numérique correspond à 

une variation de la luminance intégrée entre 0.4 et 1.1 pm de 2.3 Wm-2.s~-1 

d'après la calibration de K6pke (1983). Une telle variation correspond à une vari- 



ation de la luminance intégrée sur l'ensemble du spectre solaire de l'ordre de 6.3 

Wm-2s~-1, soit une variation de flux d'environ 20 Wm-2. Les canaux infrarouge 

thermique et vapeur d'eau sont calibrés en utilisant les coefficients fournis par 

1'ESOC (European Space Operational Center). Dans le canal thermique une vari- 

ation d'un compte numérique correspond à une variation de luminance d'environ 

0.05 Wm-2 sr-' et dans le canal vapeur d'eau à une variation d'à peu près 0.03 

W m-2 sr-'; de telles variations correspondent typiquement à des variations de 

température de l'ordre de 0.5 à 1 K. 

Les données Météosat sont fournies sous différents formats dont le format 

B2 créé pour le programme ISCCP dans le but de réduire le volume d'archivage. 

La résolution temporelle est réduite à 3 heures et la résolution spatiale à 30 km 

à la verticale du satellite; la résolution du canal visible (2.5 km) est ramenée à 

celle des deux autres canaux (5 km) par moyennage, puis les trois canaux sont 

échantillonnés 1 ligne sur 6 et 1 pixel sur 6. Un pixel de 5 x 5 km2 est ainsi jugé 

représentatif d'une zone de 30 x 30 km2. 

1.3.2 Démarche adoptée 

Le demi-globe terrestre vu par Météosat est découpé en mailles de 2.5" x 2.5O entre 

les latitudes et longitudes de f 50". Cette résolution est très similaire à celle de la 

maille d'un Modèle de Circulation Générale (MCG); c'est également la résolution 

angulaire qui est adoptée dans les données de ISCCP aux formats C l  et C2 et les 

données S9 de l'expérience ERBE. 

Comme nous l'avons précédemment indiqué, nous supposons, dans ce chapitre, 

qu'à l'intérieur d'un pixel Météosat de 30 x 30 km2 l'hypothèse "plan-parallèle" 

est acceptable. Si elle semble légitime pour certains types de nuages (stratocu- 

mulus, cirrus, ...), elle est moins justifiée dans d'autres cas (nuages convectifs, ...) 

comme nous le verrons au chapitre 3. 

Le principe de la méthode utilisée pour analyser l'influence de la répartition 



spatiale de l'eau liquide est relativement simple. Il consiste à comparer la valeur 

moyenne du bilan radiatif pour les M pixels d'une région de (2.5*)', & Ci B(W;), à 

la valeur du bilan B (& Ei w;) déterminé en faisant l'hypothèse d'une répartition 

uniforme de l'eau liquide dans cette région. Pris comme tel, ce problème semble 

très facile à résoudre, et il l'est effectivement si les caractéristiques de chaque 

colonne d'atmosphère sondée par le satellite sont bien connues. 

Du point de vue pratique, la répartition de l'eau liquide est cependant dif- 

ficile à estimer. Le satellite mesure des luminances montantes au sommet de 

l'atmosphère qui dépendent de la bande spectrale considérée; l'extraction des pro- 

priétés optiques du nuage à partir de ces valeurs de luminance n'est pas triviale. En 

effet, même en supposant connues les propriétés de la surface et les caractéristiques 

de l'atmosphère (profils de température, de pression, d'humidité, d'ozone, ..., pro- 

priétés optiques des aérosols), l'inversion du signal satellitaire dépend des car- 

actéristiques microphysiques du nuage (phase de l'eau, distribution en taille des 

gouttes ou des cristaux, . ..) et de sa position dans le profil atmosphérique (altitude 

de la base et du sommet). Aussi serons-nous amené à faire certaines hypothèses 

simplificatrices lors de l'inversion du signal satellitaire. 

Comme nous l'avons montré dans la section 1.2 de ce chapitre, les propriétés 

radiatives des nuages sont étroitement liées au contenu en eau liquide intégré. 

Toutefois, l'émittance du nuage est beaucoup moins sensible aux variations du 

contenu en eau que la réflectance directionnelle, puisqu'elle sature beaucoup plus 

rapidement. Une méthode pratique d'inversion des luminances satellitaires en con- 

tenu en eau basée sur des mesures dans le canal visible est beaucoup mieux adaptée 

à notre problème. Une telle méthode doit certainement mésestimer l'influence des 

cirrus semi-transparents; cependant, l'impact de l'hétérogénéité spatiale de ces nu- 

ages dans les courtes longueurs d'onde risque d'être négligeable puisque les faibles 

valeurs de réflectance varient linéairement avec le contenu en eau, comme le montre 

la figure 1 .l.a. 

Xl existe aujourd'hui plusieurs méthodes pour relier les propriétés optiques 

des nuages aux luminances satellitaires (S tephens, 1978b; Arking et Childs, 1985; 



Rossow et al., 1985; Kriebel et al., 1989). Dans cette approche simplifiée du 

problème, nous utilisons la méthode "delta-Eddington" (Joseph et al., 1976) qui 

fait partie des méthodes dites à deux flux. C'est une procédure approximative 

de résolution de l'équation de transfert du rayonnement qui offre l'avantage d'être 

extrêmement rapide. Elle relie la réflectance directionnelle au sommet d'un nuage à 

son épaisseur optique par une formulation simple qui dépend de l'angle d'incidence 

solaire et de la réflectance montante à la base du nuage, cette dernière étant 

étroitement liée aux conditions de surface. 

Dans les sections qui suivent nous présentons brièvement la méthode adoptée 

pour déterminer les conditions en ciel clair, puis le modèle radiatif utilisé pour 

inverser les données satellitaires visibles en épaisseur optique et enfin la méthode 

de détection des pixels nuageux basée sur une technique de seuil en épaisseur 

optique. 

1.3.3 Conditions en ciel clair : images de référence 

La première étape de l'analyse des propriétés des nuages à partir de satellite est 

l'obtention des mesures de luminances qui représentent les conditions en ciel clair 

en chaque pixel de l'image. 

La  méthode la plus simple et la plus courante (Arking, 1964; Desbois et al., 

1982; Arking et Childs, 1985; Sèze et Desbois, 1987 ) est de supposer que ces con- 

ditions sont données par les réflectances les plus faibles et les températures les plus 

élevées observées durant un laps de temps relativement court ou sur un domaine 

spatial assez restreint; la présence de nuages augmente en général la réflectance 

et diminue la température mesurée au sommet de l'atmosphère. Toutefois, ces 

valeurs extrêmes peuvent introduire dans l'estimation des propriétés de surface 

des biais systématiques liés à la variation temporelle de ces propriétés, aux ombres 

de nuages, au bruits radiométriques, etc ... (Sèze et Desbois, 1987; Rossow et al., 

1989). 



Dans cette étude, les conditions en ciel clair sont déterminées à partir de 

séries temporelles d'images visible et infrarouge sur un mois de données. Pour 

diminuer notablement les biais dont nous venons de parler, les images dites "de 

référence" sont des images composites construites à partir du deuxième minimum 

de réflectance bidirectionnelle pour l'image visible et du deuxième maximum de 

température pour l'image infrarouge. Dans le cas de la réflectance bidirectionnelle, 

cette valeur est définie comme celle qui est juste supérieure à la valeur minimale 

extrême. 

L'utilisation de séries temporelles de données satellitaires suppose que les 

propriétés de la surface varient peu durant la période de temps choisie. Elle im- 

plique également que les conditions atmosphériques restent stables. 

1.3.4 Modèle radiatif 

a )  Détermination d e  la  réflectance directionnelle a u  sommet d e  

I'at mosphère 

Une fois calibrées, les données du canal visible de Météosat donnent les lumi- 

nances montantes dans la direction de visée au sommet de l'atmosphère. On en 

déduit ainsi la réflectance bidirectionnelle p (O0, O,, 4) du système global terre- 

atmosphère; $0 est l'angle d'incidence solaire, O, l'angle zénithal d'observation et 

q5 l'azimut relatif entre la direction d'observation et celle de l'éclairement solaire. 

La réflectance directionnelle au sommet de l'atmosphère , p(Oo) peut être 

dérivée de la réflectance bidirectionnelle p (90, eV, 4)  si l'on possède des informa- 

tions sur l'anisotropie du champ de rayonnement. 

Nous avons corrigé les effets induits par l'anisotropie en utilisant les facteurs 

de conversion f (80, O,, 4) calculés à partir des données de Nimbus-? ERB (Taylor 

et Stowe, 1984): 

~ ( 8 0 )  = ~ ( 9 0 '  9V' +)If  491 4) (1.6) 



Ces facteurs, déterminés de manière statistique, ont été établis pour différents 

type de surface (mer, terre, désert, ...) et quatre types de nuages exprimés en pour- 

cent age de couverture nuageuse. 

Notre méthode de détection des pixels nuageux est basée sur une technique de seuil 

en épaisseur optique et nécessite l'inversion (par la méthode delta-Eddington) des 

données corrigées des effets d'anisotropie. Cependant, dans le cas de pixels totale- 

ment nuageux, les facteurs de correction établis à partir des données de Nimbus-7 

ERB ne sont valables que pour des valeurs d'épaisseur optique relativement élevées. 

Lorsque la valeur de réflectance du jour avant correction est proche de la valeur en 

ciel clair, il faudrait appliquer un facteur de correction mieux adapté; on pourrait, 

par exemple, supposer que ce facteur varie linéairement avec l'épaisseur optique. 

Toutefois, cela complique beaucoup l'algorithme d'inversion puisque les valeurs du 

facteur de conversion et de l'épaisseur optique ne peuvent alors être déterminées 

que de façon itérative. Afin de contourner ces problèmes de discontinuité nous 

avons corrigé les réflectances en ciel clair et les réflectances observées chaque jour 

avec le même facteur de correction, en l'occurence le facteur correspondant aux 

conditions de couverture nuageuse totale. 

Le fait de corriger les réflectances en ciel clair avec un facteur de correction mal 

adapté doit avoir peu d'impact dans le cas de faibles valeurs de réflectance, mais 

peut affecter notablement les résultats lorsqu'elles sont élevées (au dessus des 

déserts, dans la direction de réflection spéculaire de la mer, ...). 

b) Détermination de la réflectance directionnelle du nuage 

Dans une approche simplifiée de l'inversion des données Météosat visible, nous 

supposons que seul l'ozone, par l'intermédiaire de la bande de Chapuis (0.45 - 
0.70 pm), affecte le rayonnement entre la couche de nuage et le sommet de 

l'atmosphère. La calcul de la transmittance de l'ozone est basée sur une méthode 

d'interpolation utilisant les approximants de Padé (Fouquart, 1974). Le nuage est 

supposé découplé totalement du reste de l'atmosphère. La réflectance direction- 

nelle de la couche nuageuse pn(Oo) s'exprime alors comme 



où uo3 est la quantité d'ozone rencontrée sur les trajets montant et descendant et 

t (uo,) la transmittance correspondante. Les variations saisonnières et latitudinales 

de la quantité d'ozone sont prises en compte (Handbook of Geophysics and Space 

Environment, 1985). 

c) Détermination de l'épaisseur optique du nuage 

Selon Joseph et al. (1976)' dans l'hypothèse d'un nuage purement diffusant, la 

réflectance directionnelle au sommet de la couche nuageuse est liée à son épaisseur 

optique 6 par 

où p, est la réflectance atmosphérique à la base du nuage, PO est le cosinus de l'angle 

zénithal solaire et g le facteur d'asymétrie du nuage. Les propriétés radiatives 

des nuages dépendent faiblement du facteur d'asymétrie et en général une valeur 

moyenne de 0.85 donne des résultats tout à fait satisfaisant pour les nuages d'eau. 

Nous supposons ici que l'absorption dans les nuages est négligeable. Cette 

hypothèse n'est vérifiée, dans le spectre solaire, que pour des longueurs d'onde 

inférieures à 0.75 Pm. 

Inverser l'équation (1.8) est équivalent à annuler la fonction f (6) définie par 

En pratique, nous utilisons une procédure itérative basée sur le schéma de 

Newton qui nécessite une seule donnée initiale 60 (fixée arbitrairement à 1 dans 

notre cas) pour déterminer la valeur de l'épaisseur optique du nuage 

soit, 
a6n + b - exp(-6n (1 - g2) / P O )  

6n+i = 6n - PO (1 .IO) 
apo + (1 - g2) exp(-h, (1 - g2) / P o )  



La valeur de p, est estimée à partir des réflectances en ciel clair corrigée de la 

transmittance de l'ozone. 

1.3.5 Détection des pixels nuageux 

a) Méthode 

Il existe de nombreuses méthodes de détection des scènes nuageuses à partir de 

données satellitaires (voir Rossow et al., 1989)' toutes les méthodes se trouvant 

con£rontées aux problèmes de couverture nuageuse partielle à l'échelle du pixel, 

de variations d'émissivité et d'altitude des nuages ou encore d'hétérogénéité de 

surface. Les méthodes les plus simples restent les méthodes de seuil qui déclarent 

un pixel nuageux si la luminance observée dans le canal visible (ou infrarouge) est 

supérieure (ou inférieure) à une certaine valeur de référence qui correspond aux 

conditions en ciel clair extrêmes. 

La plus classique de ces méthodes est sans doute la méthode de seuil en 

réflectance (Rossow et al., 1985). Dans le cas des données Météosat un seuil en 

réflectance constant n'est pas raisonnable à cause des variations importantes des 

conditions d'éclairement et des effets atmosphériques. Par exemple, une épaisseur 

optique de 1 correspond à une variation de réflectance directionnelle de 0.04 et 0.02 

lorsque la réflectance en ciel clair p, est égale respectivement à 0.06 (mer) et 0.2 

(terre) pour une incidence normale, alors que, pour un angle d'incidence solaire 

de 80°, ces valeurs s'élèvent à 0.30 et 0.26. C'est pourquoi, nous avons préféré 

utiliser une méthode de seuil en épaisseur optique qui tient davantage compte de 

ces variations. 

Une fois les conditions de référence en ciel clair définies, le modèle de transfert 

radiatif est appliqué à chaque image Météosat pour déterminer l'épaisseur optique 

des nuages à partir de la réflectance visible observée en chaque pixel. La différence 

entre cette réflectance et la réflectance en ciel clair est interprétée dans un premier 

temps comme une variation des propriétés optiques des nuages. 



Les pixels nuageux sont ensuite identifiés par un seuil en épaisseur optique. 

Cette valeur de seuil doit être supérieure à la valeur induite par les variations 

des réflectances de surface ou des propriétés de l'atmosphère durant le mois. 

En pratique, la valeur de seuil a été déterminée en comparant, sur quelques 

jours de données, les images initiales en luminance visible et infrarouge à l'image 

synthétique en épaisseur optique construite en utilisant notre algorithme d'inversion. 

La valeur du seuil en épaisseur optique qui permet de retrouver visuellement tous 

les systèmes nuageux présents sur les images a été fixée à 1. Cette valeur est en 

accord avec la méthode bispectrale de Rossow et al. (1989) qui introduisent un 

double seuil en épaisseur optique 6 = 1.2 et en altitude de sommet des nuages 

Zt = 1.4km. 

b) Application 

Notre méthode de détection des pixels nuageux a été appliquée aux données 

Météosat B2 acquises à l lh30 GMT durant le mois de Janvier et Juillet 1985. 

La couverture nuageuse a été déterminée jour par jour dans chaque région de 2 . 5 O  

x 2.5". Les figures 1.2.a et 1.3.a présentent la répartition géographique de la valeur 

moyenne mensuelle de la nébulosité, notée N ,  ainsi obtenue respectivement pour 

Janvier et Juillet. Sur les figures 1.2.b et 1.3.b nous avons reporté ces mêmes 

valeurs, calculées par l'algorithme de ISCCP pour le même mois (à partir des 

données toutes les trois heures). 

Les figures 1 . 2 . ~ ~  1.2.d' 1.3.c et 1.3.d montrent également les valeurs moyennes 

mensuelles d'épaisseur optique des nuages déterminées respectivement avec notre 

algorithme d'inversion et celui du programme ISCCP pour les mêmes mois. 

La variabilité spatiale des champs de couverture nuageuse et d'épaisseur op- 

tique obtenus par notre algorithme est très similaires à celle des champs déterminés 

dans le cadre du programme ISCCP. On retrouve nettement les caractéristiques 

des principaux systèmes nuageux (bancs de stratocumulus au large de l'Angola, 

nuages convectifs de la zone de convergence inter-tropicale (ZCIT), ...). 



En général, la couverture nuageuse est légèrement sous-estimée par notre al- 

gorithme. En Janvier, deux zones présentent toutefois d'importantes différences 

de nébulosité, la zone saharienne et toute la partie nord-ouest de la carte. Sur la 

région saharienne la couverture nuageuse moyenne de ISCCP est beaucoup plus 

faible que la nôtre (10 à 20% d'écarts). Ces biais sont très probablement dûs aux 

variations temporelles des réflectances en ciel clair qui ne sont nullement prises en 

compte dans notre modèle et qui apparaissent importantes sur le Sahara. Dans 

le cadre du programme ISCCP, des tests sur les variabilités spatiale et temporelle 

des conditions en ciel clair permettent une meilleure décontamination des nuages. 

Au Nord-ouest de la carte, les nébulosités estimées par notre algorithme sont 

inférieures de 30 à 80% à celles de ISCCP. Ces différences considérables sont dues 

essentiellement à une mauvaise détermination des conditions en ciel clair dans 

cette région, due à la présence permanente de nuages épais. 

En Juillet (figures 1.3.a et 1.3.b), on retrouve un biais similaire aux latitudes 

inférieures à -30"s. Notre algorithme sous-estime la couverture nuageuse d'environ 

20%, faute d'une meilleure définition des conditions en ciel clair mais aussi d'une 

meilleure prise en compte des effets directionnels; l'angle d'incidence solaire est 

supérieur en moyenne à 80°. 

En Janvier les champs d'épaisseur optique moyenne (figures 1.2.c et 1.2.d) 

présentent des différences notables sur le désert saharien où notre algorithme 

sous-estime les valeurs d'environ 3 ou 4. La présence fréquente de cirrus semi- 

transparents dans cette région peut en partie expliquer ces écarts, puisque notre 

méthode est mal adaptée à la détection de ces nuages. 

En Juillet (figures 1.3.c et 1.3.d) les différences les plus importantes se produisent 

sur toute la partie équatoriale de l'Afrique, où nous sous-estimons les valeurs 

d'épaisseur optique d'environ 4 à 5. De telles erreurs sont, en fait, liées à une 

mauvaise définition des conditions en ciel clair dans cette région dûe à la présence 

quasi-persist ente d'importantes masses nuageuses. 

Globalement les champs d'épaisseur optique moyenne que nous déterminons 

sont inférieurs à ceux de ISCCP. Toutefois, en Janvier comme en Juillet, la différence 

absolue entre les deux champs reste raisonnable, de l'ordre de 1 à 2 environ. 



Les valeurs d'épaisseur optique et de couverture nuageuse déterminées aux lati- 

tudes et longitudes extrêmes de la zone étudiée restent relativement incertaines 

puisque les angles zénithaux de visée et d'incidence solaire sont élevés. D'autre 

part, nous n'avons utilisé que les données Météosat acquises à l lh30 GMT. L'évo- 

lution diurne de la masse nuageuse, prise en compte dans les résultats de IS- 

CCP, peut expliquer certains désaccords. Les valeurs instantanées des grandeurs 

déterminées ne sont pas toujours représentatives des moyennes diurnes. Cette 

représentativité paraît raisonnable dans le cas du banc de stratocumulus au large 

des côtes de l'Angola; elle l'est beaucoup moins dans le cas des nuages hauts sur 

le Sahara ou des systèmes nuageux sur l'Atlantique Nord (Duvel et Kandel, 1985). 

En outre, l lh30 GMT correspond à une heure de minimum de nébulosité convec- 

tive sur le continent Africain (Desbois et al, 1988; Schmetz et Liu, 1988; Desbois 

et al, 1989). 

Malgré les approximations de notre modèle d'inversion les champs d'épaisseur 

optique et de couverture nuageuse sont en bon accord avec les résultats de ISCCP, 

eux-mêmes issus de l'inversion de données satellitaires. Nous considérerons que 

la variabilité spatiale de l'épaisseur optique des nuages à l'échelle inférieure à la 

maille de (2.5°)2 est suffisamment réaliste pour envisager une approche des effets 

d'hétérogénéité sur les flux solaires et telluriques, au sommet de l'atmosphère et à 

la surface. 

1.3.6 Impact de l'hétérogénéité des nuages dans le domaine solaire 

Un des principaux effets des nuages est d'affecter les échanges d'énergie au sommet 

de l'atmosphère. Les nuages réfléchissent une grande partie du rayonnement solaire 

incident, ce qui entraine une valeur de l'albédo de la planète environ deux fois 

supérieure à ce qu'elle serait en l'absence de nuages (Cess, 1976). Ils réduisent 

également l'énergie solaire disponible à la surface et affectent ainsi l'activité dans 

la couche limite ou la convection profonde. 

a) Au sommet de l'atmosphère : 



* Fo~çage radiatif solaire des nuages 

La quantité représentative de l'énergie solaire absorbée par le système terre-atmosphère 

est le bilan radiatif de courtes longueurs d'onde au sommet de l'atmosphère, 

B T ~ ~  = EO cos go - F T ~ ~ .  (1 .11)  

Dans cette expression, Eo est la constante solaire, do l'angle zénithal solaire et 

F E A  le flux solaire réfléchi au sommet de l'atmosphère. 

Les fluctuations annuelles de Eo (de l'ordre de f 7%) sont négligées ici et sa valeur 

est fixée à 1365 Wm-2 (ERBE Science Team, 1985). 
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Le flux solaire réfléchi F:rA peut être écrit 

 go^ = Eo COS 90 pSW(90) , 

où pSW(Oo) est la réflectance directionnelle observée au sommet de l'atmosphère. 

L'expression ( 1  . I l )  s'exprime ainsi simplement comme 

Pour une maille de ( 2 . 5 0 ) ~ ,  le forçage radiatif des nuages (Charlock et Ra- 

manathan, 1985) correspond à la variation du bilan radiatif causée par la présence 

de nuages. Il est obtenu en faisant la différence entre le bilan radiatif observé dans 

toutes les conditions et le bilan radiatif observé par conditions de ciel clair: 

où < X > représente la valeur de X moyennée sur une maille de ( 2 . 5 0 ) ~ .  En tenant 

compte de l'équation (1.13),  l'équation (1.14) peut être re-écrite: 

c ~ ; r ~  = EO COS eo (< piW ( go)  > - < pSw (eo)  >) , (1.15) 

< p ~ w ( 9 0 )  > est la réflectance directionnelle en ciel clair intégrée sur l'ensemble du 

spectre solaire et < pSW(Oo) > la réflectance intégrée correspondant à la situation 

observée. 

Dans cette étude, nous simulons l'impact des hétérogénéités spatiales des 

nuages sur le forçage radiatif plutôt que sur le bilan radiatif ou les flux. Quoiqu'il 



en soit, en valeur absolue les erreurs introduites dans l'estimation de ces grandeurs 

lorsqu'on néglige la répartition spatiale sont égales. Dans le cas particulier de 

l'impact à la surface dans le domaine tellurique, les différences relatives sont plus 

faciles à quantifier sur le forçage radiatif que sur le bilan ou les flux puisqu'elles 

ne nécessitent pas une connaissance précise des flux telluriques descendants. 

-k Est imat ion des réflectances directionnelles intégrées entre 0.25 et 4 p m  

A ce stade de l'étude nous faisons l'hypothèse que la réflectance en ciel clair est 

homogène à l'échelle d'une maille de (2.5' x 2.5O) et égale à la valeur moyenne 

des réflectances mesurées. Cette dernière hypothèse permet de s'affranchir de 

l'influence de la variabilité des réflectances de surface sur le flux radiatif moyen au 

sommet de l'atmosphère, pour ne tenir compte que de l'effet de répartition spatiale 

de l'eau liquide. 

L'influence radiative de la distribution de l'eau condensée est estimée pour 

chaque maille en calculant le forçage radiatif correspondant aux différentes répar- 

titions d'eau liquide. On a donc besoin pour cela de connaître la réflectance 

moyenne en ciel clair pour chaque maille. 

Pour chaque pixel i de la maille, la valeur minimale de réflectance p,,; déterminée 

section 1.3.3 représente une valeur extrême de la réflectance en ciel clair. Pratique- 

ment, d'un jour à l'autre, les réflectances en ciel clair varient du fait de l'évolution 

des conditions de surface, de la concentration en aérosols, etc; les pixels clairs 

présentent donc des valeurs de réflectances pi 2 p,,i. Les variations dans les con- 

ditions atmosphériques s'appliquent également aux pixels nuageux pour lesquels 

p,,; est la seule quantité connue; nous supposerons donc que la réflectance par 

temps clair de ces pixels varie comme la moyenne de celle des pixels déclarés 

clairs, c'est-à-dire des pixels dont l'épaisseur optique est inférieure à 1. 

Soit E la valeur moyenne des écarts de réflectance sur les pixels clairs d'une 

maille de (2.5O)', 

où Mo est le nombre de pixels d'épaisseur optique inférieure à 1. 



La valeur moyenne de réflectance en ciel clair < po(Bo) > s'exprime ainsi comme 

où < pm > est la valeur moyenne sur la maille des réflectances minimales de 

référence. 

La réflectance atmosphérique à la base du nuage p, est supposée égale à la 

valeur de réflectance en ciel clair < po(Oo) > corrigée des effets induits par la couche 

d'ozone; on découple le nuage du reste de l'atmosphère. La réflectance direction- 

nelle au sommet de la couche nuageuse dans le canal Météosat est déterminée en- 

suite en appliquant l'équation (1.8) de façon directe. En utilisant la même expres- 

sion pour inverser les données satellitaires et redéterminer les valeurs de réflectance 

directionnelle dans le canal Météosat, les écarts obtenus entre les valeurs de réflec- 

tances mesurées et les valeurs recalculées sont faibles et dues essentiellement au 

moyennage des réflectances en ciel clair. 

Nous faisons enfin l'hypothèse que le canal visible de Météosat (0.4 - 1.1 pm) 

est représentatif de l'ensemble du spectre solaire (0.2 - 4 pm) (cf Coure1 et al, 

1984). 

-k Estimation du forçage radiatif des nuages dans le domaine solaire 

Les figures 1.4.a et 1.4.b représentent les valeurs calculées à llh30 GMT du forçage 

radiatif des nuages dans le domaine solaire au sommet de l'atmosphère, pour les 

mois de Janvier et Juillet 1985. Ces valeurs moyennes de C F m  ont été obtenues 

en appliquant l'équation (1.15) à la résolution du pixel de (30km)2 et en moyen- 

nant ensuite sur les mailles de (2.5O x 2.5'). 

Le forçage radiatif solaire des nuages présente d'importantes valeurs négatives au 

delà de 30' N sur l'océan Atlantique en Juillet; cette réduction du rayonnement 

solaire absorbé est dûe aux systèmes nuageux associés aux perturbations des lati- 

tudes moyennes et aux bancs de stratus étendus. De fortes valeurs négatives sont 

également observées aux latitudes moyennes sur l'Atlantique Sud en Janvier. Du 

fait de la persistence de cyclones, cette région est d'ailleurs connue sous le nom 

des "40me rugissants". 



La forçage radiatif solaire des nuages présente aussi des valeurs négatives élevées 

dans la région de moussons d'Afrique Centrale, sur la ZCIT et la région de con- 

vection profonde au Nord de l'Amérique du Sud. 

Le forçage solaire des nuages est fortement corrélé à la couverture nuageuse (com- 

parer les figures 1.4.a et 1.4.b avec les figures 1.2.a et 1.3.a). 

* Influence de la répartition horizontale sur le forçage radiatij des nuages 

Considérons une maille de (2.5" x 2.5") dont la couverture nuageuse est N et 

l'épaisseur optique moyennée sur la totalité des pixels, < S >. Le forçage radiatif 

des nuages au sommet de l'atmosphère qui a été estimée dans la section précédente 

tient compte d'un certain degré d'hétérogénéité des nuages à l'échelle de la maille, 

l'épaisseur optique variant d'un pixel (en fait d'une colonne d'atmosphère) à l'autre. 

Dans l'hypothèse où un modèle climatique est capable de pronostiquer la quan- 

tité d'eau liquide dans chaque maille, la répartition spatiale de l'eau liquide reste 

un problème encore non résolu qui a, comme nous l'avons vu dans la section 1.2, 

des implications directes sur l'estimation des flux radiatifs à l'échelle de la maille. 

Pour déterminer les biais alors introduits dans un tel modèle, nous envisageons 

successivement deux répartitions homogènes possibles de la quantité totale d'eau 

liquide. 

Nous considérons d'abord le cas extrême où le modèle n'a aucune information 

sur la répartition du nuage dans la maille; la quantité d'eau liquide pronostiquée 

est répartie uniformément sur toute la maille. On notera que notre algorithme 

d'inversion des données satellitaires détermine l'épaisseur optique moyenne < S > 
et non le contenu en eau liquide moyen < W >. Nous faisons ici l'hypothèse que 

le rayon effectif des gouttes d'eau du nuage peut varier d'une maille à l'autre, mais 

reste constant dans chacune d'elle. 

Dans cette première approche, le forçage radiatif des nuages est déterminé en 

supposant que la maille est totalement couverte par un nuage d'épaisseur optique 

< S >. 
La figure 1.5 montre les différences de forçage radiatif solaire entre une répartition 



homogène de la masse nuageuse sur toute la maille et la répartition initiale (que 

nous noterons parfois, par abus de langage, "vraie") pour les mois de Janvier et 

Juillet 1985. 

Les différences absolues présentent de larges valeurs négatives dans la zone de 

convergence intertropicale (région de convection profonde au Nord de l'Amérique 

du Sud, région de moussons d'Afrique Centrale) et également dans les zones de 

passage de cyclones et de perturbations aux latitudes moyennes. 

Les différences relatives, fortement corrélées aux différences absolues, présentent 

des écarts maximum de l'ordre de 50% aux latitudes moyennes. Sur la ZCIT ces 

différences restent relativement élevées, atteignant 20 à 30%. 

Ces figures montrent que les valeurs de forçage radiatif des nuages au sommet de 

l'atmosphère peuvent être fortement surestimées si l'on ne connaît pas du tout la 

valeur de la nébulosité à l'échelle de la maille du modèle. 

Les résultats obtenus sont néanmoins extrêmes et nous envisageons main- 

tenant le cas plus réaliste où la quantité d'eau liquide est répartie uniformément 

sur la partie couverte de la maille. Chaque maille est ainsi partiellement couverte 

par un nuage plan-parallèle homogène d'épaisseur optique < 6 > I N ,  < 6 > étant 

la valeur de l'épaisseur optique moyennée sur toute la maille et N la couverture 

nuageuse "vraie". 

La figure 1.6 montre les différences de forçage radiatif solaire au sommet 

de l'atmosphère obtenues entre des répartitions homogène et hétérogène de la 

masse nuageuse sur la partie couverte de la maille. Les différences absolues sont 

encore largement négatives sur les régions de convection profonde et de mousson, 

atteignant -20 à -30 Wm-2. Les différences relatives restent importantes sur les 

mêmes zones (de l'ordre de 15 à 20%). Partout ailleurs, et notamment sur le banc 

de stratocumulus au large de l'Angola, les différences sont faibles, inférieures à 5 

Wm-2. 

Lorsque l'on néglige la distribution d'épaisseur optique dans un modèle cli- 

matique, il apparaît que le biais introduit dans l'estimation du forçage radiatif 

des nuages au sommet de l'atmosphère dans le domaine solaire est potentiellement 



important même si la nébulosité est correctement estimée. Du fait de la non- 

linéarité entre la réflectance des nuages et leur contenu en eau intégré, répartir 

uniformément l'eau liquide dans la maille induit une erreur dans la détermination 

des flux solaires réfléchis qui est maximale dans les régions de convection profonde. 

b) A la surface: 

Soit aSW l'absorptance atmosphérique, le bilan radiatif de courtes longueurs d'onde 

à la surface peut s'exprimer en fonction du bilan radiatif estimé au sommet de 

l'atmosphère 

B ~ F ~  = B?rA - aSW Eo cos(Oo) . (1.18) 

On peut considérer que l'absorptance atmosphérique augmente presque linéairement 

avec la réflectance pSW (Buriez et al, 1986 ; Schmetz, 1989)' soit: 

où afW représente l'absorptance atmosphérique en ciel clair. 

Le forçage radiatif des nuages à la surface dans les courtes longueurs d'onde 

est donc relié au forçage radiatif au sommet de l'atmosphère. En combinant les 

équations (1.14)' (1.18) et (1.19)' on obtient 

Le coefficient C qui dépend du type de nuage, du type d'atmosphère et de l'angle 

zénithal solaire est de l'ordre de 0.1. L'impact de la répartition tridimensionnelle 

de l'eau liquide à la surface est donc comparable à celui qui a été déterminé au 

sommet de l'atmosphère, avec une légère amplification. 

c) Couverture nuageuse effective: 

A l'heure actuelle, dans les modèles climatiques, le bilan radiatif d'un champ 

de nuages ne peut être calculé que de façon simple, c'est-à-dire en pratique en 

assimilant les nuages à une portion de couche nuageuse plane-parallèle homogène. 

Soit N la couverture nuageuse et < S > l'épaisseur optique moyenne d'une maille 



du modèle. Dans l'hypothèse d'une répartition homogène sur la partie nuageuse 

de la maille, le forçage radiatif au sommet de l'atmosphère dans le domaine solaire 

peut s'exprimer d'après l'équation (1.15) comme 

où pSw (F, do) est la réflectance correspondant à l'épaisseur optique moyennée 

sur la partie nuageuse de la maille. Dans le cas d'une répartition homogène sur 

toute la maille CF%: est donné par l'expression (1.21) dans laquelle N = 1. Si 

l'on suppose que le modèle est capable de pronostiquer correctement le contenu en 

eau total ue la maille, les erreurs introduites lorsque l'on néglige l'hétérogénéité des 

nuages peuvent être corrigées en remplaçant dans l'expression (1.21) la couverture 

nuageuse observée N par une couverture nuageuse effective Ne. Ainsi le modèle 

est capable d'obtenir des valeurs de flux correctes en conservant le concept usuel 

de nuage "plan-parallèle homogène". 

La figure 1.7 présente les valeurs de couverture nuageuse effective dans le 

domaine solaire déterminées pour les mois de Janvier et Juillet 1985. Globalement 

il apparaît que ces valeurs sont nettement inférieures à celle de la couverture 

nuageuse observée N (cf. figures 1.2.a et 1.3.a). Le forçage radiatif des nuages 

étant au premier ordre proportionnel à la couverture nuageuse (cf équation 1.21)' 

l'écart Ne - N est d'autant plus important que la différence absolue de forçage 

radiatif des nuages est grande. Sur les régions de convection profonde, cet écart 

est environ de -20 à -40%. 

1.3.7 Impact de l'hétérogénéité des nuages dans le domaine tellurique 

Dans l'infrarouge thermique (4 pm - 100 pm) les nuages augmentent de façon 

significative l'opacité de l'atmosphère. Ils absorbent le rayonnement de grandes 

longueurs d'onde émis par la surface terrestre plus chaude et réémettent de l'énergie 

vers l'espace à des températures plus froides de sommet de nuages. De même que 

l'absorption gazeuse, ils réduisent le rayonnement émis vers l'espace. Ainsi, alors 

que l'effet d'albédo des nuages dans le solaire refroidit l'atmosphère, l'effet de serre 



des nuages dans l'infrarouge thermique réchauffe la planète. 

a) Détermination de l'émittance des nuages : 

Dans le cas des nuages d'eau, le flux tellurique est lié à l'émittance du nuage e qui 

dépend du contenu en eau W suivant l'équation (1.4). Dans cette étude W est 

estimé à partir de l'épaisseur optique visible (cf. équation (1.1)). 

Dans le cas des cirrus les relations établies dans la section 1.2 ne sont plus 

valables. Notamment le facteur d'asymétrie et le coefficient d'absorption massique 

sont très différents des valeurs retenues pour les nuages d'eau. De façon générale, 

les propriétés optiques de ces nuages sont encore mal connues (cf. chapitre 4). 

Platt et Harshvardhan (1988) ont proposé une paramétrisati.on très simple 

des propriétés des cirrus qui peut être introduite dans un modèle climatique. Suiv- 

ant leur approche, la réflectance directionnelle du nuage est calculée en terme 

d'épaisseur optique visible 6 en utilisant l'approximation delta-Eddington et une 

valeur du facteur d'asymétrie de 0.85. L'épaisseur optique est ensuite reliée à 

l'émittance infrarouge par l'expression 

Cette paramétrisation est basée sur les travaux de Platt et al. (1980) et 

Platt (1983) et représente une valeur moyenne sur les directions montantes et 

descendantes. 

En combinant les équations (1.1)' (1.4) et (1.22)' l'émittance E peut être 

écrite 

E = 1 - exp(-a6) (1.23) 

avec 
a = % R kr, (eau) 

a = 0.75 (glace) 

En prenant R k = 0.144 (moyenne des valeurs de Stephens (1978b)' on con- 



state que a = 0.75 = (2Kre)/3 correspond à un rayon effectif des gouttes 

d'eau d'environ 7.8 Pm. L'ordre de grandeur de T, ainsi obtenu est tout à fait 

raisonnable dans le cadre d'une modélisation globale et simplifiée des nuages d'eau, 

sauf éventuellement pour les cumulonimbus. 

En résumé, les étapes de la paramétrisation envisagée des propriétés optiques 

des nuages sont les suivantes. Etant donnée la valeur de réflectance directionnelle 

du nuage déduite de la mesure dans le canal visible, l'épaisseur optique est obtenue 

à partir de l'équation (1.8) de façon itérative. L'émittance du nuage est déterminée 

en utilisant la relation (1.23) en prenant a = 0.75 pour tous lcz types de nuage. 

Pour appréhender la sensibilité de notre paramétrisation à la valeur de T,, on 

pourra envisager une valeur quatre fois plus grande (correspondant à des gouttes 

d'eau de rayon effectif T, E 30 pm) et simuler ainsi les effets d'hétérogénéités des 

cumulonimbus dans l'infrarouge de manière plus réaliste. 

b) Au sommet de l'atmosphère : 

* Forçage radiatif des nuages dans I'infra~ouge thermique 

Soit < F$rA > la valeur moyenne du flux tellurique émis vers l'espace par une 

maille de (2.50)~. Le bilan radiatif tellurique au sommet de l'atmosphère est sim- 

plement égal à - < FG > et le forçage radiatif des nuages peut s'écrire 

CF;& = < F;&, > - < ~ ; 4 , 1 >  (1.25) 

où < Fj?rAv0 > est le flux tellurique moyen en ciel clair. 

Nous supposerons ici que tous les nuages sont situés à la même altitude à l'intérieur 

d'une maille. La variabilité de l'altitude des nuages n'est pas prise en compte dans 

ce chapitre où l'on se contente d'étudier l'impact de la répartition "horizontale" 

du contenu en eau liquide. Dans ces conditions, les équations (1.25) et (1.5) 

permet tent d'écrire 

C F ; ~ ~  = < E > (< F:&,~ > - < ~ k o ~ , ~  >) (1.26) 

où < E > est la valeur de l'émittance moyennée sur l'ensemble de la maille de 

(2.50)~ (obtenue à partir de l'équation (1.23) et < F$rA,, > est la valeur moyenne 



du flux correspondant à une émittance du nuage égale à 1. En pratique, les valeurs 

de < F;FAc > et < F g A , ,  > ont été calculées en moyennant les valeurs de flux 

correspondant respectivement à e = O et e > 0.99; ces valeurs de flux ont elles- 

même été obtenues à partir des luminances mesurées dans les canaux "fenêtre 

atmosphérique" et "vapeur d'eau" de Météosat à l'aide d'une régression établie 

par Cheruy (1990) à partir des données ERBE et Météosat. 

La figure 1.8 présente les valeurs du forçage radiatif des nuages dans l'infra- 

rouge estimées au sommet de l'atmosphère pour les mois de Janvier et Juillet 1985. 

Ces valeurs sont fortement corrélées au taux de couverture nuageuse (cf. figures 

1.2.a et 1.3.a). 

En Janvier elles sont maximales sur la région de moussons de llA£rique Equatoriale 

et les régions de convection profonde au Nord de l'Amérique du Sud. En Juillet, 

les maxima de forçage radiatif telluriqii, apparaissent aussi sur les régions de 

convection profonde de la zone de convergence intertropicale. 

Comme dans le domaine solaire, le forçage radiatif des nuages au sommet 

de l'atmosphère dans l'infrarouge thermique présente d'importantes valeurs aux 

latitudes moyennes; elles correspondent aux bancs étendus de cirrus associés aux 

perturbations cycloniques sur l'Atlantique. 

-k Influence de la répartition horizontale sur le forçage radiatif des nuages 

Comme nous l'avons fait précédemment dans le domaine des courtes longueurs 

d'onde, nous envisageons successivement deux répartitions homogènes de la masse 

nuageuse dans la maille d'un modèle climatique. 

La figure 1.9 présente d'abord les différences de forçage radiatif des nuages dans 

le domaine tellurique au sommet de l'atmosphère entre une répartition homogène 

de la masse nuageuse sur toute la maille et la répaxtition hétérogène déduite des 

observations (cf. figure 1.8). Les maxima de différence absolue, de l'ordre de 15 

Wm-2, sont corrélés aux maxima de forçage radiatif des nuages dans l'infrarouge 

thermique. Ils sont localisés essentiellement dans les régions de convection pro- 

fonde. Partout ailleurs, les différences sont inférieures à 10 Wm-=; sur le banc de 



stratocumulus au large de l'Angola, elles sont inférieures à 5 Wm-'. 

Toutefois ces faibles différences affectent des valeurs de forçage radiatif qui sont 

du même ordre de grandeur (entre 5 et 10 Wm-2 pour le banc de stratocumulus). 

Les différences relatives de forçage radiatif des nuages dans le domaine tellurique 

sont, en conséquence, très élevées sur les régions où la couverture nuageuse est 

faible; elles sont d'environ 30 à 40% sur les régions de mousson et de convection 

profonde. 

La figure 1.10 présente les différences de forçage radiatif des nuages entre une 

répartition homogène de la masse nuageuse sur la partie couverte de la maille e t  la 

répartition hétérogène déduite des observations, pour les mois de Janvier et Juillet 

1985. Les cartes de différence présentent les mêmes distributions géographiques 

que celles de la figure 1.9 précédemment commentée. Toutefois, l'ordre de grandeur 

maximum du biais estimé est nettement plus faible (de l'ordre de 1.8 Wm-') sur 

les zones de convection profonde; sur le banc de stratocumulus il est quasiment 

nul. Les différences relatives sont également beaucoup plus faibles, globalement 

d'environ 4%. 

Cependant, on peut remarquer que dans le cas d'une répartition homogène sur 

la partie couverte de la maille, l'émittance des nuages est en général voisine de 1 

du fait de la saturation rapide avec le contenu en eau ou l'épaisseur optique; les 

faibles différences de forçage radiatif obtenues sont liées aux faibles variations de 

l'émittance des nuages dans l'infrarouge thermique. 

Afin de simuler de manière plus appropriée l'impact de l'hétérogénéité des 

cumulominbus sur les flux telluriques, nous avons envisagé une valeur du rayon 

effectif des gouttes T, cx 30 Pm. Néanmoins, les biais ainsi déterminés dans la zone 

de convergence intertropicale sont tout à fait similaires, aussi bien en différences 

absolues que relatives. 

c) A la surface: 

* Forçage radiatzl des nuages dans l'infrarouge thermique 

Dans le domaine tellurique, la détermination du flux descendant à la surface est 



plus difficile que dans le domaine solaire, car les champs radiatifs au sommet de 

l'atmosphère et à la surface sont entièrement découplés en conditions nuageuses 

(Schmetz, 1989). 

Le bilan radiatif à la surface, dans le domaine des grandes longueurs d'onde, peut 

s'écrire 

B& = &SURF [(l - E ) F ~ & ~  + E F ~ & ~ , ~  - Q T & ~ ]  (1.27) 

où FLyRF,, et FgRF,l sont les flux descendants respectivement par ciel clair (E = 0) 

et par ciel obscur (e = l), TsURF est la température de surface et &SURF l'émissivit é 

de la surface. Typiquement N 0.99 pour la mer et N 0.95 pour le sol. Pour 

simplifier, on prendra &SURF = 1. 

Dans ces conditions, pourvu que l'on néglige des interactions entre le nuage et 

la surface qui peuvent faire varier la température de surface en fonction de la 

nébulosité, le forçage radiatif s'écrit 

La différence (FkYRF,, - FirRF,o) (que nous noterons AF1,O) dépend essentielle- 

ment des profils d'humidité et de température au voisinage de la surface ainsi que 

de l'altitude de la base du nuage. Frouin et al. (1988) ont calculé les valeurs du 

flux descendant à la surface pour les profils atmosphériques de Mc Clatchey et al. 

(1971). Ils rapportent que l'effet d'un nuage dense dont l'altitude de la base est Zb 

= 1 km est d'environ 50 Wm-2 aux tropiques et 80 Wm-2 en hiver subarctique; 

ces valeurs se réduisent à 35 Wm-2 et 45 Wm-2 lorsque Zb = 5 km. 

Dans sa revue, Schmetz (1989) note que les méthodes actuelles de détermination 

les flux de surface dans l'infrarouge thermique, qu'elles soient statistiques (Meer- 

koetter et Grassl, 1984; Morcrette et Deschamps, 1986) où physiques (Darnell et 

al, 1983; Schmetz et al, 1986) conduisent à des incertitudes d'environ 10 à 25 

W m-2. Frouin et al, (1988) examinèrent plusieurs méthodes pour déterminer à 

partir des données satellitaires le flux descendant à la surface de l'océan. Dans leur 

méthode la plus raffinée, l'altitude de la base du nuage est déduite de l'altitude 

de son sommet et du contenu en eau liquide (obtenus par une méthode assez 

proche de la nôtre), en supposant une distribution verticale d'eau liquide établie 

de manière statistique par Feigelson (1978). Dans leur méthode la plus simple, la 



différence AFl,o est fixée égale à une valeur moyenne de 62 Wm-2, représentative 

de l'ensemble des situations nuageuses. Lorsque les valeurs de flux de surface 

dérivées des données satellitaires sont comparées aux mesures in situ, les différentes 

méthodes ont des performances similaires, avec des écarts standards respective- 

ment de 23 et 25 Wm-2. Ces écarts importants soulignent la difficulté actuelle 

d'obtenir une détermination précise des flux de surface infrarouge à partir de 

satellite à cause notamment des difficultés rencontrées pour obtenir les profils de 

température et d'humidité et pour caractériser les nuages. 

Dans ce travail, toutefois, nous ne sommes pas intéressés par une valeur 

précise du bilan radiatif à la surface mais par l'impact de la distribution spatiale 

du contenu en eau sur ce bilan radiatif. Nous nous contenterons donc de fixer la 

valeur de AFi,0 à 62 Wm-2 dans l'équation (1.28). 

Pour faciliter la comparaison avec les cas de répartition homogène abordés ensuite, 

l'équation (1.28) peut alors être re-écrite 

La valeur de l'émittance < e > moyennée sur l'ensemble de la maille est égale à . 

la couverture nuageuse dans le cas particulier où les pixels nuageux ont tous une 

émissivité égale à 1. 

La figure 1.11 présente les valeurs moyennes du forçage radiatif des nuages 

à la surface dans le domaine tellurique, établies à partir de l'équation (1.28). La 

répartition géographique du forçage à la surface est très proche de celle que nous 

a-.ans observée au sommet de l'atmosphère (figure 1.8). Globalement, l'impact 

des nuages sur le flux tellurique à la surface est légèrement plus fort que l'impact 

obtenu au sommet de l'atmosphère. Toutefois, la figure 1.11 est à considérer avec 

précaution puisque le forçage radiatif est estimé de façon très approximative. 

~r Injhence de la répartition horizontale sur le forçage radiatif des nuages 

Si l'on suppose une répartition homogène de l'eau condensée sur la totalité de la 

maille de (2.50)~' le forçage radiatif des nuages s'exprime comme 



où < W > est la valeur moyenne du contenu en eau liquide pour la maille. 

La figure 1.12 présente des différences de forçage radiatif des nuages dans 

le domaine tellurique à la surface entre une répartition homogène de la masse 

nuageuse sur toute la maille et la répartition hétérogène déduite des observations 

(cf. figure 1.11). 

Globalement les différences absolues (figures (a) et (b)) sont d'environ 15 Wm-2 et 

présentent des maxima aux latitudes moyennes. Les différences relatives (figures 

(c) et (d)) sont évidemment maximales dans les régions où le forçage radiatif est 

faible. Dans les régions de convection profonde, elles restent tout de même de 

l'ordre de 30%. 

Dans le cas plus réaliste où la masse nuageuse est répartie uniformément 

sur la partie nuageuse N de la maille, le forçage radiatif des nuages à la surface 

s'exprime selon 

La figure 1.13 montre les biais ainsi obtenus sur le forçage tellurique à la 

surface lorsqu'il est estimé à partir de l'équation (1.31). Ici encore les différences 

sont du même ordre de grandeur que celles qui ont été déterminées au sommet de 

l'atmosphère (figure 1.10). La répartition géographique des biais est tout à fait 

similaire; toutefois, les écarts observés sur les différences absolues aux latitudes 

moyennes sont deux fois plus importants. 

d) Couverture nuageuse eff ztive dans le domaine tellurique : 

Comme dans le domaine des courtes longueurs d'onde, des erreurs induites dans 

l'estimation des flux infrarouges lorsque l'on néglige l'hétérogénéité horizontale des 

nuages peuvent être corrigées en introduisant une couverture nuageuse effective. 

Par analogie avec l'équation (1.31)' elle est définie par: 

où < e > et < W > sont respectivement l'émittance et le contenu en eau liquide 



moyennés sur l'ensemble de la maille de (2.50)~. La figure 1.7 présente les valeurs 

de couverture nuageuse effective dans l'infrarouge thermique déterminées pour les 

mois de Janvier et Juillet 1985. Ces valeurs très peu différentes des valeurs de cou- 

verture nuageuse observée (voir figures 1.2.a et 1.3.a) sont néanmoins légèrement 

plus faibles. 



1.4 Conclusion 

A partir de données Météosat B2, nous avons mis en évidence les biais qui peu- 

vent être introduits lors du calcul des bilans radiatifs dans les domaines solaire 

et tellurique lorsqu'on assimile les nuages à une couche plane-parallèle homogène 

à l'échelle d'une maille de 2.5' x 2.5"' proche de la taille d'une maille de modèle 

climatique. 

L'approche du problème des hétérogénéités spatiales des nuages telle que 

nous l'avons abordée est toutefois très simplifiée. L'hypothèse certainement la plus 

restrictive que nous avons envisagée est de supposer que l'influence de la forme 

des nuages est négligeable. Nous avons également été amené à faire un certain 

nombre d'hypothèses simplificatrices lors de l'inversion des données satellitaires 

ou lors de la détermination des bilans radiatifs; tous les nuages ont été découplés 

de l'atmosphère, l'absorption des gouttes d'eau dans le domaine solaire et les 

variations de température de sommet des nuages à l'intérieur d'une maille de 

(2.50)~ ont été négligées; nous avons également fait l'hypothèse que toutes les 

particules nuageuses (gouttes ou cristaux) ont le même rayon effectif. 

Lorsqu'on néglige la variabilité spatiale de l'eau liquide dans une maille de 

modèle climatique, la différence de forçage radiatif dans le domaine solaire estimée 

à la surface entre la répartition initiale (hétérogène) et la répartition homogène 

alors obtenue est du même ordre de grandeur que la différence de forçage radiatif 

déterminée au sommet de l'atmosphère. 

Dans les grandes longueurs d'onde, le biais dans l'estimation du forçage radiatif des 

nuages à la surface est globalement plus important qu'au sommet de l'atmosphère. 

Nous avons montré qu'il était essentiel de connaitre au moins le taux de 

couverture nuageuse de la maille pour éviter des erreurs conséquentes dans la 

détermination du forçage radiatif. 

Si on répartit l'eau liquide uniformément sur toute la maille, les biais introduits 

dans le domaine solairesont, en moyenne, de -15 à -20.W m-2 à llh30 GMT. Dans 

l'infrarouge thermique, elles sont de 5 à 10 W m-2 au sommet de l'atmosphère et 



de 15 W m-2 environ à la surface. Dans les deux domaines spectraux, les erreurs 

les plus importantes affectent les régions de convection profonde. 

Si l'on se place dans la situation moins extrême où l'on suppose que le modèle 

climatique est capable de diagnostiquer correctement la couverture nuageuse, l'hy- 

pothèse d'une répartition uniforme de l'eau liquide sur la partie nuageuse de la 

maille induit des erreurs largement plus faibles que dans le cas précédent. Elles 

sont de l'ordre de -5 à -10 W m-2 dans le domaine solaire et de 1 Wm-2 dans 

l'in£rarouge thermique. Les maxima se produisent, là encore, dans la zone de con- 

vergence intertropicale. - 
De façon générale, les erreurs relatives sont de l'ordre de 10% dans les courtes 

longueurs d'onde et de 4 à 5% dans l'infrarouge thermique. 

Quoiqu'il en soit, il n'est pas nécessaire de calculer explicitement le champ de 

rayonnement obtenu avec une répartition hétérogène des nuages. Les erreurs 

obtenues dans l'estimation des flux peuvent être corrigées en remplaçant la cou- 

verture nuageuse observée N par une couverture nuageuse effective Ne inférieure 

à N. 

Il semble que l'impact de l'hétérogénéité spatiale des nuages soit plus impor- 

tant dans le domaine solaire que dans le domaine tellurique. Cependant, puisque 

dans ce dernier les erreurs affectent la totalité du cycle diurne, elle pourraient 

éventuellement compenser les erreurs estimées dans le domaine solaire. 

Il apparait aussi que les nuages bas (stratocumulus, stratus) ne présentent pas de 

différences de forçage radiatif notables. 

Cette première approche du problème montre que négliger ou mésestimer la 

répartition spatiale de l'eau liquide peut conduire à des erreurs potentiellement 

élevées dans l'estimation du bilan radiatif ou du forçage radiatif des nuages. 

Cependant, avant de tenter d'établir une (ou des) relation(s) liant Ne à N en 

fonction de certains paramètres à définir (type de nuage, activité convective, ...), 

il est nécessaire d'aborder le problème de manière beaucoup plus fine, notamment 

en prenant en compte la forme des nuages qui peut avoir un impact non négligeable 

sur l'estimation des flux. 



Contenu en eau liquide intégré (gm-*) 

Figure 1.l.a : Variation du flux solaire réfléchi au sommet de l'atmosphère 
en fonction du contenu en eau liquide intégré, pour une situation nuageuse observée 
durant l'expérience ICE 89. L'angle zénithal solaire est de 45". 

Figure 1.l .b : Comme pour la figure 1.l.a mais pour le flux tellurique 
sortant au sommet de l'atmosphère. 
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Figure 1.2 : Couverture nuageuse et épaisseur optique moyennes déterminées 
par notre algorithme ((a) et (c) respectivement), et données par ISCCP ((b) et 
(d)) pour le mois de Janvier 1985. 



Figure 1.3 : Comme pour la figure 1.2 mais pour le mois de Juillet 1985. 



Figure 1.4 : Forçage radiatif des nuages dans le domaine solaire au sommet 
de l'atmosphère. Moyennes mensuelles pour les mois de Janvier (a) et Juillet 1985 
(b). 



Figure 1.5 : Différences de forçage radiatif des nuages dans le domaine 
solaire au sommet de l'atmosphère entre une répartition homogène de la masse 
nuageuse sur toute la maille et une répartition hétérogène déduite des observations. 

En haut : différences absolues, en bas : différences relatives. 

A gauche : Janvier 1985, à droite : Juillet 1985. 



Figure 1.6 : Différences de forçage radiatif des nuages dans le domaine 
solaire au sommet de l'atmosphère entre une répartition homogène de la masse 
nuageuse sur la partie couverte de la maille et une répartition hétérogène déduite 
des observations. 

En haut : différences absolues, en bas : différences relatives. 

A gauche : Janvier 1985, à droite : Juillet 1985. 



Figure 1.7 : Couverture nuageuse effective dans le domaine solaire (en haut) 
et dans le domaine tellurique (en bas). 
A gauche : Janvier 1985, à droite : Juillet 1985. 



Figure 1.8 : Forçage radiatif des nuages dans le domaine tellurique au 
sommet de l'atmosphère. Moyennes mensuelles pour les mois de Janvier (a) et 
Juillet 1985 (b). 



Figure 1.9 : Différences de forçage radiatif des nuages dans le domaine - - 
tellurique au sommet de l'atmosphère entre une répartition homogène de la masse 
nuageuse sur toute la maille et une répartition hétérogène déduite des observations. 

En haut : différences absolues, en bas : différences relatives. 

A gauche : Janvier 1985, à droite : Juillet 1985. 












































































































































































































































































































































