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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). 
9 

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. 



Figure 1.10 : Différences de forçage radiatif des nuages dans le domaine 
tellurique 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 1.1 1 : Forçage radiatif des nuages à la surface dans le domaine 
tellurique. Moyennes mensuelles pour les mois de Janvier (a) et Juillet 1985 (b). 



Figure 1.12 : Différences de forçage radiatif des nuages à la surface dans le 
domaine tellurique 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 1.13 : Différences de forçage radiatif des nuages à la surface dans 
le domaine tellurique 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. 





ANALYSE STRUCTURALE 
D'UN CHAMP DE NUAGES CONVECTIFS 
OBSERVES DURANT L'EXPERIENCE ICE 



2.1 Introduction 

Le précédent chapitre a permis de montrer que la répartition horizontale de l'eau 

liquide dans la maille d'un modèle de circulation générale pouvait avoir un impact 

notable sur le bilan radiatif du système terre-atmosphère. Toutefois, cet te première 

étude a été menée en négligeant totalement la structure réelle des champs de nu- 

ages et, en particulier, la forme géométrique des nuages. Pourtant de nombreuses 

études théoriques ont montré la sensibilité des propriétés radiatives et dynamiques 

des nuages à leur structure spatiale (Mc Kee et Cox, 1974; Aïda, 1977; Davies, 

1978; Welch et Zdunkowski, 1981; Harshvardhan et Weinman, 1982; Kite, 1987). 

La taille et la forme des nuages sont autant de paramètres qui peuvent influer 

grandement sur ces propriétés, comparées à celles des nuages théoriques plan- 

parallèles qui sont utilisés dans les modèles de prévision du temps. Joseph (1986), 

puis Welch et al. (1988) et Kuo et al. (1988) ont tenté d'identifier à partir de 

données satellitaires, les principales caractéristiques de la morphologie des champs 

de nuages réels (cumulus de beau temps, stratocumulus et cirrus). 

Notre objectif est, à terme, de quantifier l'impact des hétérogénéités spatiales 

d'un champ de nuages réels sur le bilan radiatif terrestre. Cependant, les méthodes 

de calcul du transfert du rayonnement dans le cas de couverture nuageuse frac- 

tionnée, type Monte Carlo, sont limitées à des formes géométriques de nuages sim- 

plifiées (cube, sphère, cylindre, ...). Dans ce contexte, l'analyse que nous abordons 

ici et qui suit la démarche de Joseph (1986) tente de définir des caractéristiques 

structurale d'une scène de nuages convectifs observés durant l'experience ICE (In- 

ternational Cirrus Experiment). 

La première partie de ce chapitre présentent les données du satellite LAND- 

SAT utilisées. Dans la seconde partie, consacrée à l'étude structurale du champs 

de nuages, nous examinons d'abord diverses méthodes de détection des nuages; 

nous déterminons ensuite les paramètres qui permettent de schématiser leur forme 

et leur distribution dans la scène. 



2.2 Données 

Dans le cadre de la campagne intensive de l'expérience ICE (International Cirrus 

Experiment) qui s'est déroulée en Mer du Nord du 18 Septembre au 20 Octobre 

1989, trois scènes LANDSAT-5 TM ont été acquises, traitées géométriquement et 

radiométriquement par l'Agence Spatiale Européenne. 

Dans ce chapitre, nous nous focalisons sur l'étude des données acquises le 14 

Octobre 1989, cas pour lequel nous avons également les données du radiomètre 

AVHRR (Advanced Very High Resolution Radiometer) embarqué sur NOAA-11. 

Les heures d'acquisition des deux jeux de données sont environ 10:OO GMT pour 

LANDSAT-5 et 13:OO GMT pour NOAA-11. La localisation précise du centre de 

la scène LANDSAT-5 est (54.4ON, 6.30E), ce qui donne un angle zénithal solaire 

d'environ 65O. 

La figure 2.1 représente le système nuageux à grande échelle tel qu'il est 

vu par le radiomètre AVHRR. Les canaux 2 (0.7 - 1.1 pm) et 4 (10.3 - 11.3 

pm) révèlent un système composé d'un très grand nombre de cellules convectives 

rangées en "rues" qui s'orientent parallèlement à la direction du vent. Ces cellules 

ont des dimensions relativement variables, allant de quelques kilomètres à quelques 

dizaines de kilomètres mais présentent une certaine uniformité sur une largeur de 

plusieurs "rues". Au nord de la scène, apparaissent de larges cellules ouvertes 

limitées par des cumulus de beaucoup plus petites dimensions. La zone encadrée 

d'un rectangle dans les deux images indique approximativement la région vue par 

le satellite LANDSAT-5 trois heures auparavant: la taille des nuages convectifs 

qui s'y trouvent est de l'ordre d'une dizaine de kilomètres. 

L'image TM a une dimension voisine de celle d'une maille de Modèle de 

Circulation Générale, puisqu'elle est environ de 185 x 185 km2. Sa résolution 

spatiale est de 30 m dans les canaux visibles et proche infrarouges et de 120 m 

dans le canal infrarouge. En cela les données TM sont un outil essentiel pour 



Tableau 2.1: Longueurs d'ondes nominales et réflectances maximales observées dans les 

canaux de LANDSAT-5 TM 

l'étude des stuctures nuageuses de sous-échelle qui peuvent affecter le champ de 

rayonnement à grande échelle. 

Comme le montre la figure 2.2, l'image TM fait apparaître dans les zones 

intercellulaires un nombre conséquent de petits cumulus qui ont une taille bien 

inférieure à la résolution du radiomètre AVHRR. De plus, l'angle d'incidence so- 

laire rasant met en évidence des structures spatiales très variées (voir figure 2.2.a), 

encore une fois non résolues par AVHRR. Ces structures apparaissent également 

dans le canal thermique de TM (voir figure 2.2.b) qui révèle une variation de la 

température du sommet des nuages très importante. L'image présentée a été cor- 

rigée radiométriquement, afin d'éliminer le lignage dans la direction de balayage 

du radiomètre, lié aux erreurs instrumentales importantes inhérentes au canal in- 

frarouge de TM. 

Les longueurs d'onde nominales des bandes de TM ainsi que les valeurs max- 

imales de réflectances des canaux visibles et proche infrarouges pour un angle 

d'incidence solaire de 6 5 O  sont données dans la table 1. 

Une grande partie des pixels nuageux sont saturés dans les canaux 1, 3 et 5 



affichant des valeurs de réflectances bidirectionnelles bien au delà de 1. Dans les 

canaux 2, 4 et 7, pour lesquels la réflectance maximale mesurable est supérieure à 

1.3, le pourcentage de pixels saturés est très faible. Parmi ces trois canaux, nous 

avons choisi d'utiliser le canal 4 de TM pour étudier la structure des nuages car sa 

longueur d'onde centrale est beaucoup plus représentative du domaine des courtes 

longueurs d'onde que celle du canal 7 et que ce canal offre plus de dynamique que 

le canal 2. De plus, dans le canal 4 la diffusion Rayleigh est nettement plus faible 

qu'aux longueurs d'onde plus courtes. 

Les figures 2.3.a et 2.3.b montrent respectivement l'histogramme de la réflec- 

tance visible dans le canal 4 et celui de la température de brillance infrarouge dans 

le canal 6 pour une région de 120 km de côté située à peu près au centre de l'image 

globale. 

2.2.1 Réflectances à 0.76 - 0.90 pm 

L'histogramme de la réflectance visible (figure 2.3.a) présente un pic important 

à environ 0.03 qui correspond à la mer. Au delà d'une valeur de réflectance 

de 0.10 l'histogramme décroît de façon très lente jusqu'à atteindre la valeur de 

saturation du canal. Si le modèle intuitif usuel des nuages, qui conçoit ceux-ci 

comme des morceaux de papier blanc uniformes sur un fond noir (Shenk et Sa- 

lomonson, 1972)' était approprié, l'histogramme devrait présenter un pic pour la 

réflectance des nuages et également une fréquence d'occurence relativement élevée 

aux réflectances intermédiaires entre celle de la surface et celle des nuages, indi- 

quant la présence de pixels partiellement couverts (pixels de bords des nuages). 

De toute évidence ce modèle est trop simpliste dans notre cas, puisque les pixels 

"nuageux" ne présentent aucune valeur de réflectance bidirectionnelle privilégiée. 

En général la réflectance à l'intérieur même d'une cellule nuageuse unique est 

hautement variable et comme cela a été observé pour d'autres nuages (brouillard: 

Welch et Wielicki, 1986; cumulus: Wielicki et Welch, 1986; cirrus: Kuo et al., 

1988; stratocumulus: Welch et al., 1988)' les variations de réflectance près des 

bords de nuages ne sont pas brutales mais plutôt lentes. Notons également que 



le pic en réflectance en bout d'histogramme correspond simplement à des valeurs 

de réflectances supérieures à 1.63 (valeur de saturation); environ 0.3 % des pixels 

sont dans ce cas de figure. 

En résumé, l'histogramme présenté indique que la distribution de la réflectance 

des nuages est remarquablement uniforme, ce qui nous laisse à penser que le champ 

de nuages convectifs observé devrait être modélisé plus justement par une distribu- 

tion continue de la réflectance du nuage plutôt que par une simple valeur moyenne, 

puisque les propriétés radiatives des nuages ne sont pas des fonctions linéaires du 

contenu en eau. Cette distribution de la réflectance suggère, en outre, qu'à basse 

résolution spatiale, la notion de "couverture nuageuse7' peut ne représenter qu'une 

division artificielle des nuages optiquement variables en zones claires et nuageuses. 

2.2.2 Températures de brillance à 10.4 - 12.5 pm 

L'histogramme en température de brillance pour la même scène (figure 2.3.b) 

montre un pic "mer1' très important à environ 282 K et un large pic "nuage" 

présentant un maximum à environ 255 K. Malgré la présence de ce deuxième 

pic, la dispersion autour du maximum d'occurence est relativement élevée : les 

valeurs de températures apparentes des nuages varient de 220 K à 280 K. Cette 

dispersion indique soit une variation de l'altitude du sommet des nuages sur près 

de 8 km (en supposant que le gradient de température est de 6.5 KIkm), soit 

que de nombreux pixels nuageux sont partiellement couverts, présentant ainsi des 

valeurs de températures apparentes intermédiaires entre celle de la surface et celle 

du nuage. Elle est, plus vraisemblablement, liée à un mélange des deux causes. 

La méthode la mieux appropriée pour faire la distinction entre ces deux 

possibilités est celle de Coakley et Bretherton (1982) dite méthode de Cohérence 

Spatiale puisqu'elle utilise la structure spatiale du champ de luminance infrarouge 

pour identifier les luminances associées aux pixels qui sont soit complètement clairs, 

soit complètement couverts par le nuage. Nous reviendrons sur cette méthode dans 

la section suivante où nous développons plus en détail sa mise en œuvre et son 



utilisation dans une partie consacrée à la détection des pixels nuageux. 



2.3 Analyse structurale du champ de nuages à partir des 

données de LANDSAT-5 TM 

L'étude de structure des nuages que nous développons dans cette partie passe par 

quatre étapes: 

La première est la classification des pixels de l'image en régions claires ou 

nuageuses. Quelque soit la méthode, cette classification nécessite de définir la 

valeur de la grandeur (ou des grandeurs) utilisée(s) pour détecter les pixels nuageux: 

la sélection du (des) seuil(s) ciel clair/nuage. 

Il faut ensuite regrouper les pixels nuageux en cellules individuelles. 

Nous déterminons alors des propriétés de structure des cellules telles que 

leur surface, leur diamètre équivalent, leur centre de gravité, le rapport de leurs 

dimensions horizontales et leur orientation (toutes ces grandeurs seront définies 

plus en détail par la suite). 

Enfin, nous proposons une description statistique du champ de nuages en 

regroupant les cellules par classe de diamètre. 

2.3.1 Détection des pixels nuageux : détermination du seuil ciel clair/nuage 

Il existe aujourd'hui de nombreux algorithmes de détection de nuages développés 

dans le but d'établir une climatologie de nuages et/ou d'analyser la couverture 

nuageuse à partir de données satellitaires. Une liste quasi-exaustive de ces algo- 

rithmes est donnée par Rossow et al. (1989) et ils sont caractérisés, en général, 

soit par une méthode de seuil soit par une méthode statistique. 

Avec une méthode statistique (Coakley et Bretherton, 1982; Desbois et al., 

1982; Phulpin et al., 1983; Arking et Childs, 1985) certains amas de points dans 

l'espace réflectance et/ou température de brillance sont supposés être composés 



de pixels totalement couverts ou totalement clairs. Il est alors possible de calculer 

la réflectance et/ou la température de brillance du nuage ainsi que la couverture 

nuageuse totale de la scène, comme nous le verrons dans le cas de la méthode 

de Cohérence Spatiale infrarouge. La principale difficulté liée à ces méthodes de 

détection est que les amas de points ne sont pas toujours vraiment représentatifs 

puisque certains peuvent être formés par des pixels partiellement couverts. Il 

arrive également, que certains nuages ne soient pas identifiés du tout par ce type 

de méthode. 

Dans les méthodes de seuil (Arking, 1964; Rossow et al, 1983; Minnis et 

Harrison, 1984; Saunders, 1985) chaque pixel est classifié comme clair ou couvert 

suivant que la luminance mesurée dans un ou plusieurs canaux est supérieure 

ou inférieure à la valeur du seuil. L'application de ces méthodes est d'autant 

plus compliquée, du point de vue de la classification automatique, que les seuils 

produisant des couvertures nuageuses correctes varient d'une situation à une autre, 

comme le fait remarquer Rossow (1989). 

Les couvertures nuageuses dérivées de différentes méthodes ont été comparées 

dans une étude initiatrice au projet ISCCP (International Satellite Cloud Clima- 

tology Project) qui regroupait une dizaine d'équipes de recherche (Rossow et al., 

1985). Malgré les difficultés mentionnées précédemment, cet te étude a démontré 

que les deux types de techniques sont utiles bien que des améliorations soient en- 

core possibles, notamment en ce qui concerne les méthodes de seuil. Récemment, 

Wielicki et Parker (1989) ont également comparé six algorithmes, parmi lesquels 

l'algorithme bispectral de ISCCP, résultat de l'étude citée ci-dessus, pour étudier 

l'influence de la résolution spatiale sur la détermination de la couverture nuageuse à 

partir de données LANDSAT TM. Leur étude montre qu'il existe des biais d'au plus 

10% dans l'estimation de la couverture nuageuse même à faible résolution spatiale 

et que des méthodes utilisant exclusivement des canaux infrarouges sous-estiment 

systématiquement la couverture nuageuse. Dans ce cas, néanmoins, l'estimation 

obtenue est peu dépendante de la résolution spatiale. Aucun algorithme n'est 

cependant suffisant en-lui-même et ne peut être considéré comme une référence. 



Nous comparons ici trois techniques de classification des pixels nuageux , la 

première étant basée sur la méthode de Cohérence Spatiale de Coakley et Brether- 

ton (1982)' la seconde sur une méthode de seuil en réflectance (Welch et al., 1988) 

et la dernière sur une méthode d'incréments développée par Joseph (1986). 

a) Méthode de Cohérence Spatiale 

Cette méthode statistique utilise la structure spatiale locale du champ de rayon- 

nement infrarouge pour déterminer les luminances (ou températures) associées aux 

pixels clairs ou complètement couverts par les nuages et déduire les luminances 

(ou températures) associées aux champs de vue partiellement couverts ainsi que 

la couverture nuageuse effective de la scène. 

Nous avons reporté sur la figure 2.4.a le diagramme bidimensionnel corre- 

spondant qui donne l'écart-type en température (calculé sur 3 x 3 pixels) en 

fonction de la valeur moyenne de température. Cette figure est une parfaite il- 

lustration d'une des faiblesses de la méthode de Cohérence Spatiale; la dispersion 

des valeurs de température de sommet de nuage est telle qu'on ne peut distinguer 

les deux pieds de l'"arche" inhérente à la méthode. Cette figure montre que la 

variation de la température de brillance des nuages observée dans l'histogramme 

unidimensionnel de la figure 2.3.b est d'abord liée à une variation de l'altitude 

du sommet des nuages. On observe un écart-type de température faible pour des 

températures radiatives comprises entre 220 K et 280 K. Par ailleurs, des valeurs 

élevées d'écart-type montrent que même à la haute résolution spatiale du satel- 

lite LANDSAT certains pixels (un peu moins de 10%) peuvent être partiellement 

couverts. Ces valeurs peuvent s'expliquer également par une érnissivité infrarouge 

différente de 1: chacune de ces hypothèses semble vraisemblable puisque les pixels 

concernés sont essentiellement localisés dans les plus petits nuages et aux interfaces 

ciel clair/nuage. 

Comme nous venons de le voir et comme le soulignent eux-même Coak- 

ley et Bretherton (1982), la méthode de Cohérence Spatiale a naturellement cer- 



t aines limitations. Elle détecte l'existence d'une couche nuageuse et détermine sa 

température radiative uniquement lorsque des pixels adjacents sont complètement 

couverts : ainsi, le nuage doit être relativement uniforme sur des régions dont la 

surface est supérieure à la résolution spatiale de l'analyse (ici 360 x 360 m2) pour 

être identifié comme une couche unique. Si cette condition est satisfaite, cette 

méthode permet non seulement de déterminer la température de brillance de la 

surface et des nuages mais également d'obtenir la couverture nuageuse effective 

de la scène: effective au sens où elle donne, à partir des luminances observées, la 

portion de surface qui serait couverte par le nuage si celui-ci était un corps noir. 

Etant donné l'importance des variations observées de la température radia- 

tive du sommet des nuages, il est clair que la couverture nuageuse effective ne 

peut être déterminée sans une certaine ambiguïté liée au choix de la température 

supposée pour la couche nuageuse. 

Du fait des problèmes que nous venons de soulever l'application de la méthode 

a été restreinte à une petite zone (30 x 30 km2) de l'image. Les résultats sont 

reportés sur la figure 2.4.b qui montre bien une "arche" reliant le pied de variance 

faible et de température élevée, correspondant aux pixels complètement clairs, 

au pied de variance faible et de température basse, correspondant aux pixels 

complètement couvert S. 

On notera sur cette figure que les valeurs d'écart-type ne sont pas aussi faibles 

pour les pixels "couverts" que pour les pixels 'Lclairs"; à l'intérieur même d'une 

maille de 3 x 3 pixels (c'est à dire en fait 360 x 360 m2 puisque nous utilisons les 

données du canal thermique) il existe des variations locales relativement impor- 

tantes de la température de sommet des nuages, de l'ordre de 2 K en moyenne. 

La valeur de couverture nuageuse effective de cette portion de scène a été 

estimée: elle permet ensuite de déterminer une température et une réflectance de 

seuil correspondantes que nous comparerons aux valeurs obtenues par les méthodes 

de Welch et al. (1988) et Joseph (1986). 



Dans le cas d'une seule couche de nuage, la couverture nuageuse effective de 
la i ème  maille de 3 x 3 pixels peut être estimée à partir de la luminance en ciel 

clair Lc, la luminance en ciel nuageux Ln et la luminance moyenne de la maille 

L(i). L'approche de la méthode de Cohérence Spatiale suppose que la luminance 

moyenne s'écrit comme une combinaison linéaire des deux autres: 

L(i) = (1 - Ne(i)) Lc + Ne(i) Ln (2.1) 

où N,(i) est la couverture nuageuse effective de la ième maille. N,(i) est en fait le 

produit du pourcentage de surface couvert par le nuage et de son émissivité. C'est 

pourquoi si le nuage n'est pas un corps noir parfait (émissivité # 1)' N,(i) dépend 

de façon générale de la longueur d'onde du canal d'observation. Par contre dans le 

cas d'un corps noir, N,(i) est la fraction de la scène complètement couverte. Dans 

l'équation ci-dessus nous avons négligé le terme issu de la réflectance du nuage, c'est 

à dire que nous avons supposé qu'à la longueur d'onde considérée, l'influence de la 

diffusion est négligeable, comme c'est souvent le cas dans l'infrarouge thermique. 

Sur la gamme de températures considérées (de 200 K à 300 K environ), la 

luminance est approximativement linéaire en température de brillance. Ainsi, en 

moyennant l'équation (2.1) sur toutes les mailles, nous pouvons écrire la couverture 

nuageuse effective de la scène, Ne, en termes de température moyenne: 

où Tc et Tn sont respectivement la température radiative moyenne de la surface et 

du sommet des nuages et où T est la température radiative moyenne de la scène. 

A partir de la figure 2.4.b' nous obtenons Tc = 281 f 1K et Tn = 237 k 10K. En 

négligeant l'incertitude sur T liée au bruit de la mesure, l'incertitude sur Ne est 

donnée par 

AN, = { N A T  Tn - Tt + ((1 Tn - N,) - Tt  A Z ) ~ ) '  

et nous obtenons une couverture nuageuse effective de (79 f 18)% pour cette 

portion de scène. 

Comme nous l'avions fait remarquer précédemment, l'incertitude sur la valeur 

de Ne est très importante. Par conséquent l'approche qui consiste à déterminer 



le seuil ciel clairlnuage à partir de Ne semble peu fiable. La figure 2.5.a mon- 

tre la fréquence cumulée des réflectances à 0.83 pm pour la même sous-zone de 

l'image. La distribution présentée donne la portion de pixels qui ont une réflectance 

inférieure à une valeur donnée. Ce graphique indique que la valeur moyenne de 

Ne correspond à une réflectance de 0.05 et que les 18% d'incertitude sur la couver- 

ture nuageuse conduisent à des valeurs de réflectance de seuil qui sont comprises 

entre 0.025 et 0.50. De même, la figure 2.5.b, qui montre la fréquence cumulée des 

températures de brillance à 11.5 Pm, donne une température de seuil moyenne de 

277 K avec des valeurs minimale et maximale respectivement de 241 K et 281 K. 

b) Méthode de Seuil en Réflectance 

La seconde méthode utilisée pour déterminer le seuil ciel clairlnuage est une 

méthode de seuil en réflectance (Welch et al., 1988). Dans cette méthode la 

réflectance correspondant au premier maximum d'occurence rencontré dans l'histo- 

gramme unidimensionnel de la figure 2.3.a est choisi comme réflectance en ciel clair 

R,. Welch et al. ont fixé la valeur du seuil ciel clairlnuage à R, + 0.03 pour les 

champs de nuages sur mer. Tous les pixels dont la réflectance est supérieure à ce 

seuil sont supposés être complétement nuageux et les autres complètement clairs. 

Le choix de 0.03 est bien sûr tout à fait empirique et dépend du canal satellitaire 

considéré. 

Dans notre cas, le premier pic de l'histogramme en réflectance correspond à 

un compte numérique de 6, ce qui donne une valeur de réflectance en ciel clair de 

0.025. Le compte numérique correspondant à la réflectance de seuil R, + 0.03 est 

compris entre 10 et 11, ce qui conduit à une couverture nuageuse respectivement 

de 71% et 69%. 



c) Méthode des Incréments 

Cette méthode développée par Joseph (1986) est à la fois originale et plus difficile 

à mettre en œuvre que les précédentes puisqu'elle nécessite de calculer le nombre 

de cellules nuageuses détectées dans l'image. 

Le principe de la méthode est de faire décroître le seuil en compte numérique 

à partir d'une valeur relativement élevée et, à chaque pas de décroissance, de 

calculer les trois grandeurs suivantes: 

- le nombre total de cellules nuageuses dans l'image 

- le nombre de cellules dont la taille est inférieure à 4 pixels. 

- la couverture nuageuse. 

La valeur du seuil ciel clairlnuage est atteinte lorsqu'une ou plusieurs des 

conditions suivantes est vérifiée: 

- le nombre de petites cellules croît brutalement, indiquant alors que du bruit 

de fond à été ajouté au pixels "nuageux", 

- le nombre de grosses cellules décroît de façon significative, c'est-à-dire que 

du bruit connecte les cellules entre elles, 

- la couverture nuageuse croît rapidement. 

Comme le précise Joseph (1986)' il est difficile d'appliquer cette technique de 

détection des pixels couverts de manière automatique puisque le taux de croissance 

des petites cellules ou de décroissance des grosses est assez arbitraire et varie 

d'une image à l'autre. Par contre la méthode donne de bons résultats lorsqu'elle 

est utilisée de façon interactive comme le montre la figure 2.6 qui représente la 

variation du nombre de cellules en fonction du seuil dans le canal 4 de TM. Les 

courbes représentées montrent qu'une variation très nette du nombre total de 

cellules et du nombre de petites cellules se produit pour une valeur de seuil de 10, 

alors qu'aucune décroissance importante n'est observée sur le nombre de grosses 

cellules. De même la couverture nuageuse ne présente pas de variation significative 



avec le seuil et nous n'avons pas jugé utile de la présenter ici. 

Ainsi les deux dernières méthodes de détermination du seuil ciel clairlnuage 

nous permettent de fixer sans équivoque cette valeur à 10 comptes numériques dans 

le canal de TM centré à 0.83 Pm, ce qui correspond à une réflectance de 0.052. 

La couverture nuageuse déterminée simplement en comptant les pixels dont la 

réflectance est supérieure au seuil est de 71%. Notons que, malgré les faiblesses de 

la méthode de Cohérence Spatiale dans notre cas, la réflectance de seuil obtenue 

alors (0.05) est pratiquement égale à la valeur choisie. 

La valeur du seuil dans le canal thermique de TM est déduite de la fréquence 

cumulée des luminances infrarouge à 11.5 Pm. Cette distribution donne un taux 

de nébulosité identique à celle du canal 4 pour une température apparente de seuil 

de 278.7 K. Cette va .Ur est, une fois encore, très voisine de la température de 

seuil (277 K) déduite de la méthode de Coakley et Bretherton (1982). 

2.3.2 Calcul des paramètres de structure 

L'état de l'art actuel dans la modélisation de la couverture nuageuse fractionnée 

se résume à des nuages uniformes, de formes géométriques simples (cube, sphère, 

cylindre, etc...), rangés généralement de façon régulière sur un échiquier infini. 

Face à la complexité de la couverture nuageuse réelle, ces modèles paraissent rudi- 

mentaires, mais permettent néanmoins d'appréhender de manière semi-quantitative 

les principales caractéristiques radiatives des champs de nuages finis. 

Welch et Zdunkowski (1981) ont montré, cependant, que l'accord entre les 

propriétés radiatives des différentes formes de nuages est relativement pauvre, 

excepté aux angles solaires zénithaux élevés, et qu'en général les caractéristiques 

radiatives des gros nuages diffèrent notablement de celles des petits. On peut en 

conclure que la géométrie des nuages doit être prise en compte de façon correcte 

pour modéliser avec précision leurs propriétés radiatives et que la distribution 

en taille est certainement un facteur non négligeable dans la représentation des 



situations nuageuses réelles. Dans cette optique, notre approche vise d'abord à 

modéliser la champ de nuages observé en tenant compte au mieux de la forme 

complexe des cellules nuageuses et de leur répartition dans la scène. C'est la 

raison de l'analyse stucturale qui est présentée dans cette section. 

Le seuil ciel clair/nuage étant maintenant fixé (0.052 dans le canal 4 de TM et 

278.7 K dans le canal 6)' nous pouvons regrouper les pixels "nuageux" en cellules 

nuageuses : ces pixels sont ceux pour lesquels la valeur de réflectance à 0.83 p m  

(ou celle de température de brillance à 11.5 pm) est supérieure (ou inférieure) à la 

valeur de seuil déterminée dans le paragraphe précédent. Cette analyse est faite 

séparément dans les deux canaux. 

Le regroupement des pixels en cellules se fait de la façon suivante. Lorsqu'un 

pixel "nuageuxn a un c ylusieurs pixels adjacents clairs, il est déclaré pixel de 

"bord de nuage". Ensuite ces pixels ainsi que les autres pixels "nuageux" sont 

regroupés en cellules individuelles en s'assurant qu'il n'y a aucun pixel d'une cellule 

qui ne soit adjacent à une autre. Cette analyse de l'image est effectuée de façon 

automatique en une seule lecture des données satellitaires. 

Une fois ces pixels regroupés en cellules, chacune d'elles est caractérisée par 

un certain nombre de paramètres telles que la surface, la position du centre de 

gravité, les moments d'inertie dans les axes principaux, le rapport des dimensions 

horizontales et l'orientation, la réflectance et la température moyenne. 

Cet algorithme mis au point pour déterminer les caractéristiques structurales 

d'un champ de nuages s'inspire des travaux de Joseph (1986) et a également été 

décrit en détail par Wielicki et Welch (1986). 

Par la suite nous exploitons les paramètres cités ci-dessus, ainsi que leur 

fonction de distribution pour caractériser le champ de nuages observé sur la figure 

2.2. Les distributions sont obtenues en regroupant les cellules par taille selon la 

valeur de leur diamètre équivalent. Celui-ci est défini comme le diamètre d'une 

cellule circulaire ayant la même surface que la cellule observée. Puisque les cel- 



lules très étendues sont beaucoup moins nombreuses, il est légitime d'utiliser des 

intervalles de diamètres de plus en plus large. Ainsi la limite supérieure d'une 

classe de diamètres est déduite de la limite supérieure de la précédente, en multi- 

pliant celle-ci par un facteur 1.5 en échelle linéaire (voir Welch et al., 1988; Kuo 

et al., 1988). Ce découpage permet, à priori, d'avoir, dans chacune des classes, 

un nombre suffisamment grand de cellules, condition nécessaire pour une étude 

statistique correcte. Pour éviter d'introduire des biais liés au bruit radiométrique, 

nous excluons de l'étude les cellules dont la taille est inférieure à 4 pixels. 

a) Distribution de la couverture nuageuse et distribution en taille des nuages 

La figure 2.7 présente les distributions de la couverture nuageuse fractionnaire en 

fonction de la taille des .it;ages obtenues dans le canal 4 et le canal 6 de TM. 

La couverture nuageuse fractionnaire est déterminée pour chacune des classes de 

diamètre précédemment définies et la figure 2.7 présente sa distribution par inter- 

valle unité de taille de nuage, c'est à dire qu'elle est exprimée en km-l. 

Si n(D) est la densité de cellules nuageuses, c'est à dire le nombre de cellules 

par unité de surface et de diamètre, la couverture nuageuse correspondant aux 

cellules dont le diamètre est compris entre D et D + dD est donnée par 

Il est évident que plus la surface d'un nuage est grande, plus la probabilité que 

le rayonnement intercepté par le capteur satellitaire soit émis ou réfléchi par ce 

nuage est élevée. En d'autres termes, dN(D)/dD, reportée sur la figure 2.7 est 

proportionelle à la fonction densité de la variable D et la probabilité de trouver 

des nuages de diamètre compris entre Dl et 0 2  dans la scène est alors définie par: 

La couverture nuageuse totale est donnée par l'intégrale suivante : 



où Dm;, et D,, sont respectivement les diamètres minimum et maximum des 

cellules rencontrées dans la scène. Ainsi, si l'axe des abscisses de la figure 2.7 

était en échelle linéaire, la couverture nuageuse totale de la scène serait donnée 

directement par l'aire qui se trouve sous la courbe de la distribution. 

Pour chacune des bandes spectrales, nous avons tracé la distribution de la 

couverture nuageuse fractionnaire pour deux valeurs de seuil. La première valeur 

correspond, dans chacun des canaux, à la valeur de seuil ciel clairlnuage déterminée 

dans le paragraphe précédent: par abus de langage nous dirons que les distributions 

obtenues à ce niveau correspondent à la "base" du nuage. La deuxième valeur 

de seuil a été choisie de telle manière que la surface occupée par les cellules alors 

définies soit égale à 25% de la couverture nuageuse totale: ce niveau des cellules 

est appelé "sommet" des nuages. (nous reprenons ici la terminologie utilisée par 

Cahalan et Joseph, 1989). 

Les courbes obtenues à la "base" des nuages dans les deux canaux sont très 

similaires affichant une décroissance importante lorsque le diamètre varie de 500 m 

à 7 km. Au delà de 7 km chacune des classes de diamètres est vide ou ne contient 

qu'une seule cellule. Si ce nombre est non significatif pour une étude statistique, il 

faut néanmoins noter que les deux dernières classes non vides ont un poids énorme 

dans la couverture nuageuse totale, puisqu'elles représentent à peu près 90% de 

celle-ci. 

Ces deux classes sont d'autant moins significatives pour l'étude structurale 

elle-même, qu'elles ne contiennent pas de cellule au sens propre du terme, mais 

plutôt plusieurs cellules de dimensions moyennes connectées entre elles: ceci est 

lié au fait qu'à la "base" des nuages, l'algorithme de classification des pixels en 

cellules nuageuses est incapable de séparer de façon automatique les grosses cellules 

les unes des autres. Si l'analyse visuelle des images visible et infrarouge (voir figure 

2.2) montre clairement la présence de cellules nuageuses convectives de 20 à 30 km 

de diamètre équivalent, l'image binaire de la scène LANDSAT (1 pour les pixels 

"nuageux" et O pour les pixels "clairs") construite à partir de la valeur du seuil ciel 

clairlnuage ne montre qu'un énorme amas nuageux sur la quasi-totalité de l'image, 



ceci dans les deux canaux: dans sa détermination des cellules indépendantes, l'œil 

est avant tout guidé par la présence d'aggrégats de pixels froids ou brillants, c'est- 

à-dire qu'il est très dépendant de la gamme de contraste utilisée. Le problème de 

la séparation des cellules a de nombreuses conséquences pour la suite de l'étude et 

nous y reviendrons à plusieurs reprises. 

Quoiqu'il en soit, même si la couverture nuageuse fractionnaire semble être le 

paramètre essentiel pour caractériser la distribution des nuages dans la scène, de 

nombreuses études, aussi bien expérimentales que théoriques, se sont davantage 

focalisées sur la détermination de l a  distribution en taille des nuages. Comme 

l'indique l'équation (2.4), les deux distributions sont étroitement liées puisque 

l'allure de la distribution de la couverture nuageuse dépend de la loi qui régit la 

distribution en taille des nuages. 

Plank (1969) et plus tard Hozumi et al. (1982) ont montré, à partir de 

l'étude de photographies aériennes de cumulus de beau temps, que le nombre de 

nuage décroît de façon exponentielle lorsque le diamètre augmente. Cette analyse 

a été confirmée par Wielicki et Welch (1986) qui trouvent également le même 

comportement en utilisant des données satellitaires à haute résolution spatiale. 

Cependant, plusieurs études (Joseph, 1986; Welch et Wielicki, 1986; Welch et 

al., 1988; Kuo et al., 1988; Cahalan et Joseph, 1989) ont montré que, dans d'autres 

situations ou pour des types de nuages différents, la forme de la distribution en 

taille des nuages est bien mieux représentée par une loi en puissance du diamètre. 

La figure 2.8 présente les distributions en taille obtenues à la "basen des 

nuages dans le canal 4 et le canal 6 de TM pour l'image du 14 octobre 1989. Les 

distributions en taille, n(D), sont données par le nombre de cellules nuageuses par 

unité de surface et par intervalle de diamètres, c'est à dire en kmw3. 

Si on exclut de chacune des distributions les classes de diamètre non signi- 

ficatives, c'est-à-dire les classes ne contenant qu'une seule cellule nuageuse (elles 

correspondent aux plus grandes valeurs de diamètre, D > lOkm), ces distributions 



sont effectivement bien représentées par une loi en puissance de la forme: 

Nous avons reporté sur la figures 2.8, la droite de régression calculée, dans chacun 

des cas, par méthode de moindres carrés. La pente de la distribution en taille des 

nuages ainsi obtenue est égale à -2.94 dans le canal 4 et à -2.76 dans le canal 6 de 

TM. 

D'autre part, en combinant les équations (2.4) et (2.7) nous obtenons l'expression 

suivante : 

qui montre que l'allure de la distribution de la couverture nuageuse est déterminée 

localement par les variations de la pente de la distribution en taille des nuages; si 

cr est égal à 2, la fraction de couverture nuageuse est constante dans l'intervalle 

[Dl D + dD] et égale à (T no)/ 4; elle augmente (ou diminue) avec le diamètre si cr 

est inférieur (ou supérieur) à 2. De plus, on constate, à partir des équations (2.6) 

et (2.7), que la valeur de la couverture nuageuse totale, N, dépend, dans cette 

configuration, de quatres paramètres: n o ,  a ,  Dm, et D,,,. 

Nous avons exclu de l'étude les cellules dont la surface est inférieure à 4 pixels, 

soit (240 m)=, puisque nous travaillons à la résolution spatiale du canal thermique. 

Ceci implique que Dm;, est inférieur ou égal à 240 m; En pratique cette valeur de 

Dm, n'est pas critique. Nous avons donc à déterminer trois inconnues, no, cr et 

D- pour caractériser la distribution en taille des nuages dans la scène. 

Comme nous l'avons fait remarquer plus haut, les deux dernières classes 

de diamètres non vides ont un poids énorme dans la couverture nuageuse totale 

mais sont le résultat de l'agglomération de plusieurs cellules de taille inférieure. 

Leur présence fausse à la fois les valeurs de la pente de la distribution en taille 

et du diamètre maximum. En outre, plusieurs classes de diamètres intermédiaires 

sont vides. C'est pourquoi, il est raisonnable de penser que si l'algorithme de re- 

groupement des pixels nuageux en cellules était plus proche d'une analyse visuelle, 

l'unique cellule de la dernière classe de diamètres ferait place à plusieurs autres 



de taille inférieure, ce qui augmenterait notablement la valeur de la pente de la 

distribution et diminuerait celle du diamètre maximum. 

Nous en sommes au stade où nous possédons les distributions en taille de 

nuages 'Lvraies" mais difficilement modélisables, puisque, comme nous l'avons 

souligné à plusieurs reprises, certaines classes de diamètres ne sont pas réellement 

représentatives de la structure du champ de nuages observé. A ces distributions 

expérimentales, nous voulons substituer une distribution, disons théorique, qui soit 

à la fois simple et réaliste. - 
Etant donné la part d'arbitraire qui réside dans la répartition des différentes 

sous-cellules qui composent la cellule nuageuse unique de gros diamètre, nous 

n'avons pas opté pour une loi bimodale de distribution en taille des nuages, bien 

que plusieurs ét: 'e: expérimentales semblent montrer que ce comportement soit 

très courant dans la nature (Welch et al., 1988; Kuo et al., 1988; Cahalan et Joseph, 

1989). Nous envisageons, à priori, une loi de distribution à une seule pente, ce qui 

implique, notamment, que les nuages convectifs que nous allons modéliser satisfont 

au principe d'invariance d'échelle (Falconer, 1985). 

Nous envisageons alors deux approches pour déterminer les valeurs des param- 

ètres n o  , CY et D,,,. 

La première est basée sur la sensibilité de ces paramètres à la valeur de seuil. 

Welch et al. (1988) ainsi que Kuo et al, (1988) ont étudié, dans le cas des champs 

de stratocumulus et de cirrus, l'influence du seuil sur différents paramètres struc- 

turaux, dont la distribution en taille des nuages. Ils aboutissent à la conclusion 

que, pour ces types de nuages, l'allure générale des distributions n'est que peu 

sensible au choix du seuil. C'est pourquoi il nous a semblé judicieux de déterminer 

les distributions en taille des nuages pour différents niveaux de seuils dans l'espoir 

d'observer une éventuelle invariance de la pente au delà d'une certaine valeur de 

seuil. Ces niveaux, exprimés en terme de couverture nuageuse, ont été choisis 

de façon à ce que la £raction de pixels nuageux alors définie soit égale à 100%, 

75%, 50% ou 25% de la nébulosité totale. La motivation de cette approche est 



Tableau 2.2: Valeurs du coefficient no et de la pente a pour les distributions en taille des 

nuages 

essentiellement liée au fait qu'une variation du niveau de seuil peut permettre de 

séparer objectivement, contrairement à une analyse visuelle, les cellules nuageuses 

qui sont connectées les unes aux autres. 

s e d  (%) 

100 

75 

50 

25 

Les résultats sont présentés dans le tableau 2.2 qui donne les valeurs des 

constantes no et cr obtenues dans chacun des cas. Ces résultats suggèrent quelques 

remarques et comment aires. 

Comme on pouvait s'y attendre, dans les deux canaux, la valeur du paramètre 

a diminue lorsque le seuil passe de 100% à 25%. Ceci est lié au fait que les grosses 

cellules se subdivisent rapidement, accroissant alors le nombre des cellules de di- 

mensions moyennes. Cette explication est soutenue par le fait que l'analyse vi- 

suelle des images proche infrarouge et thermique (voir figure 2.2) dévoile des amas 

nuageux multicellulaires, composés de plusieurs sous-cellules caractérisées par un 

maximum de réflectance ou un minimum de température de brillance et reliées en- 

tre elles par les portions de nuage de réflectance beaucoup plus faible. Comme cela 

a déjà été souligné, au niveau de seuil le plus bas, 100%, la couverture nuageuse 

est formée presque exclusivement par une cellule de grand diamètre équivalent. 

Cette cellule, en se subdivisant, accroit brusquement le nombre des cellules de 

canal 4 

no (x IO3) 

(en km-3) 

7.54 

7.92 

8.25 

10.04 

canal 6 

a 

2.94 

2.49 

2.12 

2.12 

no (x IO3) 

(en km-3) 

7.10 

4.41 

4.06 

3.65 

a 

2.76 

2.12 

2.02 

1.83 



taille moyenne, entre 5 et 20 km, et ainsi contribue pour une grande part à la 

variation de la pente de la distribution en taille des nuages. 

La deuxième remarque qui s'impose est que la valeur de la constante a est 

toujours plus faible dans le canal thermique que dans le canal proche infrarouge. 

De plus, les valeurs de n o  augmentent avec le niveau de seuil dans le thermique alors 

qu'elles diminuent dans le proche infrarouge. Ce comportement est éventuellement 

dû aux bruits radiométriques beaucoup plus élevés dans le canal thermique que 

dans le canal proche infrarouge. Toutefois, l'explication physique la plus probable 

est que l'allure des distributions en taille est dépendante de la bande spectrale 

utilisée: il est très vraisemblable que les effets bidirectionnels importants observés 

dans les données à 0.83 pm (voir figure 2.2.a) introduisent des biais significatifs 

dans l'étude structurale, notamment à cause des effets d'ombre portée. Ces biais 

sont d'ailleurs nettement mis en évidence sur les distributions de la couverture 

nuageuse au "sommet'' des nuages (voir figure 2.7). Contrairement à ce qui a 

été observé à la "base" des nuages, les deux distributions du sont très 

différentes. Dans le canal 4, la distribution est sensiblement constante pour des 

diamètres compris entre 350 m et 10 km alors que dans le canal thermique, elle 

décroît très rapidement lorsque le diamètre est inférieur à 600 ml varie peu jusquà 

7 km puis augmente à nouveau. Au delà de 10 km les deux distributions sont 

très similaires mais le nombre de cellules nuageuses par classe de diamètre est trop 

petit pour être réellement significatif. 

La figure 2.9 permet d'appréhender très simplement le pourquoi de cette 

différence dans l ' du re  des courbes. Elle représente les variations de la température 

de brillance et de la réflectance bidirectionnelle le long d'une radiale représentative 

de l'ensemble de l'image. Cette radiale dans le plan azimuthal solaire a été choisie 

de manière à passer par un maximum de réflectance (une zone saturée dans l'image 

à 0.83 pm). En supposant que l'émissivité infrarouge des pixels "nuageux" est égale 

à 1, sauf éventuellement sur les bords des nuages, les variations de la température 

de brillance sont corrélées aux variations d'altitude du sommet du nuage: ainsi la 

courbe de température nous donne une idée de la topologie de sommet du nuage 

le long de la radiale (ce n'est pas une représentation réaliste du nuage en deux 



dimensions, puisque l'échelle des ordonnées est différente de l'échelle des abscisses). 

Il apparaît clairement sur cette figure que la portion la plus froide du nuage, 

donc la plus élevée, ne correspond pas du tout à la zone la plus réfléchissante: le 

maximum de réflectance est décalé du minimum de température vers la direction 

du soleil. Comme on peut le vérifier sur l'image globale (voir figure 2.2), du fait 

de l'importance de l'angle zénithal solaire, les maxima de réflectance se trouvent 

toujours très loin du sommet des nuages. 

Dans le cas d'une couche nuageuse plane-parallèle, les variations de réflectance 

sont principalement liées aux fluctuations du contenu en eau liquide. Dans les con- 

ditions de visée et d'éclairement de nos données LANDSAT, on ne peut s'attendre 

à des valeurs de réflectances bidirectionnelles très supérieures à 0.8 (Stuhlmann et 

al., 1980). Par contre, dans le cas d'un nuage fini, il est envisageable que certaines 

zones du nuage présentent des orientations privilégiées (comme le montre la fig- 

ure 2.9) et, par suite, des valeurs de réflectances bidirectionnelles beaucoup plus 

importantes. 

D'une façon générale (comparer les figuges 2.2.a et 2.2.b), un maximum de 

réflectance se situe toujours au sud du sommet (minimum de température) des 

cellules nuageuses. Les pixels se trouvant au nord du sommet présentent sou- 

vent des valeurs de réflectances faibles, indiquant une zone d'ombre du nuage sur 

lui-même. Au "sommet", bien que les seuils choisis dans les deux bandes spec- 

trales définissent le même nombre de pixels couverts, ils ne sélectionnent pas les 

mêmes zones de l'image. Il faut, à ce stade, souligner qu'une étude structurale du 

"sommet1' des cellules effectuée avec un canal thermique est beaucoup plus proche 

d'une étude du sommet physique des nuages, qu'une étude faite avec un canal 

visible ou proche infrarouge qui privilégie les zones de forte concentration en eau 

liquide et/ou d'orientation particulière vis à vis du soleil. Si les deux approches 

sont différentes, en particulier lorsque le soleil est rasant et que le champ de nuages 

est très hétérogène, elles sont néanmoins complémentaires. 

L'approche qui vient d'être développée ici pour déterminer les paramètres 

qui définissent la distribution en taille des nuages dans la scène tend à indiquer 



que la valeur de la constante a! est certainement plus proche de 2 que des valeurs 

obtenues à la "base" des nuages, surestimées du fait de l'absence de vraies cellules 

supérieures à 10 km. Néanmoins, elle ne permet pas d'en fixer la valeur avec 

certitude et celle de la constante no reste tout à fait arbitaire. 

C'est pourquoi nous envisageons une seconde approche du problème qui con- 

siste à supposer que la densité de cellules nuageuses dans la scène n(D) est d'autant 

moins perturbée que D est petit. Cette démarche peut se justifier à priori par le 

fait que l'unique cellule qui se trouve dans la dernière classe de diamètres non vide 

semble être davantage le résultat de la fusion de plusieurs cellules de taille moyenne 

que celle de toutes petites cellules. C'est pourquoi, on peut penser que, si nous 

étions capable de séparer les cellules les unes des autres sans ambiguïté, le nombre 

de cellules ajoutées dans chaque classe serait proportionnellement plus important 

dans les classes de diamètr,~ moyens que dans celles de petits diamètres. Partant 

de cette remarque, nous essayons de déterminer pour les deux distributions en 

taille observée à la "base" des nuages, les valeurs "limites" de no et a! lorsque D 

tend vers D,;,. Le tableau 2.3 présente les valeurs de ces paramètres obtenus en 

retirant de la distribution en taille initiale, la dernière classe de diamètre, puis 

l'avant-dernière et ainsi de suite. 

Dans les deux bandes spectrales, a! diminue avec le nombre de classes prises 

en compte dans la distribution, alors que la valeur de la constante no augmente. 

La valeur "limite" de a! est égale ou sensiblement égale à 2. Ces valeurs sont en 

tout cas très voisines de celles qui ont été déterminées au "sommet" des nuages 

(niveau de seuil à 25%). 

Les deux approches envisagées pour déterminer les constantes qui régissent 

la distribution en taille des nuages et par suite celle de la couverture nuageuse 

nous permettent raisonnablement de fixer la valeur de la pente de la distribution 

à -2. D'autre part, la densité de nuages de diamètre inférieur à 1 km, est en toute 

rigueur au moins égale à celle qui a été obtenue à la "base" des nuages. 

Par conséquent, le diamètre maximum qui se déduit de l'expression de la 
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Tableau 2.3: Variations du coefficient no et de la pente a avec le nombre de classes de 

diamètres utilisées dans la régression 

couverture nuageuse totale 

nombre 

de 

classes 

8 

7 

est au plus égal à 90 km (ou 72 km) si no vaut 1.01 km-3 (ou 1.26 km-3), 

valeur "limite" obtenue dans les canaux 4 et 6 de TM. Ces valeurs sont, somme 

toute, un peu élevées comparées à la taille des cellules nuageuses que l'on peut 

observer sur l'image. En effet, nous avons estimé que la dimension moyenne des 

différentes cellules qui forment la plus grande partie de la couverture nuageuse 

est d'environ 25 km. Ce n'est, bien sûr, qu'un ordre de grandeur approximatif, 

puisque nous ne possédons aucun critère objectif qui nous permette de fixer cette 

valeur sans ambiguïté. Néanmoins, la valeur du diamètre maximum qui en découle 

est d'environ 50 km, ce qui semble tout à fait cohérent avec les observations. 

L'équation (2.9) permet alors de fixer la valeur de la constante no qui représente 

la densité des nuages de diamètre 1 km à environ 1.8 km-3. 

Notons qu'avec la distribution en taille qui vient d'être définie dans cette 

canal 4 canal 6 

no (x 103) 

(en km-3) 

7.10 

7.17 

no (x IO3) 

(en km-3) 

7.54 

7.54 

a 

2.76 

2.65 

a 

2.94 

2.95 



section (cr = 2 ;  n o  = 1.810-2 kmw3; Dm, = 50 km; Dm;, < D,,,), il y a 

environ 15 cellules nuageuses supérieures à une vingtaine de kilomètres de diamètre 

dans la scène. Cette quantité paraît en accord avec ce que nous observons sur les 

figures 2.2.a et 2.2.b. De plus, la contribution des cellules de petit diamètre à la 

couverture nuageuse totale est vraiment minime; en effet, la masse nuageuse est 

formée pour environ 90% par des nuages de diamètres équivalents supérieurs à 5 

km. Dès lors on peut penser que le rôle de ces petits nuages sur le bilan radiatif 

n'est pas prépondérant. 

b) Rapport des dimensions horizontales et orientation des cellules nuageuses 

Le but des deux paragraphes qui suivent est de proposer un modèle géométrique 

de nuage qui soit à la fois simple et compatible avec les mesures radiométriques 

des canaux 4 et 6 de TM du 14 Octobre 1989. 

Comme nous l'avons dit plus haut, les deux grandeurs que sont la den- 

sité de nuages par unité de surface et la couverture nuageuse fractionnaire car- 

actérisent le champ de nuages dans sa globalité et sont, par suite, indispensables 

à sa modélisation en vue d'une étude radiative. Parallèlement, le rapport des di- 

mensions horizontales des nuages et leur orientation sont attachés davantage à la 

notion de cellule individuelle qu'à celle de champ de nuages. Associés au rapport 

dimension verticale/dimension horizontale, ces deux paramètres sont essentiels 

d'une part pour schématiser la forme des nuages et d'autre part déterminer leur 

direction privilégiée, s'il en est une. 

Dans l'esprit de la modélisation de la forme des nuages, le rapport des di- 

mensions horizontales tel que nous le définissons et tel qu'il sera utilisé par la suite, 

est le rapport entre la longueur et la largeur, noté A/B,  d'une cellule nuageuse 

allongée. Pour un nuage cubique, sphérique ou cylindrique, ce rapport est égal à 

1, alors qu'il est égal au rapport Longueur/Largeur dans le cas d'un nuage à base 

rectangulaire, ou au rapport Grand aze/Petit aze dans le cas d'un nuage de base 

elliptique, ces formes géométriques simples étant les plus communément adoptées 



(McKee et Cox, 1974; Aïda, 1977; Davies, 1978; Welch et Wielicki, 1984; Kite, 

1987). 

Dans leurs études de la structure des champs de nuages, Welch et al. (1988) 

et Kuo et al. (1988) définissent le rapport des dimensions horizontales d'une 

cellule nuageuse par le rapport des moments d'inertie de la cellule dans ses axes 

principaux, L/W. L est le moment d'inertie suivant l'axe long de la cellule et W le 

moment d'inertie suivant l'axe court. Dans l'optique d'une représentation explicite 

simple de la forme des nuages, la grandeur importante est non pas L/W mais le 

rapport A/B.  Ces deux paramètres sont néanmoins étroitement liées puisque, dans 

le cas des formes simples de nuage citées ci-dessus: 

En pratique, nous calculons pour chaque cellule nuageuse de l'image, les 
+ +  moments d'inertie dans le repère (0, x , y ), O étant le pixel de coordonnées (0,0), 

+ x et 7j' les vecteurs directeurs suivant les lignes et colonnes de l'image. Pour une 

cellule de forme quelconque formée de M pixels, les composantes de la matrice 

d'inertie I s'expriment comme: 

où XG et YG sont les coordonnées du centre de gravité de la cellule et p; une 

propriété locale du nuage. Dans le cas où le poids pi est égal à 1, le centre de 

gravité et les moments d'inertie sont "géométriquesn puisqu'ils ne dépendent que 

de la forme de la cellule. Ce poids peut, cependant, représenter une propriété 

physique de la cellule nuageuse, comme sa réflectance ou sa température: prenant 

en compte la variabilité spatiale de la propriété en question, le centre de gravité 

et les moments d'inertie sont alors dits "physiques". Les résultats présentés et 

utilisés dans la suite de l'étude ont été obtenus en pondérant par 1, l'objet du 



présent calcul étant d'abord d'acquérir une information sur la forme des nuages 

à travers le rapport de leurs dimensions horizontales, c'est-à-dire leur élongation. 

Néanmoins, une pondération "physique" peut fournir, par exemple, des indications 

sur la localisation des zones de fortes concentration en eau. 

Les moments d'inertie dans les axes principaux, obtenus en diagonalisant la 

matrice d'inertie I, sont : 

avec 

L'angle d'orientation de la cellule par rapport aux lignes de l'image est donné 

par : 

les valeurs de 4 étant comprises entre -7r/2 et 7r/2. 

Comme les autres paramètres structuraux, le rapport des dimensions hori- 

zontales des cellules nuageuses a été déterminé aux différents niveaux de seuil 

définis précédemment, puisqulà la "base" des nuages notre étude statistique est 

faussée par la présence d'une cellule de grand diamètre. La variation du seuil per- 

met d'une part, de contourner ce problème afin d'obtenir le rapport des dimensions 

horizontales de toutes les sous-cellules de l'image, d'autre part d'appréhender la 

sensibilité de ce paramètre au choix du niveau de seuil. 

La figure 2.10 montre le rapport des dimensions horizontales défini par l'équa- 

tion (2.10) en fonction de la taille moyenne des nuages, exprimée en terme de 

diamètre équivalent (ce diamètre est défini comme celui d'un disque de même 

surface que le nuage étudié). Nous avons reporté sur cette figure, les valeurs pour 



chaque niveau de seuil en utilisant différents symboles. Seuls sont présentés les 

résultats obtenus dans le canal 4 de TM, ceux du canal 6 étant, par ailleurs, très 

similaires. Pour les cellules de diamètre compris entre 350 m et 5 km, le rapport 

des dimensions horizontales A/B est sensiblement égal à 2 quelque soit le niveau 

de seuil. Ceci signifie que les nuages sont environ deux fois plus longs que larges. 

Au-delà de 5 km, les fluctuations anarchiques avec le seuil sont davantage liées au 

bruit (il y a peu de cellules dans chacune des classes), qu'à une réelle déformation 

de la section apparente du nuage avec l'altitude. 

L'orientation des cellules, avant tout liée aux champs dynamiques à l'échelle * 

synoptique, est un paramètre important pour la modélisation des nuages puisqu'il 

peut affecter de façon conséquente le champ de rayonnement tridimensionnel. Les 

effets bidirectionnels observés à la surface des nuages sont liés, bien sûr, à leur 

forme, mais aussi à leur or-entation par rapport à la direction du soleil. Par 

conséquent, l'orientation des cellules est déterminée en terme d'angle efficace $, = 

1 i, - 7 1 où + est donné par l'équation (2.19) et 7 est l'angle d'orientation du 

faisceau solaire incident par rapport aux lignes de l'image. 

L'angle efficace a été calculé pour chaque cellule et moyenné par classes de 

diamètre. Les valeurs moyennes n'apportent aucune information intéressante si 

ce n'est que les cellules de petit diamètre semblent orientées aléatoirement, et ce 

quelque soit le niveau de seuil. Néanmoins, pour les grosses cellules, qui ont une 

influence prépondérante sur le rayonnement, l'angle y5, est, en général, compris 

entre O0 et 20"' comme on peut le voir directement sur les figures 2.2.a et 2.2.b' 

même si certaines cellules présentent une orientation quelque peu différente. Les 

valeurs obtenues ne peuvent être considérées comme générales et sont uniquement 

propres à la scène de nuages convectifs que nous étudions. 

c) Rapport hauteur moyenne/diamètre équivalent des cellules nuageuses 

Les nombreuses études théoriques qui mettent en évidence l'influence de la forme 

des nuages sur leurs propriétés radiatives, se sont principalement focalisées sur le 



rôle du rapport entre l'épaisseur des nuages et leur dimension horizontale (Davies, 

1978; Welch et Zdunkowski, 1981; Harshvardhan et Weinman, 1982; Welch et 

Wielicki, 1984). Dans toutes ces études, ce rapport est défini comme celui de 

l'épaisseur géométrique maximale du nuage sur sa dimension horizontale car- 

actéristique (le diamètre pour une sphère ou un cylindre, le côté pour un cube 

ou un parallélépipède). Cette définition peut conduire, cependant, à certaines 

incohérences lorsqu70n compare l'effet de différentes formes de nuage sur le rayon- 

nement. Nous choisissons ici de définir ce rapport plutôt par celui de la hauteur 

moyenne du nuage sur son diamètre équivalent. 

Nous examinons, dans cette section, une méthode permettant de relier l'épais- 

seur géométrique d'une cellule nuageuse à sa dimension horizontale. Elle s'appuie 

essentiellement sur les mesures de températures apparentes obtenues dans le canal 

6 de TM et les résultats du radic,ondage de la station d'Helgoland (54.1°N, 7.5OE) 

effectué à 10:20 GMT. 

La figure 2.11 présente les variations de la température radiative moyenne 

des cellules nuageuses avec leur diamètre équivalent. Nous avons choisi de reporter 

les valeurs moyennes par classe de diamètres plutôt que la valeur de température 

de chaque cellule afin de ne pas surcharger la figure. En effet, la dispersion des 

valeurs de température des cellules autour des moyennes par classe est de l'ordre de 

& 2 K. L'allure de la courbe indique nettement une décroissance de la température 

radiative moyenne avec l'augmentation de la taille des nuages. Pour les plus petits 

nuages, la température moyenne diffère peu de la température de seuil, 278.7 K, 

déterminée dans la section 2.1. Si on fait l'hypothèse que tous les nuages ont leur 

base à la même altitude, ce qui semble légitime dans le cas d'un champ de nuages 

convectifs, la figure 2.11 montre que l'épaisseur géométrique des cellules nuageuses 

croît avec leur dimension horizontale. 

Notre modélisation se voulant réaliste mais simple, nous supposons que 

l'épaisseur moyenne d'un nuage, noté p, est donnée par une loi puissance de 

la forme : 
- 
H = V D @  (2.20) 



où Y et p sont deux constantes positives. 

Le profil de température du radiosondage d'Helgoland présenté sur la figure 

2.12 montre que, pour les altitudes Z comprises approximativement entre 1.5 km 

et 8.5 km, la décroissance de température est bien représentée par 

Nous faisons l'hypothèse que la température radiative de la base des nuages diffère 

très peu de la température de seuil, ce qui se justifie assez bien à partir de la figure 
* 2.11. Si l'influence de l'atmosphère au dessus des nuages est négligée, l'équation 

(2.21) permet alors de fixer 17altitude de la base des nuages à environ 700 m : cette 

valeur est cohérente à la fois avec celle que nous avons estimée à partir du profil 

d'humidité obtenu à Helgoland (600 m) et avec celles données par les observateurs 

au sol des différentes s t a t i c~s  météorologiques qui fixent l'altitude de la base des 

nuages entre 800 m et 1 km. 

A partir de l'équation (2.21), nous obtenons alors : 

aT - 1 - - 
H = z - -2L.e = (T - Tb..) (=) 

- 
avec Tha. = 278.7 K et aT/aZ = -6.82 K km-'. Z et T représentent re- 

spectivement l'altitude moyenne et la température radiative moyenne de la cellule 

nuageuse. 

En intégrant sur la surface de la scène couverte par les nuages, nous obtenons 

à partir de l'équation (2.20): 

ce qui donne 

où X représente la valeur moyenne de la variable X pour une cellule nuageuse et 

< X > la valeur moyennée sur toutes les cellules de la scène. 



En supposant que la température radiative moyenne correspond à la tempéra- 

ture vraie, nous obtenons < T > = 256.3 K. Nous pouvons en déduire alors 

50@ 
v- = 3.28 (km). 

B + 1 

Nous avons vu dans la section précédente que le rapport des dimensions hori- 

zontales des cellules est approximativement égal à 2. En présentant l'histogramme 

de réflectance à 0.83 pm dans la  section 2.2.1, nous avons également souligné le fait 

que les réflectances de bords de nuages sont, en général, plus faibles qu'au centre 

et que les variations de réflectance y sont relativement lentes. Ces constatations 

nous conduisent à assimiler les cellules nuageuses à des hémi-ellipsoïdes, une forme 

géométrique déjà introduite par d'autres auteurs (Kite, 1987 et Rawlings, 1988) 

et qui a l'avantage d'être en accord avec l'idée que l'on se fait habituellement d'un 

nuage de type convectif. Dans .e cas, l'épaisseur maximale d'une cellule nuageuse, 

C, est liée à son épaisseur moyenne par 

L'altitude extrême du sommet des nuages convectifs de type cumulonimbus 

est limitée, en général, par celle de la tropopause. D'après le radiosondage ef- 

fectué à Helgoland, l'altitude de la tropopause se situe aux alentours de 8.5 km 

et la température correspondante est d'environ 225 K. De telles températures 

sont effectivement observées localement sur l'image TM (voir figure 2.2.b). C'est 

pourquoi nous imposons que l'altitude du sommet de la plus grande cellule nuageuse 

de la distribution soit limitée à 8.5 km, ce qui donne, d'après les équations (2.20) 

La valeur de la constante B déduite des équations (2.25) et (2.27) est égale 

à environ 0.6. La valeur de v correspondante est alors égale à 0.5. L'expression 

algébrique du rapport hauteur moyenne/diamètre équivalent est ainsi donnée dans 

le système SI par 



Cette expression montre que le rapport H/D diminue lorsque la taille du nuage 

augmente. Pour des diamètres variant entre la valeur du diamètre minimum, 240 

m, et 3 km, le rapport HID passe de 0.9 à 0.3, ces valeurs étant en bon accord 

avec celles qui sont données par Plank (1969) et Hozumi et al. (1982). Pour des 

cellules dont le diamètre est supérieur à 3 km, ce rapport est relativement faible 

et atteint sa valeur minimale, E 0.1, lorsque D est égal à D,,,. 

A partir des équations (2.22) et (2.28)' nous pouvons déterminer la relation 

qui lie la température moyenne d'une cellule nuageuse à son diamètre équivalent 

(exprimé en km): 
- 
T = 278.7 - 3.41 Do.'. (2.29) 

La courbe correspondante est reportée sur la figure 2.11. L'accord entre les points 

de mesure précédemment commentés et la courbe théorique est plus que satis- 

faisant (l'erreur quadratique estimée est de l'ordre de 0.2 K), mis à part pour 

les nuages de petit diamètre. Cependant, pour ces derniers, l'hypothèse d'une 

température radiative des cellules égale à leur température vraie peut être mise 

en doute. Cette hypothèse est d'autant plus acceptable que l'altitude du sommet 

de la cellule nuageuse est élevée. Pour les petites cellules, deux effets opposés 

peuvent affecter cette relation : (i) la correction atmosphérique (la quantité d'eau 

précipitable est égale à 1.6 cm,  ce qui laisse prévoir, en se basant sur les travaux 

de Schmetz (1986)' une correction 5 1 K pour les nuages extrêmement bas et une 

correction négligeable pour les nuages hauts), (ii) une émissivité différente de 1 

pour les nuages très petits (donc très bas). Compte tenu de ces effets, le modèle 

mis en place semble simuler correctement les variations de température observées 

sur l'image satellitaire. 

Nous avons été amené à choisir une forme géométrique de nuage hémi- 

ellipsoïdal. Pour nous convaincre de la représentativité de cette forme, nous avons 

reporté sur la figure 2.13 les variations d'altitude du sommet (déduite de la re- 

lation (2.21)) de plusieurs cellules nuageuses la long d'une radiale de l'image : 

bien d'autres courbes de ce type ont été tracées, qui présentent toutes la même 

allure générale. Globalement, cette forme géométrique semble bien adaptée à la 



schématisation de la forme réelle des nuages présents dans la scène. De plus, le rap- 

port hauteur sur dimension horizontale du nuage diminue lorsque cette dernière 

augmente comme l'indique l'équation (2.28). Pour quelques cellules nuageuses, 

nous avons également tracé, superposée à l'allure réelle de la coupe verticale du 

nuage, la forme de l'hémi-ellipsoïde théorique définie par la relation (2.20). Compte 

tenu du fait que la dimension horizontale des cellules n'est pas tout à fait égale à 

leur diamètre équivalent sur ces tracés, la comparaison entre la forme réelle et la 

forme théorique est tout à fait satisfaisante. 



2.4 Conclusion 

Nous avons tenté, dans ce chapitre, de cerner au mieux, d'un point de vue purement 

structural, le type de nuage auquel nous sommes confrontés afin de mettre en place 

un modèle de nuage théorique simple qui nous permette, par la suite, de calculer 

l'impact de l'hétérogénéité spatiale sur le bilan radiatif au sommet de l'atmosphère 

et à la surface. 

La distribution en taille des nuages fixe la probabilité de présence d'un nu- 

age de d iamèt r~  donné dans la scène et est ainsi une grandeur essentielle à la 

représentation du champ de nuages dans sa globalité. Nous avons vérifié qu'elle 

est bien représentée par une loi en puissance du diamètre et ce quel que soit le 

niveau de seuil ou la bande spectrale. Cette distribution a été déterminée de 

manière à respecter les observations, compte tenu des problèmes rencontrés pour 

séparer les cellules nuageuses les unes des autres. Elle est donnée par 

avec no = 1.8 IO-' km-3 et a = 2, n(D) étant la densité de nuages de diamètre 

équivalent compris entre D et D + dD. Cette distribution donne une couverture 

nuageuse égale à celle de la scène pour un diamètre équivalent maximal, Dm,,, 

limité à 50 km, une valeur en accord avec les observations. La valeur du diamètre 

minimum, Dm;,, qui joue un rôle tout a fait négligeable puisque très inférieure à 

Dm,,, a été fixée à 240 m l  limitée par la résolution spatiale utilisée pour l'étude 

de structure. 

La couverture nuageuse correspondant à des diamètres compris entre Dm;, 

et Dm,,, que nous noterons N(Dm,,), se. déduit de l'expression de la distribution 

en taille des nuages 

ce qui indique une variation linéaire de la couverture nuageuse avec le diamètre 

équivalent moyen des nuages. Cet accroissement de la taille des nuages avec la 



couverture nuageuse est une caractéristique des champ de nuages réels entre autres 

observée par Planck (1969). 

Nous possédons, à ce stade, peu d'information exploitable sur l'organisation 

spatiale des nuages dans la scène. Nous verrons, dans le chapitre 3, comment cela 

peut affecter les résultats que nous présentons lors de l'estimation de l'impact des 

nuages sur le bilan radiatif. 

D'autres paramètres, comme le rapport des dimensions horizontales ou le 

rapport hauteur sur diamètre équivalent, nécessaires à la modélisation de la forme 

des nuages proprement dite, ont également été déterminés à partir des données 

satellitaires. Nous avons été amené à choisir une forme de nuage hémi-ellipsoïdale 

dont les dimensions sont définies par les relations suivantes : 

avec Y = 0.5 (unités SI) et P = 0.6 et où D est le diamètre équivalent de la cellule 

nuageuse, D = ml A est le grand axe de l'ellipse de base, B son petit axe, C 

la hauteur maximale de l'hémi-ellipsoïde et H sa hauteur moyenne. 

On notera que toutes les lois qui viennent d'être introduites afin de modéliser 

la structure fine de la nébulosité à l'échelle d'une scène de (200 km)' environ ne 

peuvent être considérer comme des lois générales, puisqu'elles ne sont déduites que 

pour un type de nuage particulier et un cas d'observation unique. Cependant, de 

telles analyses structurales, relativement faciles à mettre en œuvre, peuvent être 

envisagée sur bien d'autres situations météorologiques. 



Figure 2.1.a : Réflectance observée dans le canal 2 de AVHRR NOAA- 
11 pour la scène du 14 Octobre 1989. Les nuages apparaissent en blanc. La 
zone encadrée d'un rectangle rouge indique approximativement la région vue par 
LANDSAT-5 trois heures auparavant. 



Figure 2.1 .b : Température de brillance observée dans le canal 4 de AVHRR 
NOAA-11 pour la scène du 14 Octobre 1989. Les nuages apparaissent en noir. 
Comme dans la figure 2.l.a, le rectangle rouge indique la région vue par LANDSAT- 
5. 



Figure 2.2.a : Réflectance observée dans le canal 4 de TM LANDSAT-5 
pour la scène du 14 Octobre 1989. Les nuages apparaissent en blanc. 

Figure 2.2.b : Température de brillance observée dans le canal 4 de TM 
LANDSAT-5 pour la scène du 14 Octobre 1989. Les nuages apparaissent en noir. 



Réf lectance 

Figure 2.3.a : Histogramme des réflectances bidirectionnelles mesurées dans 
la bande 4 de TM (0.76 - 0.90 p m )  pour l'image LANDSAT-5 du 14 Octobre 1989. 

Température (K) 

Figure 2.3.b : Histogramme de la bande thermique de TM (10.4 - 12.5 p m )  
pour l'image LANDSAT-5 du 14 Octobre 1989. 
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Figure 2.4.a : Diagramme de -hxrence spatiale de la scène LANDSAT de 
la figure 2.2. Chaque point donne la moyenne et l'écart-type des températures 
radiatives d'une maille de (3 x 3) pixels. 
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Figure 2.4.b : Comme pour la figure 2.4.a mais pour une petite zone (30 
x 30 km2) de l'image. Les deux amas de points qui présentent un écart-type 
faible déterminent la température de sommet des nuages T, = 237 i 10 K et la 
température de surface Tc = 281 f 1 K. 
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Figure 2.5.a : Distribution cumulée ' :s réflectances bidirectionnelles pour 
la sous-scène utilisée en figure 2.4.b. Elle donne la fraction de pixels plus sombres 
qu'une valeur de réflectance donnée. En choisissant une valeur égale à 1 - Ne 
(déterminée à partir de la figure 2.4.b) on obtient la réflectance associée à l'interface 
ciel clair-nuage. 
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Figure 2.5.b : Distribution cumulée des températures radiatives pour la 
même sous-scène qu'en figure 2.4.b. Elle donne la fraction de pixels plus froids 
qu'une valeur de température donnée. En choisissant une valeur égale à Ne on 
obtient la température associée à l'interface ciel clair-nuage. 



Compte numérique 

Figure 2.6 : Variation du nombre de cellules nuageuses en fonction du seuil 
dans le canal 4 de TM. 
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Figure 2.7 : Distribution de la fraction de couverture nuageuse en fonc- 
tion du diamètre équivalent des nuages pour deux niveaux de seuil exprimés en 
pourcentage de couverture nuageuse totale. 
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Figure 2.8 : Distribution en taille des cellules nuageuses dans les canaux 4 
et 6 de TM en fonction du diamètre équivalent des nuages. 
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Figure 2.9 : Variations de la réflectance bidirectionnelle dans la bande 4 de 
TM et de la température radiative dans la bande 6 le long d'une radiale de l'image 
LANDSAT-5. 
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Figure 2.10 : Rapport des dimensions horizont ales des cellules nuageuses 
en fonction de leur diamètre équivalent dans le canal 4 de TM. Ce rapport est 
déterminé à différents niveaux de seuil exprimés en pourcentage de couverture 
nuageuse totale. 
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Figure 2.11 : Variations de la température radiative moyenne des cel- 
lules nuageuses en fonction de leur diamètre équivalent. La courbe en pointillés 
correspond à la relation (2.29) établie à partir de l'expression du rapport hau- 
teurldiamètre équivalent des cellules nuageuses. 
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Figure 2.12 : Profil de température (a) et d'humidité relative (b) du ra- 
diosondage de la station d'Helgoland (54.10 N, 7.5" E) effectué à 10h20 GMT. 
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Figure 2.13 : Variations d'altitude du sommet de plusieurs cellules nuageu- 
ses le long de radiales de l'iril;ge LANDSAT-5 du 14 Octobre 1989. 
La forme théorique de quelques hémi-ellipsoïdes déduite de la relation (2.33) est 
reportée en trait gras. 





INFLUENCE SUR LE BILAN RADIATIF DE 
L'HETEROGENEITE DES NUAGES CONVECTIFS 

OBSERVES DURANT L'EXPERIENCE ICE 



3.1 Introduction 

Dans le chapitre précédent, nous avons modélisé la structure d'un champ de nuages 

convectifs observé durant l'expérience ICE et présentant une forte hétérogénéité 

spatiale. Nous cherchons maintenant à quantifier l'influence de cette hétérogénéité 

sur le champ radiatif à l'échelle de l'image LANDSAT dont les dimensions (185 x 

185 km2) sont du même ordre de grandeur que celles d'un modèle de prévision 

numérique du temps. Pour cela, nous d o n s  comparer les bilans radiatifs, as- 

sociés à une couverture nuageuse N donnée, obtenus soit en faisant l'hypothèse 

de nuages hémi-ellipsoïdaux dont le diamètre équivalent et l'épaisseur géométrique 

sont distribués suivant les lois établies au chapitre 2, soit en faisant l'hypothèse 

d'une couche nuageuse plane-parallèle homogène. Cette dernière hypothèse corre- 

spond en effet à la représentation actuelle des nuages dans les modèles de prévision 

numérique du temps. 

Cette différence de bilans radiatifs obtenue lorsque l'on compare une situation 

hétérogène et une situation homogène est liée à la forme des nuages (respective- 

ment hémi-ellipsoïdaux et plans-parallèles) et à la distribution en taille des nuages 

(champ de cellules d'épaisseurs optiques variables et champ homogène). Pour 

mieux distinguer l'influence de chacun de ces deux aspects, nous serons amenés 

à comparer des modèles qui se distinguent l'un de l'autre uniquement par leur 

forme ou uniquement par leur distribution en taille. Une couche nuageuse plane- 

parallèle homogène pourra être comparée, dans le premier cas, à un champ de 

nuages identiques mais de forme hémi-ellipsoïdale. Nous envisagerons aussi des 

nuages cylindriques de base circulaire, cette forme étant souvent utilisée dans 

l'étude des nuages finis (Welch et Zdunkowski, 1981; Ellingson, 1982; Welch et 

Wielicki, 1984; ...). 

Dans le second cas, la couche plane-parallèle homogène pourra être comparée à un 

champ de nuages formé de différentes fractions de couches planes-parallèles. 

Pour calculer ces bilans radiatifs au sommet de l'atmosphère et à la surface de 

la mer, nous avons besoin d'utiliser des codes de rayonnement, qui sont présentés 



en 3.2. Nous en avons même besoin, au préalable, en 3.3, pour transformer les 

dimensions géométriques des cellules nuageuses (établies dans le chapitre 2) en 

dimensions optiques. Nous pourrons alors calculer pour les différents modèles de 

nuages (décrits en 3.4) les bilans radiatifs dans le domaine solaire (3.5) et dans le 

domaine tellurique (3.6). 



3.2 Codes de rayonnement 

Cette section présente les codes de rayonnement qui nous permettent de simuler 

les propriétés radiatives des nuages étudiés dans le chapitre précédent et, en parti- 

culier, les valeurs de réflectances bidirectionnelles à 0.83 p m  que nous comparons 

aux valeurs observées. Sont ensuite introduits les codes large bande, qui per- 

mettent de calculer les composantes solaire et tellurique du rayonnement et d'en 

déduire le bilan radiatif global au sommet de l'atmosphère et à la surface. 

- 
Le calcul du transfert de rayonnement à travers la couche nuageuse nécessite 

que soient définies les caractéristiques microphysiques et optiques des nuages. 

Nous supposons que les caractéristiques des particules nuageuses ne varient pas 

avec l'altitude. Les images satellitaires ainsi que les observations en vol durant 

l'expérience I.C.E., nous permettent de classer les nuages observés comme étant 

de type convectif. C'est pourquoi nous utilisons un modèle granulométrique de 

gouttes adapté à des nuages de type cumulus-cumulus congestus dont la distribu- 

tion en taille est donnée par (Handbook of Geophysics and the Space Environment, 

Le rayon moyen des gouttes associé à cette distribution est égal à 9.2 p m  et le 

rayon effectif à 15.2 Pm. 

Les coefficients d'absorption, a,, et de diffusion, ud, des particules, ainsi que 

la fonction de phase p(t9) ont été calculées par la théorie de Mie pour un indice de 

réfraction complexe de l'eau m = 1.329 - 0.182 i (Hale et Querry, 1973)' cor- 

respondant à la longueur d'onde centrale du canal 4 de TM. Les valeurs de l'albédo 

pour une diffusion W et du facteur d'asymétrie g sont respectivement 0.999938 et 

0.863. La figure 3.1 montre la fonction de phase ~ ( 8 )  obtenue. Elle présente un pic 

de diffusion vers l'avant très prononcé et une rétrodiffusion relativement marquée. 



3.2.1 Méthode de Monte Carlo à 0.83 pm 

Notre étude vise à déterminer l'impact des hétérogénéités spatiales d'un champ 

de nuages réels sur le bilan radiatif total (courtes et grandes longueurs d'onde). 

Les solutions au problème de transfert radiatif dans le cas de géométries autres 

que le plan-parallèle sont difficiles à mettre en œuvre et des techniques précises et 

suffisamment rapides pour être intégrées dans les modèles de circulation générale 

n'existent pas encore. Dans le domaine des courtes longueurs d'ondes, la méthode 

la plus usitée, parce que facilement adaptable à tout type de géométrie, est fondée 

sur la technique de Monte Carlo. Nous présentons sommairement le code développé 

spécifiquement par Crétel dans son D.E.A. (1986) qui a été étendu au cas des 

nuages hémi-ellipsoïdaux. 

L'utilisation de la méthode de Monte Carlo pour calculer le transfert du 

rayonnement dans les nuages consiste en une simulation directe des processus 

physiques qui affectent le rayonnement. Elle est fondée sur le formalisme de 

Markov qui suppose que l'interaction d'un photon avec les gouttelettes du nu- 

age est indépendante de toutes les intéractions antérieures. C'est un procédé 

stochastique pour lequel les probabilités associées à chaque évènement (diffusion 

ou absorption) sont uniquement fonction de l'état présent du photon et non de 

son histoire. Dans cette méthode le photon est suivi dans son périple à travers 

le nuage, en tenant compte à la fois de l'absorption et de la diffusion le long du 

trajet, jusqu'à ce qu'il quitte le nuage pour se diriger vers la surface, qu'il retourne 

vers l'espace ou qu'il soit absorbé dans le nuage. 

L'estimation de la longueur du trajet optique entre deux collisions est donnée 

par la fonction de densité 

f ( t )  = exp(-t) = exp (1- - geds) 

où t est le trajet optique, a, le coefficient d'extinction et s la distance parcourue. 

Si le nuage est optiquement fin. une grande partie des photons est transmise à 

travers le nuage sans subir aucune collision. Dans ce cas, le rendement du code 

de Monte Carlo devient particulièrement faible. Pour palier à cette déficience, on 



force les photons à diffuser au moins une fois et le trajet optique est déterminé à 

partir d'une fonction de densité modifiée 

où la longueur du trajet optique est limitée à la valeur T qui est la distance de 

la frontière de la couche nuageuse dans la direction suivie par le photon. Le biais 

alors introduit dans les calculs est contourné en réduisant le poids statistique de 

chaque collision d'un facteur (1 - exp(-T)) pour tenir compte des photons qui 

sans cela aurait été directement transmis. 

Lors d'une collision, l'angle de diffusion, est déterminé à partir de la 

fonction de phase tronquée et normalisée à 1 : 

où x est un nombre tiré au hasard et compris entre O et 1. L'angle de rotation du 

plan de diffusion est choisi au hasard entre O et 27r. 

Dans notre approche, ni les interactions nuage-nuage, ni les effets d'ombre 

ne sont pris en compte: le nuage est supposé isolé. Ceci est en partie lié au fait 

que la prise en compte de ces effets complique considérablement le code et que 

l'organisation spatiale du champ de nuages est de toute façon très mal définie. 

Tous les résultats présentés par la suite ont été effectués avec un nombre de 

IO6 photons et l'erreur relative sur les valeurs de réflectance bidirectionnelle est 

inférieure à i 3. 

Les réflectances des nuages finis calculées avec Monte Car10 sont comparés 

aux valeurs obtenues dans le cas usuel plan-parallèle en utilisant la méthode des 

Harmoniques Sphériques (Devaux, 1977). Dans les deux codes de rayonnement, 

l'atmosphère dans et à l'extérieur du nuage est négligée. En outre, la réflectance de 

sol est supposée nulle. Cette dernière hypothèse est raisonnable pour un champ de 

nuages au dessus de la mer, en dehors des conditions d'observations de réflectance 

spéculaire. 



3.2.2 Domaines des courtes et des grandes longueurs d'onde 

Pour déterminer l'influence de l'hétérogénéité spatiale de la couverture nuageuse 

sur les flux radiatifs dans les courtes longueurs d'onde, nous avons utilisé le modèle 

paramétré de Fouquart et Bonne1 (1980). Les profils de température et d'humidité 

fournis par le radiosondage d'Helgoland, ainsi que l'épaisseur optique des aérosols 

mesurée in-situ le 14 Octobre 1989 ont été introduits dans ce modèle. 

Les flux radiatifs dans le domaine des grandes longueurs d'onde ont été cal- 

culés avec le modèle à haute résolution spectrale de Morcrette (1984) en utilisant 

également les profils de température et d'humidité du radiosondage. 



3.3 Ajustement modèle/mesure en réflectance bidirection- 

nelle à 0.83 p m  

3.3.1 Réflectances bidirectionnelles des  nuages à 0.83 pm 

La réflectance bidirectionnelle dans la direction du satellite a été déterminée pour 

chaque cellule au niveau de seuil correspondant à la "base" des nuages. La figure 

3.2 présente les valeurs moyennées par classe de diamètre en fonction du diamètre 

équivalent des nuages. On observe une forte dispersion autour de la moyenne par 

classe de diamètre. Les deux dernières valeurs moyennes, correspondant aux plus 

gros diamètres, sont peu significatives, puiqulil n'y a qu'une seule cellule nuageuse 

dans chacune des classes. 

Comme on pouvait s'y attendre l'allure générale de la figure 3.2 montre une 

augmentation de la réflectance moyenne avec la taille des nuages. Les valeurs de 

réflectances sont étonnamment faibles, étant donné l'importante dimension des 

cellules nuageuses. Ceci est, néanmoins, en accord avec la forme de l'histogramme 

de réflectance à 0.83 p m  (voir figure 2.3.a) qui montre un étalement important des 

valeurs de réflectance des pixels nuageux entre 0.10 et 1.63, valeur de saturation 

du canal. Malgré la présence de noyaux de pixels brillants dans chaque cellule 

nuageuse, la valeur moyenne de réflectance est fortement affectée par la présence 

de larges zones beaucoup plus sombres au bord des cellules. Ces variations de 

réflectance observées sont beaucoup plus importantes que celles qui sont obtenues 

avec let modèles théoriques qui utilisent des nuages cubiques (McKee et Cox, 1974; 

Aïda, 1977; Davies 1978), pour lesquels, dans les conditions d'éclairement rasant, 

la réflectance sur les bords est peu différente de la réflectance au centre. 

3.3.2 Correction des effets atmosphériques 

Les codes de rayonnement introduits dans la section 3.2.1 permettent de calculer 

les réflectances bidirectionnelles des nuages à 0.83 pm. Le signal mesuré par 



le radiomètre satellitaire correspond à la réflectance bidirectionnelle obtenue au 

sommet de l'atmosphère. Afin de comparer les deux grandeurs, nous avons corrigé 

les mesures des effets induits par l'atmosphère. 

La réflectance bidirectionnelle mesurée en ciel clair dans le canal 4 de TM 

est de l'ordre de 0.025 (voir figure 2.3.a). Dans ce canal, l'effet de l'ozone est 

négligeable et le principal absorbant est la vapeur d'eau, essentiellement localisée 

dans les basses couches de l'atmosphère. Dans ces conditions, on peut découpler le 

nuage du reste de l'atmosphère et la réflectance mesurée en ciel clair est assimilée 

à la réflectance montante à la base du nuage. D'après Chandrasekhar (1950)' 

la réflectance bidirectionnelle au sommet de l'atmosphère, p(OO, O,, 4) est ainsi 

la combinaison de la réflectance bidirectionnelle du nuage pn(Bo, O,, 4) et de la 

réflectance en ciel clair, pa, que l'on supposera lambertienne 

où Tn(8) est la transmittance hémisphérique directionnelle du nuage suivant l'angle 

8 et Sn sa réflectance bihémisphérique, 80 l'angle d'incidence solaire, 8, l'angle de 

visée satellitaire et 4 l'angle azimutal relatif entre la direction d'observation et 

celle du soleil. 

Le second terme de la partie droite de l'équation intervient comme un terme 

correctif mineur dans l'expression de la réflectance bidirectionnelle au sommet 

de l'atmosphère puisque la valeur de pa est faible. Lorsque le nuage devient 

épais la transmittance hémisphérique directionnelle'est, elle aussi, très faible et la 

réflect: ?ce bidirectionnelle obtenue au sommet de l'atmosphère est presque égale , 

à la réflectance bidirectionnelle intrinsèque du nuage. Pour ces raisons, nous util- 

isons une expression approchée de l'équation (3.5)' (Stephens, 197813): 

qui suppose que l'absorption dans le nuage est négligeable et que sa réflectance 

est lambertienne et égale à pn(O0, O,, 4). Dans ces conditions la réflectance bidi- 

rectionnelle du nuage est donnbe par la relation 



3.3.3 Ajustement du modèle 

L'objectif de notre étude étant d'estimer l'impact des hétérogénéités spatiales d'un 

champ de nuages "réels" sur le bilan radiatif, le modèle de nuages finis que nous 

venons d'introduire est comparé au modèle usuel plan-parallèle. Dans le cadre 

de notre étude de sensibilité à la répartition de l'eau liquide ces deux modèles 

de nuages doivent satisfaire certaines conditions pour pouvoir être comparés. Les 

champs de nuages doivent avoir un contenu en eau liquide identique. De plus, la 

surface apparente C de chaque nuage est imposée par l'observation. 

La hauteur moyenne d'une cellule nuageuse a une influence majeure dans 

les grandes longueurs d'onde, puisque c'est elle qui fixe la température moyenne 

du sommet des nuages et par suite gouverne le bilan radiatif ondes longues au 

sommet de l'atmosphère. Les hauteurs moyennes des nuages sont donc supposées 

identiques dans les deux modèles. Le nuage plan-parallèle équivalent à un demi- 

ellipsoïde de hauteur maximale C est ainsi un nuage de même surface de base, 

d'épaisseur égale à 213 C et de mêmes caractéristiques optiques (même coefficient 

d'extinction, même albédo pour une diffusion et même fonction de phase). 

D'après l'équation (2.33)' l'épaisseur optique moyenne 6 d'un nuage est liée 

à son diamètre équivalent par la relation 

- 
6 = vu, D@ . 

L a  valeur du coefficient d'extinction doit permettre de simuler les valeurs ob- 

servées de réflectance bidirectionnelle. Les valeurs moyennes de réflectance des 

deux plus grosses cellules nuageuses sont peu représentatives. D'autre part, les 

valeurs de réflectance des petites cellules ne correspondent qu'à une infime partie 

de la nébulosité totale. C'est pourquoi la valeur de ue a été fixée de manière à 

obtenir la valeur de réflectance bidirectionnelle moyennée sur la portion nuageuse 

de la scène, égale à 0.51. 

En toute rigueur, la forme des nuages réels étant plus proche d'un hémi- 

ellipsoïde que d'un plan-parallèle, la valeur de ue devrait être déterminée en util- 



isant le modèle de nuage fini. Cependant, dans la pratique, nous avons choisi 

le plan-parallèle pour deux raisons: ( i )  cette démarche nous évite d'itérer sur le 

code de Monte Carlo, puisque la relation qui lie l'épaisseur optique d'un nuage à 

son diamètre équivalent n'est pas linéaire; j i i )  dans le code de Monte Carlo, les 

interactions nuage-nuage et les effets d'ombres sont totalement négligés; la valeur 

de a, serait donc, de toute façon, une valeur approximative. 

La réflectance bidirectionnelle moyenne de la portion nuageuse de la scène 

s'exprime via la distribution en taille des nuage : 

où le formalisme utilisé pour les grandeurs moyennes est identique à celui introduit 

dans la section 2.3.2.c. Cette relation se réduit, d'après l'équation (2.31) à 

Dans le cas du nuage plan-parallèle, les valeurs de %(Oo, B., 4, D) ont été calculées 

pour différentes valeurs de l'épaisseur optique S liée à D via l'équation (3.8). La 

valeur moyenne de la réflectance bidirectionnelle de la portion nuageuse est égale 

à 0.51 pour un coefficient d'extinction de 7 km-'. Ainsi, un nuage de 1 km de 

diamètre a une épaisseur optique moyenne de 3.5 et un nuage de 50 km de diamètre 

(Dm,,) une épaisseur optique moyenne de 37. Compte tenu des caractéristiques 

physiques des nuages introduites précédemment, leur contenu en eau liquide serait 

de l'ordre de 0.07 gm-3, une valeur qui semble faible, comparée à celle des nuages 

standards de Stephens (1978a). Pour relativiser ce résultat, il faut souligner que, 

dans notre nodèle le champ de nuages est hétérogène mais le milieu qui constitue 

une cellule individuelle est supposé homogène. Cette simplification peut intervenir 

à deux niveaux: 

(i) Il y a de plus en plus de raisons de considèrer que les nuages ont une na- 

ture fractale ou multifractale (voir, par exemple, Lovejoy et Schertzer, 1990). Un 

modèle réaliste devrait donc prendre en compte cette hétérogénéité du contenu en 

eau liquide à toutes les échelles. Selon Davis et al.(1990), cette nature fractale 

des nuages peut induire une épaisseur optique apparente (déterminée en faisant 

l'hypothèse d'un milieu homogène) notablement inférieure à l'épaisseur optique 



(moyennée dans l'espace) d'un nuage hétérogène (fract al). 

(ii) Dans notre modèle, le rayon effectif des gouttes est constant; il est donc supposé 

indépendant de la taille des nuages et de l'altitude. La réflectance bidirectionnelle 

moyenne d'un nuage dépend directement de l'épaisseur optique moyenne et non 

pas du contenu en eau liquide W. Dans la mesure où l'épaisseur optique est 

proportionnelle au rapport W/T,, si on suppose que le rayon effectif des gouttes 

est dix fois plus grand, ce qui est extrême mais envisageable même pour des nu- 

ages non précipitants (Hegg, 1986)' la valeur de W croit du même facteur. On 

peut également envisager que le facteur d'asymétrie g des particules soit assez 

différent dans le cas de cristaux de glace situés au sommet des plus grosses cellules 

nuageuses. D'après les relations de similarité de Van de Hulst (1980), la grandeur 

qui caractérise les propriétés radiatives d'une couche diffusante non absorbante est 

le produit (1 - g) u,. La réflectance du nuage étant fixée, la valeur de a, dépend 

donc de celle de g, encore mal connue dans le cas des cristaux de glace. 

C'est pourquoi la valeur du coefficient d'extinction que nous avons déterminée 

doit être considérée davantage comme une valeur effective, qui permet de simuler 

le champ de rayonnement observé, que comme une valeur réelle représentative du 

type de nuages considérés. 

Le coefficient d'extinction fixé, nous déterminons les valeurs de réflectance 

bidirectionnelle des nuages finis à l'aide du code de Monte Carlo. Dans le cas des 

modèles de nuages finis, la réflectance bidirectionnelle d'un nuage est égale à la 

fraction de photons interceptée par ce nuage (sommet + bords) qui est réfléchie 

vers l'espace dans la direction 8, = O". Comme le montre la figure 3.3, la surface 

éclairée d'un nuage est toujours plus grande que celle d'un nuage plan-parallèle 

équivalent, qui varie comme le cosinus de l'angle solaire. 

Afin de comparer différents modèles à la mesure, nous avons normalisé les 

réflectances bidirectionnelles des nuages finis au flux solaire incident. Les valeurs 

ainsi obtenues s'expriment comme 

où C(Bo) et C(0) représentent la surface apparente du nuage respectivement dans 



la direction Bo et à la verticale du satellite. 

La figure 3.4 présente les courbes de réflectance bidirectionnelle normalisée 

en fonction du diamètre équivalent des nuages obtenues dans le cas du nuage plan- 

parallèle et du nuage hémi-ellipsoïdal orienté selon +, = 0" par rapport au plan 

d'incidence solaire. Les réflectances bidirectionnelles ont été calculées pour les 

conditions d'éclairement de l'image LANDSAT (Bo e 65"). Lorsque 4, = O", le 

grand axe de l'ellipse de base du nuage hémi-ellipsoïdal est parallèle à la direction 

du faisceau solaire incident (orientation observée pour les plus grosses cellules 

nuageuses sur l'image LANDS AT). . 
Les réflectances bidirectionnelles ont été déterminées en faisant l'hypothèse 

d'un nuage totalement isolé de ses voisins. Ce ne sont donc que des valeurs ap- 

prochées puisqu'il faudrait prendre en compte les effets d'oml e dortée des nuages 

sur leurs proches voisins et les effets d'interactions entre nuages. 

Pour des diamètres inférieurs à environ 2 km, la réflectance bidirectionnelle 

du nuage fini est toujours inférieure à celle du nuage plan-parallèle équivalent à 

cause de la perte des photons par les côtés des nuages qui sont soit réfléchis vers le 

bas, soit directement transmis puisque l'épaisseur optique sur les bords du nuage 

hémi-ellipsoïdal est plus faible que dans le cas plan-parallèle. Au delà de 5 km 

de diamètre, les rapports hauteurldiamètre deviennent faibles (inférieurs à 0.25)' 

mais la valeur de réflectance nuage hémi-ellipsoïdal est toujours inférieure à celle 

du plan-parallèle ; les effets de parois restent importants même pour des épaisseurs 

optiques élevées. 

Nous avons déterminé plus haut, la valeur du coefficient d'extinction re en 

ajustant le modèle de nuage plan-parallèle à la valeur de réflectance bidirectionnelle 

moyenne des nuages mesurée par le radiomètre satellitaire. Si l'on considère des 

demi-ellipsoïdes orientés à O", la valeur devrait être augmentée d'environ 20 à 30% 

si les effets d'interactions entre nuages finis étaient négligeables, ce qui n'est pas 

le cas pour une couverture nuageuse importante. 



3.4 Modèles de nuages envisagés pour l'étude de l'influence 

de la répartition spatiale de l'eau liquide sur le bilan 

radiat if 

Notre objectif est d'évaluer l'impact de la variabilité spatiale de l'eau liquide sur le 

rayonnement solaire et tellurique à l'échelle caractéristique d'une maille de modèle 

de prévisionnumérique du temps, c'est à dire quelques milliers de kilomètres carrés. 

A l'heure actuelle, la représentation des nuages dans ces modèles est limitée à une 

couche plane-parallèle homogène à l'échelle de la maille pour des raisons diverses: 

manque d'information sur la structure réelle des champs de nuages, difficulté 

pour modéliser le problème du transfert radiatif à travers un milieu hétérogène, 

économie du temps de calcul. C'est pourquoi, de nombreuses études théoriques 

sur les nuages finis (Weinman et Harshvardhan, 1982; Welch et Wielicki, 1984; 

Kite, 1987) se sont focalisées sur la détermination d'une couverture nuageuse dite 

"effective" ou "équivalente", définie comme la fraction de nuage plan-parallèle 

infini qui fournirait un bilan de rayonnement identique à celui obtenu dans le cas 

d'une couverture nuageuse morcelée. 

Indépendamment du problème indirect, lié au fait qu'un champ de nuages 

finis présente des effets directionnels bien différents de ceux d'une couche nuageuse 

homogène (ce qui a des implications immédiates sur l'interprétation des mesures 

de luminance à partir de satellite et sur la dérivation du flux radiatif à partir de 

ces mesures (Davies, 1984))' nous estimons l'effet de l'hétérogénéité spatiale d'un 

champ de nuages réaliste sur les flux radiatifs au sommet de l'atmosphère et à 

la surface. Nous envisageons d'appréhender séparément l'impact de la forme des 

nuages et celui de la distribution spatiale de l'eau liquide. Nous introduisons, pour 

cela, six modèles schématiques du champ de nuages réellement observé, modèles 

qui serviront de support à la détermination des flux radiatifs et des couvertures 

nuageuses effectives. 



3.4.1 Modèles d e  nuages 

Modèle P P H  : Le modèle Plan-Parallèle Homogène est l'approche la plus simple 

pour modéliser les propriétés radiatives d'une couche nuageuse puisqu' on suppose 

que ses propriétés varient linéairement avec la couverture nuageuse. 

Modèle P P N H  : Dans la configuration du modèle Plan-Parallèle Non Homogène, 

chaque cellule nuageuse est équivalente à un plan-parallèle uniforme, mais l'épaisseur 

optique moyenne, liée à la dimension horizontale de la cellule, varie d'un nuage à 

l'autre. Ce modèle permet d'accéder directement à l'influence de la distribution 

horizontale de l'eau liquide dans la scène. 

Modèle H E H  : Dans le modèle d'Hémi-Ellipsoïdes Homogènes, nous faisons 

l'hypothèse que la distribution en taille des nuages est équivalente à une distribu- 

tion uniforme de nuages hémi-ellipso;daux. Comparé au PPH, ce modèle permet 

d'appréhender l'impact de la forme des nuages sur le rayonnement. 

Modèle H E N H  : Le modèle dlHémi-Ellipsoïdes Non Homogènes couple les deux 

effets précédemment introduits (effet de forme des nuages et effet de répartition 

horizontale de l'eau liquide). Il est très proche de la couverture nuageuse observée. 

Nous introduisons, en plus, deux modèles de nuages finis cylindriques afin 

d'examiner comment évoluent les flux au sommet de l'atmosphère et à la surface 

avec la forme géométrique des nuages: 

Le modèle de Cylind. as Homogènes (modèle C H )  est composé de cellules nuageuses 

cylindriques de base circulaire toutes identiques et le modèle de Cylindres Non 

Homogènes (modèle C N H )  de nuages cylindriques dont la distribution en taille 

suit la loi en puissance du diamètre définie par l'équation (2.30). 

Tous les modèles sont comparés à contenu en eau liquide moyen identique 

dans la scène. Comme l'indique la relation (2.31)' la couverture nuageuse varie 

linéairement avec le diamètre équivalent maximum Dm, de la distribution en 

taille des nuages. Ainsi, pour une valeur de couverture nuageuse fixée N(D,,,), 



l'épaisseur optique moyenne de la portion nuageuse de la scène est égale à 

soit, d'après l'équation (3.8) 

Les modèles PPNH et CNH équivalents sont défini exactement par la même 

distribution en taille des nuages que le modèle HENH. Chacune des cellules hémi- 

ellipsoïdales est remplacée soit par une fraction de nuage plan-parallèle infini, soit 

par un cylindre homogène de même épaisseur optique moyenne 6(D). 

Le modèle PPH équivalent correspond à une fraction N(Dmaa) de nuage 

plan-parallèle infini homogène et d'épaisseur optique < 6 >. 

Quant aux modèles HEH et CH équivalents, il sont composés de cellules 

nuageuses hémi-ellipsoïdales ou cylindriques toutes semblables, dont le diamètre, 

que nous identifierons comme "effectif', est lié à l'épaisseur optique moyenne de 

la scène par la relation (cf Eq. (3.8)) 

soit encore, si Dm, < Dm, 

En pratique, ce diamètre effectif est peu différent du diamètre moyen de la distri- 

bution en taille, < D > = (Dm,, - D,;,)/2 Dma,/2. 

Les six modèles de champ de nuages peuvent être comparés à la fois dans les 

courtes et les grandes longueurs d'onde, puisque, pour une valeur de couverture 

nuageuse donnée N(Dmaa), leur contenu en eau liquide total est identique, ainsi 

que l'altitude moyenne du sommet des nuagcs. 



3.4.2 Couverture nuageuse effective, Ne 

Dans l'optique d'une assimilation aisée dans les modèles de circulation générale ou 

les modèles climatiques, le bilan radiatif d'un champ de nuages doit être exprimé de 

façon simple, en pratique, en assimilant les nuages à une portion de plan-parallèle 

homogène infini. Suivant cette approximation, le flux montant au sommet de 

l'atmosphère F,/ ( ou descendant à la surface qf )  s'exprime simplement comme 

une moyenne pondérée par la couverture nuageuse N, des flux en ciel clair ~ , f  (ou 

F,') et en ciel complètement nuageux FJll (OU F . ~ ~ ) .  

Pour être cohérent avec le premier chapitre, le flux F!i est ici défini comme le flux 

correspondant à l'épaisseur optique moyenne de la portion nuageuse de la scène 

< 6 > = Sm, IN,  où 6,- est l'épaisseur optique moyenne de la scène globale. 

Cette relation n'est qu'approchée à cause de l'hétérogénéité du champ de 

nuages et de la forme de ces nuages. 

Dans le cas d'une couche nuageuse non homogène, la couverture nuageuse 

équivalente est définie par la même relation; en remplaçant N par NJl, le flux 

obtenu est égal au flux "exact" ou réellement observé, 

En pratique, la valeur de NJl doit être déterminée de façon itérative. 

Dans l'esprit d'une modélisation, les quantités clés sont bien sûr la différence 

entre le flux approximé qjl et le flux exact FTl mais aussi 1s différence N!l - N. 

Par la suite, afin d'alléger les notations, nous omettrons lorsqu'il n'est pas nécessaire 

l'indice TI. 



3.5 Impact des hétérogénéités spatiales dans le domaine 

des courtes longueurs d'onde 

Dans la partie solaire du spectre électromagnétique (0.2 - 4 pm), la principale car- 

actéristique des nuages est d'accroître l'albédo planétaire (c'est à dire d'augmenter 

le flux solaire réfléchi au sommet de l'atmosphère) et ainsi de réduire le flux radiatif 

descendant à la surface. Ils ont, par conséquent, un effet de refroidissement à la 

fois sur la surface et sur le système surface-atmosphère dans sa globalité. Cet effet 

dépend de l'épaisseur optique des nuages mais aussi de leur structure spatiale. 

De nombreuses études, la première étant celle de McKee et Cox (1974), ont 

montré que l'aspect hétérogène des couches nuageuses peut induire, dans certains 

cas, des biais conséquents dans l'estimation des flux radiatifs visibles au sommet 

de l'atmosphère, biais qui peuvent atteindre 40 à 60 Wm-2 (Welch et Wielicki, 

1984). Cependant, même si ces études sont basées sur des modèles souvent très 

sophistiqués, prenant en compte les effets d'ombre portée et les interactions entre 

nuages, la couverture nuageuse est représentée de façon très académique et n'est 

pas forcément représentative de champs de nuages rencontrés dans la nature. On 

peut penser, également, que les conditions dans lesquelles ces modèles sont com- 

parés à leur équivalent plan-parallèle sont parfois assez extrêmes, même si elles ont 

le grand mérite d'examiner le rôle des différents paramètres de structure (forme, 

rapport hauteur sur dimension horizontale, etc ...) sur le rayonnement réfléchi au 

sommet de l'atmosphère. 

Les résultats présentés dans cette section permettent d'appréhender l'influence 

de l'hétérogénéité d'un champ de nuages dont les caractéristiques sont relative- 

ment proches de celles d'une situation convective, évidemment particulière, mais 

réaliste puisqu'issue de l'observation. Dans notre cas, un calcul "exact" serait 

laborieux et, à lui seul, ne permettrait pas de distinguer clairement l'impact de 

la répartition horizontale de l'eau liquide de celui de la forme des nuages. C'est 

pourquoi, afin d'évaluer les écarts entre les Aux correspondants à notre modèle 

de nuages finis complexe (HENH) et ceux qui seraient obtenus dans l'hypothèse 



d'un nuage plan-parallèle (PPH), nous envisageons, non pas simultanément, mais 

séparément, l'impact de la distribution en taille des nuages et celui de la forme 

hémi-ellipsoïdale. 

3.5.1 Influence de la distribution en taille des nuages 

Dans un premier temps, supposons que l'influence de la forme des nuages que nous 

étudions soit négligeable. Faisons l'hypothèse que l'approximation "plan-parallèle" 

est valable et comparons les deux modèles de nuages plan-parallèles notés plus 

haut PPH et PPNH. Suivant cette approche, les différences de flux obtenues sont 

uniquement dues à la variation de l'épaisseur optique du nuage avec leur dimension 

horizontale. La valeur du flux en ciel clair Ftw et des flux en ciel nuageux FfW 

(SW pour indiquer que ce sont des flux solaires) ont été calculées avec le modèle 

de Fouquart et Bonne1 (1980). On notera que le flux FfW dépend de l'épaisseur 

optique des nuages et donc de la couverture nuageuse N par l'intermédiaire du 

diamètre équivalent D. 

Nous avons reporté sur la figure 3.5 les différences entre les flux FSW obtenus 

en moyennant sur les différentes cellules nuageuses de la maille et les flux F,rw 

correspondant à l'épaisseur optique moyenne, pour les trois angles d'incidence 

solaire considérés (O0, 45O et 65O). Les différences de flux réfléchis au sommet de 

l'atmosphère sont en valeur absolue très proches des différences de flux descendant 

à la surface. Elles seraient rigoureusement égales en l'absence de phénomènes 

d'absorption. 

Pour la couverture nuageuse de 71% et dans les conditions d'éclairement de 

l'image LANDSAT (4 = 65')' cette différence FSW - qfw est de l'ordre de 10 

Wm-a en valeur absolue, soit une erreur relative de -3.5% sur le flux montant au 

sommet de l'atmosphère et de 6% sur le flux descendant à la surface. 

En supposant que les conditions nuageuses ne varient pas avec l'angle solaire, 

l'écart de flux déterminé pour un soleil au zénith est beaucoup plus important, 

de l'ordre de 30 Wm-a sur le flux descendant et de -25 W-a  sur le flux mon- 

tant, soit respectivement 5% et -4.2% d'erreur. Les écarts deviennent encore plus 



conséquents en extrapolant la détermination des différences FSW - Jfw au cas 

d'une couverture nuageuse totale, qui correspond à une distribution d'épaisseurs 

optiques entre 1.5 et 45 (modèle PPNH) ou à une épaisseur optique constante 

< 6 >= 28 (modèle PPH). 

Dans le domaine de courtes longueurs d'onde, les différences de flux descendants à 

la surface sont proches des différences de flux réfléchis au sommet de l'atmosphère 

(en valeurs absolues) (voir également le chapitre 1). Les couvertures nuageuses 

effectives déterminées dans chacun des cas sont donc très similaires et nous ne 

présentons que les valeurs déduites des flux montants au sommet de l'atmosphère. 

La figure 3.6 montre les différences entre la couverture nuageuse effective Ne 

et la couverture nuageuse "vraie", N .  La différence Ne - N est d'autant plus 

importante que O0 est faible. De plus, Ne - N croît presque linéairement avec la 

nébulosité. Une simple relation de proportionalité entre Ne et N semble être une 

bonne approximation. 

Pour la suite, il est intéressant de noter que nous avons obtenu pratiquement 

les mêmes valeurs de couverture nuageuse effective en utilisant les luminances 

directionnelles à X = 0.83 p m  à la place des flux solaires dans l'équation (3.17). 

3.5.2 Influence de la forme des nuages 

Pour les nuages finis, l'étude radiative basée sur le code de Monte Car10 est 

évidemment limitée à. lin cas monochromatique. Les couvertures nuageuses effec- 

tives ne peuvent être déterminées en suivant la démarche utilisée dans la section 

précédente et sont estimées à partir des valeurs de réflectance directionnelle à 0.83 

P m .  Nous nous plaçons également dans le cas purement théorique où les nuages 

sont totalement isolés du reste de l'atmosphère et de la surface: la réflectance en 

ciel clair est négligée. 

a) Variation de la réflectance direct i~~nel le  à X = 0.83 p m  avec le 

diamètre des nuages. 



Les réflectances directionnelles intrinsèques des différents types de nuages que nous 

avons envisagés ont été calculées à la longueurs d'onde équivalente du canal 4 de 

TM (A  = 0.83 pm). Ces réflectances sont définies comme le rapport entre le flux 

réfléchi vers l'espace et le flux solaire capté par le nuage. Les figures 3.7.a, b 

et c montrent les variations de ces valeurs de réflectance avec l'épaisseur optique 

moyenne du nuage, pour des angles d'incidence solaire respectivement de O", 45" 

et 65", cette dernière valeur correspondant à nos conditions d'observation. Nous 

avons également considéré, dans le cas des nuages hémi-ellipsoïdaux, les deux 

orientations extrêmes par rapport à la direction du faisceau solaire incident. 

Toutes ces figures indiquent nettement que la réflectance directionnelle in- 

trinsèque d'un nuage fini est toujours inférieure à celle d'un nuage plan-parallèle 

infini de même épaisseur optique. Ce comportement bien connu de la couverture 

nuageuse fractionnée (voir par exemple McKee et Cox, 1971; Aïda, 19'. i; ClauBen, 

1982 ou Kite, 1987) est lié directement au fait qu'un nuage fini, contrairement à 

son homologue plan-parallèle, peut perdre des photons par les cotés du nuage. 

Les valeurs de réflectance directionnelle des nuages finis dépendent peu de la forme 

du nuage et de son orientation, quel que soit l'angle d'incidence solaire. 

En incidence normale ( 9 0  = O), les différences entre les valeurs de réflectance 

directionnelle du plan-parallèle et des nuages finis sont très faibles. Pour des 

épaisseurs optiques élevées (> 20) les valeurs de réflectance du cylindre sont in- 

termédiaires entre celles du plan-parallèle et du demi-ellipsoïde; le demi-ellipsoïde 

ayant une forme plus arrondie a tendance à perdre davantage de photons vers le 

bas. 

Pour les angles d'incidence plus élevés, la réflectance du nuage plan-parallèle 

est toujours nettement supérieure à celle des nuages finis. Lorsque l'épaisseur 

optique moyenne est égale à 10, la différence de réflectance entre le nuage plan- 

parallèle et les nuages finis est d'environ 0.10 à O0 = 45' et 0.20 à 9 0  = 65'. Ceci est 

lié au fait que les réflectances directionnelles intrinsèques des nuages finis varient 

beaucoup plus lentement avec O0 que dans le cas plan-parallèle; dans le cas extrême 

d'un nuage sphérique, la réflectance directionnelle intrinsèque est indépendante de 



Si l'on considère, non pas la réflectance d'un nuage isolé, mais celle d'une 

scène nuageuse contenant plusieurs nuages, la réflectance normalisée de la partie 

nuageuse de la scène s'exprime comme 

où N(&) et N(0) représentent la couverture nuageuse vue respectivement sous 

l'angle 80 et O", et où pn(Bo) est la réflectance directionnelle intrinsèque de la 

partie nuageuse de la scène. Ramenée à un nuage dont la surface de base est C(O), 

cette relation est identique à la relation (3.11) établie dans la section 3.3.3. 

b) Détermination de la couverture nuageuse effective et des flux so- 

laires. 

Nous examinons maintenant l'effet de la forme hémi-ellipsoïdale des nuages sur 

le rayonnement solaire. Nous supposons que tous les nuages sont de taille iden- 

tique. Toutefois, la dimension caractéristique des nuages croît avec la nébulosité, 

ce qu'indique la relation (3.15). D'après la remarque faite dans la section 3.5.1, les 

flux de courtes longueurs d'onde sont déduits des valeurs de Ne obtenues à partir 

des réflectances directionnelles à 0.83 Pm. 

Comme nous l'avons souligné précédemment, il est très difficile de tenir 

compte des effets d'interactions nuage-nuage et des effets d'ombre de manière ex- 

plicite dans le code de Monte Carlo, puisque nous ne connaissons pas la répartition 

des nuages dans la maille. Ce serait envisageable dans le cas plus simple où l'on 

suppose que tous les nuages sont identiques et sont répartis régulièrement dans 

la scène. Cependant cette approche, quoique plus facile à mettre en œuvre, reste 

compliquée et ne peut fournir qu'un ordre de grandeur des effets. C'est pourquoi 

nous avons plutôt choisi une méthode approximative qui permet de corriger les 

valeurs obtenues en négligeant les interactions. 

Les études menées sur les nuages finis (Welch Wielicki, 1984) montrent que la 

différence entre les flux réfléchis par un champ de nuages finis et un plan parallèle 



passe par un extremum pour une couverture nuageuse d'environ 0.5, et diminue 

ensuite avec la nébulosité. Dans le cas particulier des nuages cubiques uniformes 

la différence de flux est nulle lorsque la couverture nuageuse est égale à 1. Pour des 

formes de nuages telles que sphère, cylindre ou hémi-ellipsoïde, le cas N = 1 doit 

être considéré avec précaution, puisqu7il conduit à une configuration de champ de 

nuages imbriqués les uns dans les autres. On peut toutefois penser que dans ce 

cas la différence de flux FtW - Ff;Y est négligeable, c'est-à-dire que la couverture 

nuageuse effective est égale à la couverture "vraie". 

Welch et Wielicki (1984) ont également montré, pour différentes formes de 

nuages, que le rapport entre le flux réfléchi par un nuage lorsque l'on tient compte 

des interactions et le flux réfléchi par un nuage isolé est une fonction croissante 

de la nébulosité. Ce rapport est bien sûr fonction de la forme du nuage et de 

l'angle d'incidence solaire. De plus, il a été déterminé dans le cas de di. abut ion 

en taille uniforme qui ne varient pas avec la couverture nuageuse. Dans le cas des 

hémi-sphères, proche des hémi-ellipsoïdes, ce rapport croît presque linéairement 

avec la couverture nuageuse, quel que soit l'angle d'incidence solaire. Pour les 

cylindres, la relation entre le rapport des flux et la couverture nuageuse est assez 

différente; lorsque O0 = O, la relation est encore quasi-linéaire, mais elle devient 

plus complexe pour des angles d'incidence élevés. Ce comportement est lié aux 

effets d'ombre portée qui sont plus importants dans le cas des cylindres que dans 

celui des demi-sphères. 

Soit p,;ile la réflectance directionnelle de la maille au sommet de l'atmosphère 

obtenue avec interations, et p;,de cette même réflectance dans le cas de nuages 

isolés. En première approximation nous supposons que le rapport p,a;lle/p;,ole est 

une fonction linéaire de la nébulosité. 

Si on suppose de plus que, lorsque N = 1, la réflectance pma;lle est égale à la 

réflectance obtenue dans le cas plan-parallèle ~ I I ,  on peut alors écrire: 

En utilisant cette relation ainsi que les équations (3.16) et (3.17) adaptées au cas 



monochromatique, la couverture nuageuse effective de la maille peut s'écrire: 

Pisde  
1 + N  P I I  (N) (3.20) 

où S,, est l'épaisseur optique moyenne de la maille. Les figures 3.8 et 3.9 montrent 

les valeurs de couvertures nuageuses effectives obtenues respectivement dans le cas 

des hémi-ellipsoïdes et dans le cas des cylindres. Les deux modèles de nuages 

présentent les mêmes variations avec l'angle d'incidence solaire; Ne est plus petite 

que N pour une incidence normale, elle decroît avec go parce que le nuage fini capte 

alors plus de photons que son homologue plan-parallèle; Ne devient supérieure à 
L 

N pour des angles zénithaux solaires élevés. 

Seul le nuage hémi-ellipsoïdal orienté a Oo'ne suit pas cette règle: quel que soit 

go, la différence Ne - N est toujours faiblement négative; ce comportement assez 

différent de ce qui est couramment obtenu dans la littérature (Welch et Wielicki, 

1984; Kite, 1987) est sans doute lié à la fois à la forme allongée des nuages et à la 

variation du rapport hauteur moyenne/diamètre équivalent avec la nébulosité. En 

effet, lorsque le grand axe de l'ellipse est parallèle à la direction du faisceau solaire 

incident, la surface des "parois" éclairées par le soleil est plus petite que lorsque 

l'ellipse est orientée à 90". D'autre part, le rapport hauteur moyenne/diamètre 

équivalent devient rapidement très faible: à titre d'exemple ce rapport est inférieur 

à 0.35 pour des couvertures nuageuses supérieures à 20%. 

Les différences de flux dans les courtes longueurs d'onde FSw - J f W  ont été 

déterminées en utilisant les expressions (3.16) et (3.17) et les valeurs de flux en 

ciel clair F ,  et en ciel nuageux F r  précédemment calculées avec le modèle de 

Fouquart et Bonne1 (1980). 

Les figures 3.10.a et 3.10.b présentent les écarts de flux obtenus respective- 

ment au sommet de l'atmosphère et à la surface dans le cas des nuages hémi- 

ellipsoïdaux orientés à O". Pour une incidence solaire de 65", les différences de 

flux sont très faibles, inférieures à 5 Wm-= en valeur absolue. Pour go = O" ou 

go = 45", elles sont au plus de 10 Wm-2 sur le flux montant et -12 Wm-2 sur le 

flux descendant lorsque N 21 50%, soit une erreur relative inférieure à f 2% à 0" 

et à f 3% à 45". 



Les figures 3.11.a et 3.11.b montrent les écarts de flux obtenus pour des nu- 

ages hémi-ellipsoïdaux orientés perpendiculairement à la direction du faisceau so- 

laire incident. Lorsque O0 = 65" la différence maximale de flux est obtenue lorsque 

la couverture nuageuse est de l'ordre de 30%. Le flux montant est supérieur au 

flux plan-parallèle de 8 Wm-2 soit 5% d'erreur, et la différence de flux descendant 

est de l'ordre de -9 Wm-2, soit en valeur relative -3%. Lorsque O0 = 45"' les 

différences de flux sont sensiblement du même ordre de grandeur, mais de signe 

opposé. Toutefois, la valeur maximale est atteinte lorsque N = 60%. 

Les figures 3.12.a et 3.12.b présentent les différences de flux calculées dans le 

cas des nuages cylindriques uniformes. Les écarts de flux par rapport à l'hypothèse 

"plan-parallèle" sont du même ordre de grandeur que ceux obtenus avec les hémi- 

ellipsoïdes orientées à 90". 

3.5.3 Groupement des deux effets 

Dans les deux sections précédentes, nous avons déterminé séparément l'impact 

de la distribution en taille des nuages et celui de leur forme sur le bilan radi- 

atif dans le domaine solaire. Dans un modèle complexe de couverture nuageuse 

tel que hémi-ellipsoïdes ou cylindres non homogènes, l'effet de la distribution en 

taille se superpose à l'effet de forme des nuages. On peut penser néanmoins qu'en 

comparant un modèle de nuages finis hétérogènes à un modèle de nuages finis 

homogènes de même type, on obtient des différences de couverture nuageuse effec- 

tive liées à l'hétérog -dité de la maille, c'est-à-dire proches des différences Ne - N 

obtenues dans la section 3.5.2. 

Les figures 3.13.a et 3.13.b montrent les différences entre les couvertures 

nuageuses effectives déterminées dans le cas hétérogène (NTH) et le cas homogène 

(N:) pour les hémi-ellipsoïdes et les cylindres. La figure 3.13.a ne présente que 

les écarts dans le cas d' hémi-ellipsoïdes orientés à O". Ces écarts varient peu avec 

l'orientation de la cellule nuageuse lorsque l'angle d'incidence solaire est de 45" et 

diminuent notablement pour un angle d'incidence de 65". 



Les interactions nuage-nuage et les effets d'ombre portée des nuages sur leurs 

voisins ont été totalement négligés. Dans le cas d'une répartition complexe des 

nuages dans la maille, les effets d'ombre, importants lorsque do = 65"' sont très 

dépendants de la position des petits nuages vis à vis des gros, de la distance inter- 

cellulaire, etc ... 
Les figures 3.13.a et 3.13.b sont donc à considérer avec précaution. Il semble 

toutefois que l'on puisse conclure à des différences NFH - NF très similaires aux 

différences Ne - N obtenues dans le cas plan-parallèle. C'est pourquoi nous con- 

sidérons qu'au premier ordre l'impact global de la répartition spatiale de l'eau 

liquide est donnée par la somme des effets de distribution en taille et de forme des 

nuages. Ces effets ont étés chiffrés respectivement dans les sections 3.5.1 et 3.5.2. 

Quelle que soit l'orientation des nuages hémi-ellipsoïdaux, l'effet de distribu- 

tion spatiale apparaît prépondérant pour des couvertures nuageuses ~périeures à 

30%' et ceci indépendamment de l'angle d'incidence solaire. Lorsque les nuages 

hémi-ellipsoïdaux sont orientés dans la direction du faisceau solaire, les écarts de 

flux liés à la forme des nuages viennent augmenter les écarts dus à la distribution 

en taille. Par contre, lorsque les nuages finis sont orientés perpendiculairement au 

faisceau solaire et que l'angle d'incidence solaire est élevé, les écarts de flux restent 

faibles (f 10 Wm-2 environ) du fait des compensations d'erreur. 



3.6 Impact des hétérogénéités spatiales dans l'infrarouge 

thermique 

Dans le domaine des grandes longueurs d'onde ( 4  - 4 0 p m )  les nuages tendent 

à réduire le flux infrarouge émis vers l'espace au sommet de l'atmosphère. Cette 

diminution qui est fonction à la fois de l'altitude du sommet du nuage et de son 

émissivité infrarouge tend à réchauffer la colonne d'atmosphère sous le nuage, 

produisant ainsi un "effet de serre" localisé. Au contraire, le flux descendant 

à la surface tend à augmenter, cet accroissement étant fonction également de 

l'émissivité du nuage mais aussi de l'altitude de sa base. 

L'effet d'hétérogénéité spatiale des nuages sur le rayonnement thermique à 

d'abord été étudié par Harshvardhan et Weinman (1982) et Ellingson (1982). La 

méthode habituelle pour calculer les flux infrarouges en présence de nuages consiste 

à négliger les effets de la diffusion et à assimiler le nuage à un corps noir plat 

horizontal localisé au sommet ou à la base du nuage selon que l'on s'intéresse au 

flux montant au sommet de l'atmosphère ou au flux descendant à la surface. Le 

flux est alors calculé selon la relation (3.16) qui n'est qu'approximative puisqu'elle 

néglige totalement les effets dûs à la distribution spatiale de la quantité totale 

d'eau liquide. 

Comme dans la section précédente, l'effet de la distribution en taille des 

nuages et celui de la forme hémi-ellipsoïdale sont envisagés séparément. 

3.6.1 Impact de la distribution en taille des nuages 

Nous négligeons ici l'effet de forme des nuages et nous supposons, donc, que 

l'hypothèse dite "plan-parallèle" est valable. Les nuages convectifs que nous 

étudions étant assez épais, nous considérerons, de plus, qu'ils émettent comme 

des corps noirs. Nous reviendrons sur ce point un peu plus loin. 

Le seul effet examiné est donc l'influence de la variation de la température du 



sommet des nuages en fonction de leur diamètre équivalent. Avec notre modèle, ce 

problème concerne uniquement les flux sortant au sommet de l'atmosphère puisque 

nous avons supposé que l'altitude de la base des nuages était la même dans toute 

la maille considérée. 

Pour calculer le flux montant, nous avons dit précédemment que le nuage 

était alors assimilé à un corps noir plat dont l'altitude est celle du "sommet" du 

nuage étudié ou observé. Dans le cas souvent abordé des nuages cubiques, le terme 

de sommet est sans ambiguïté. Par contre, ici, il est clair que le sommet d'un demi- 

ellipsoïde (situé à l'altitude Z,,, + C) n'est pas représentatif de l'ensemble de la 

surface supérieure du nuage, situé à l'altitude moyenne 

Nous considérons donc qu'un nuage plat est situé à l'altitude moyenne J', c'est 

à dire qu'il correspond au "sommet" d'un parallélépipède ayant même volume et 

même surface de base qu'un nuage hémi-ellipsoïdal. 

L'hypothèse d'une variation linéaire du flux montant qfW (LW pour le do- 

maine tellurique) avec l'altitude du "sommet" du nuage est souvent jugée accept- 

able (voir par exemple Ellingson, 1982). La figure (3.14) montre les flux calculés 

avec le modèle à haute résolution spectrale de Morcrette (1984) en utilisant les 

profils de température et d'humidité fournis par le radiosondage d'Helgoland1. La 

valeur par ciel clair correspondante est FtW = 251.0 W m-2. 

Dans un premier temps, supposons que l'on puisse écrire 

où FLy est le flux sortant au sommet de l'atmosphère dans le cas d'un nuage noir 
II [ZI 

plan-parallèle situé à une altitude Z. Cette hypothèse est particulièrement valable 

pour Z compris entre 2 et 8.5 km. Si l'équation (3.22) est vérifiée, il est clair 

qu'il n'existe pas de différence entre le flux émis en moyenne par la distribution de 

'Il s'agit bien du profil de température du radiosondage et non d'un gradient de température constant. 
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cellules nuageuses "plates" d'altitude Z ( D )  variable selon le diamètre de la cellule, 

et le flux émis par un plan-parallèle homogène situé à l'altitude moyenne: 

soit 

Si nous n'utilisons pas l'équation (3.22) mais la véritable relation donnant FLy 
I I  [Zl 

reportée sur la figure (3.14)' le flux correspondant à l'altitude moyenne ne diffère du 

flux moyenné sur les différentes cellules de la scène que d'une quantité négligeable; 

Pour une couverture nuageuse de 71%' ces flux sont respectivement égaux à 218.1 

Wm-2 et 218.4 Wme2. 

Néanmoins, on peut se demander si le calcul précédent est affecté par l'hypothèse 

d'une émissivité de 1 pour tous les nuages, même les plus petits. Nous nous con- 

tenterons d'aborder ce problème à l'aide d'un calcul approché en supposant que 

le rôle de la diffusion est négligeable. Stephens (1978b) a montré que l'émittance 

montante infrarouge E des nuages pouvait être estimée à partir du contenu en eau 

liquide intégré W 

E = 1 - exp(-K W) (3.25) 

avec K = 0.130m2 g-l. Le contenu en eau liquide est lui-même relié à l'épaisseur 

optique 6 dans le domaine des courtes longueurs d'onde et au rayon effectif des 

gouttes T, par 

en exprimant W en m-2 et re en Pm. 

En notant a, le coefficient d'extinction des gouttes déterminé à 0.83 Pm, on 

obtient ainsi une expression approximative de l'émissivité d'un nuage en fonction 

de l'altitude Z: 
2 

E = 1 - exp(- - K T, ce (Z - Zhae)) 
3 



soit, avec T,  = 15.2pm, ue = 7 km-' et en tenant compte des équations (2.33) 

et (3.21) 

E = 1 - exp(-4.6 D'.~) , (3.28) 

où D est exprimé en km. E est donc inférieur à 0.99 seulement pour des diamètres 

inférieurs à 0.8 km, ce qui correspond à une couverture nuageuse N 5 1%. Il 
n'est donc pas étonnant que lorsqu'on utilise l'équation (3.28) pour calculer le flux 

moyen, l'écart obtenu soit tout à fait négligeable (< 0.02 W m-2) par rapport à la 

valeur précédemment calculée en faisant l'hypothèse E = 1. 

3.6.2 Influence de la forme des nuages 

Nous nous intéressons maintenant à l'influence de la forme hémi-ellipsoïdale des 

nuages sur le transfert radiatif. Nous supposons que tous les nuages sont iden- 

tiques, comme cela a été fait pour l'étude des nuages finis dans le domaine des 

grandes longueurs d'onde par Ellingson (1982) et par Harshvardhan et Weinman 

(1982). Ellingson a considéré des nuages cylindriques distribués suivant une loi 

de probabilité de Poisson tandis que Harshvardhan et Weinman ont considéré 

des arrangements réguliers de nuages cubiques. Néanmoins, les relations liant la 

couverture nuageuse effective Ne à la couverture nuageuse observée N sont très 

similaires dans les deux cas. Toutefois, les demi-ellipsoïdes que nous envisageons 

ici ont une forme beaucoup plus arrondie, sans doute plus réaliste, que des nuages 

cubiques ou cylindriques qui présentent des côtés totalement verticaux. 

Ellingson (1982) a dévelopk S le calcul du flux infrarouge dans une atmosphère 

tropicale pour un champ de nuages cylindriques identiques (même diamètre, même 

hauteur et même altitude) répartis aléatoirement dans la maille et assimilés à des 

corps noirs. Il a souligné que, si cette situation exige beaucoup de temps de 

calcul, elle peut toutefois être traitée de façon satisfaisante en supposant que les 

luminances en ciel clair et en ciel nuageux sont isotropes. Les calculs se simplifient 

encore notablement si l'on se limite, de plus, à des nuages isothermes. Nous ferons 

donc ces hypothèses simplificatrices et suivrons une démarche similaire à celle 

d'Ellingson pour évaluer l'influence de la forme des nuages dans le cas d'un champ 



de nuages hémi-ellipsoïdaux. Puisque nous faisons l'hypothèse d'une répartition 

aléatoire de nuages dans la scène, nous simplifions le problème en considérant que 

la base des demi-ellipsoïdes est circulaire. Il s'agit ainsi de demi-ellipsoïdes de 

révolution tous identiques (même diamètre Dl même hauteur C et même altitude 

moyenne Z), isothermes et distribuées suivant une loi de Poisson. Soit P(8) la 

probabilité qu'a une ligne de visée correspondant à un angle zénithal 8 de ne 

rencontrer aucun nuage. Les flux montant et descendant peuvent alors s'écrire 

sous la forme (Niylisk, 1972) : 

FLW = 2 a [/2 P(8) 1OW(9) cos 9 sin 8 dB + 2 a 1'' (1 - P(8)) 1:~(8) cos 8 sin0 d0 , 
(3.29) 

où ItW(8) et IfW(8) sont les luminances montantes et descendantes provenant 

respectivement de zones claires et nuageuses. 

Si nous supposons que les luminances sont indépendantes de l'angle 8, l'équation 

précédente peut s'écrire : 

F~~ = FOLW + 2 (FLw - F t W )  (1 - P(8)) cos 8 sin8 dû , (3.30) 
O 

où F,LW et FfW représentent les flux en situation totalement claire et totalement 

couverte. 

La couverture nuageuse effective est donc simplement donnée par 

N. = 2 /T/2 (1 - ~ ( 8 ) )  cos O sin O dg . 

Il reste donc à calculer l'expression (3.31) pour différentes valeurs de N; les 

flux FtW et FfW satisfaisant à l'hypothèse "plan-parallèle", il est alors aisé de 

déterminer le flux F~~ à l'aide de l'équation (3.30) et de le comparer à celui que 

l'on obtiendrait avec l'équation (3.16). 

Pour déterminer la probabilité P(8), nous supposons que les nuages sont 

répartis suivant une loi de Poisson dans le plan de la base des nuages (Avaste et 

al., 1974). Dans ces conditions, nous pouvons écrire 



où S(8) est la surface projetée du nuage sur le plan horizontal suivant la direction 8 

et où la densité surfacique 7 s'obtient facilement en observant que P(0) = 1 - N. 

La relation (3.32) peut donc être réécrite sous la forme : 

La détermination de la couverture nuageuse équivalente est ainsi ramenée à un 

simple problème de géométrie. Pour des hémi-ellipsoïdes de révolution de diamètre 

de base D et de hauteur maximale C l  la surface projetée sur le plan de base est 

limitée par un demi-cercle et une demi-eilipse ayant pour petit axe D et pour 

grand axe JD' + (2 C tan 8)'' soit 

d'où :e rapport : 

A partir des relations (3.33) et (3.35)' nous calculons aisément à l'aide d'une 

quadrature de Gauss la relation (3.31). Les courbes Ne = f (N)  obtenues pour 

différentes valeurs du rapport HID = (2 C)/(3 D) ont été reportées sur la figure 

3.15. Pour ces courbes, nous avons choisi le rapport de l'épaisseur moyenne sur le 

diamètre (ËID)  qui est plus représentatif que le rapport de l'épaisseur maximale 

sur le diamètre (CID), pour une comparaison avec le cas d'un champ de cylindres 

tel qu'il a été analysé par Ellingson (1982). Cette figure montre que pour des 

rapports H I D  élevés, la relation Ne = f (N) est très similaire dans le cas des demi- 

ellipsoïdes et des cylindres. Par contre, pour les faibles rapports Z/D, les hémi- 

ellipsoïdes, du fait de leur forme arrondie, s'écartent moins du cas uplan-parallèle'' 

que les cylindres. Cette remarque est importante dans la mesure où, pour les 

nuages observés à partir de LANDSAT, les rapports Ë I  D sont relativement faibles. 

Appliquons cette démarche au modèle déduit de l'imagerie LANDSAT en 

nous limitant au cas de nuages identiques. Notons qu'ils sont identiques pour une 

couverture nuageuse donnée mais que leur diamètre augmente et que leur rapport 
- 
H I D  diminue lorsque la couverture nuageuse augmente (voir les équations (3.15). 

et (2.33)). A titre d'exemple, lorsque N varie de 10% à 71%' le diamètre effectif 



des cellules nuageuses augmente de 3.2 km à 22.9 km et le rapport H / D  diminue 

de 0.31 à 0.14. La figure 3.16 présente les valeurs de Ne - N en fonction de N 

pour le cas des nuages hémi-ellipsoïdaux de notre modèle. Nous avons également 

reportées sur cette figure les valeurs obtenues dans le cas d'un modèle de nuages 

cylindriques basé sur la même hypothèse (nuages identiques mais de dimensions 

variables avec la nébulosité). Les écarts Ne - N alors obtenus sont environ deux 

fois plus importants. 

En utilisant la relation (3.30) et les valeurs de FiW et F:W calculées à 

l'aide du modèle de Morcrette (1984) (voir paragraphe 3.6.1)' il est alors facile 

de déterminer les valeurs des flux FLW montant au sommet de l'atmosphère et 

descendant à la surface. Le flux montant .FfWT est associé à l'altitude moyenne 

des nuages Z (qui dépend elle-même de la valeur du diamètre effectif, De), tandis 

que le flux descendant ~f~~ est associé à l'altitude de la base Çes nuages ,base 

qui est un invariant du problème. Les écarts entre les flux pondérés par la cou- 

verture nuageuse effective Ne et les flux pondérés par la couverture nuageuse N 

(dans l'hypothèse plan-parallèle) sont reportées sur la figure 3.17. Dans le cas des 

nuages hémi-ellipsoïdaux, le flux montant au sommet de l'atmosphère est toujours 

inférieur au flux calculé dans l'hypothèse plan-parallèle. Dans le pire des cas, la 

différence est de l'ordre de -1.8 Wm-2, ce qui correspond, en valeur relative, à 

une erreur de -0.8%. Au contraire, le flux descendant à la surface est toujours 

supérieur au flux calculé dans l'hypothèse plan-parallèle, l'écart maximal obtenu 

étant de 3.8 Wm-2, soit 1.3%. Il faut noter que dans ce dernier cas, le fait de 

prendre le flux F,LW~ associé à l'altitude Zboae majore l'erreur. 

En résumé, l'étude présentée ici afin d'estimer l'impact de la forme des nuages 

sur le bilan radiatif dans les grandes longueurs d'onde indique que l'utilisation de 

l'hypothèse plan-parallèle infini induit une erreur inférieure ou de l'ordre de 1% 

sur les flux montants au sommet de l'atmosphère et sur les flux descendants à la 

surface. 



3.7 Conclusion 

A partir d'une modélisation basée sur l'observation d'une situation de nuages 

convectifs, nous avons mis en évidence les erreurs qui sont introduites dans la 

détermination du bilan radiatif, à l'échelle d'une maille de 185 x 185 km2, lorsque 

l'on assimile les nuages à une couche plane-parallèle homogène. 

Pour une couverture nuageuse donnée et un contenu en eau total donné, 

ne pas prendre en compte la variabilité horizontale liée à la distribution en taille 

des nuages conduit à une surestimation du flux solaire montant au sommet de 

l'atmosphère et à une sous-estimation du flux solaire descendant à la surface. 

Les erreurs ainsi introduites sont pratiquement proportionnelles à la couverture 

nuageuse et dépendent de l'éclairement solaire. Elles pourraient atteindre 4 0 W m - 2  

dans le cas extrême d'une couverture nuageuse totale éclairée sous incidence nor- 

male; elles sont de l'ordre de 10 Wm-2 pour les conditions correspondant à l'image 

LANDSAT (angle zénithal solaire de 65' et couverture nuageuse de 71%). Ces 

erreurs, introduites lorsqu'on fait l'hypothèse d'une couche nuageuse homogène, 

peuvent être corrigées en remplaçant dans l'expression du flux solaire la couverture 

nuageuse N par une couverture nuageuse effective Ne inférieure à N .  

Par contre, pour une couverture nuageuse donnée, la variabilité spatiale du 

contenu en eau liée à la distribution en taille des nuages a un impact négligeable 

sur la valeur moyenne des flux infrarouges. Il n'y aurait donc pas lieu d'introduire 

une couverture nuageuse effective différente de la couverture nuageuse N si le 

champ de nuages pouvait être assimilé à un ensemble de fractions de couches 

planes-parallèles infinies dans le calcul des flux infrarouges. 

Mais, le fait de ne pas prendre en compte la forme des nuages conduit à 

surestimer la valeur moyenne du flux montant au sommet de l'atmosphère et à 

sous-estimer celle du flux descendant à la surface, dans la plupart des cas dans le 

domaine solaire et systématiquement dans le domaine tellurique. Il en résulte une 

couverture nuageuse effective Ne généralement inférieure à N pour le calcul des 

flux solaires et supérieure à N pour le calcul des flux infrarouges. Il faut toutefois 



signaler que Ne peut être supérieure à N pour le calcul des flux solaires pour 

des éclairements rasants et des orientations particulières des nuages. Les erreurs 

introduites lorsqu'on ne tient pas compte de la forme des nuages peuvent atteindre 

10 Wm-2 dans le domaine solaire pour des couvertures nuageuses proches de 50%; 

elles sont, au plus, de l'ordre de 1 à 2 Wm-2 dans le domaine tellurique. 

L'impact de l'hétérogénéité liée à la distribution en taille des nuages est plus 

important, dans le domaine solaire, que la forme des nuages, pour des couvertures 

nuageuses supérieures à 30%. Ceci est lié au fait que plus la nébulosité est im- 

portante, plus le rapport ha'tlteurldiamètre des nuages devient en moyenne faible. 

Ces deux effets (distribution et forme) entraînent des erreurs qui généralement 

s'ajoutent. A ces erreurs sur la valeur moyenne du flux solaire, s'ajoute également 

l'erreur sur la valeur moyenne du flux infrarouge; cette dernière erreur est toutefois 

assez faible même si elle affecte la totalité du cycle diurne. 

Il faut souligner que toutes ces conclusions ne peuvent pas être considérées 

comme des lois générales puisqu'elles sont basées sur une seule situation de nuages 

convectifs. Cette approche quantitative d'une situation particulière qui peut déjà 

conduire à une meilleure compréhension de l'influence des hétérogénéités spatiales 

des nuages devrait être enrichie par l'analyse d'autres situations météorologiques. 
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Figure 3.1 : Fonction de phase déterminée à 0.83 p m  pour un modèle gran- 
ulométrique de gouttes adapté à des nuages de type cumulus-cumulus congestus. 

Diamètre de la cellule nuageuse (km) 

Figure 3.2 : Réflectance bidirectionnelle moyenne des cellules nuageuses à 
0.83 pm en fonction de leur diamètre équivalent. 
Les barres d'incertitude sont reportées en trait gras. 



Figure 3.3 : Représentation schématique d'un nuage isolé et de la fraction 
de nuage plan-parallèle équivalente. 
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Figure 3.4 : Réflectances bidirectionnelles calculées à 0.83 p m  en fonc- 
tion du diamètre équivalent de cellules nuageuses hémi-ellipsoïdales ou planes- 
parallèles. 
Les points de mesure sont corrigés des effets induits par l'atmosphère. 
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Couverture nuageuse 

Figure 3.5 : Différences de flux solaire obtenues entre le cas plan-parallèle 
hétérogène et le cas plan-parallèle homogène comme une fonction de la couverture 
nuageuse. 
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Figure 3.6 : Différences entre la couverture nuageuse effective déterminée 
dans le cas plan-parallèle hétérogène et la couverture nuageuse. 



Epaisseur optique 

Figure 3.7.a : Réflectance directionnelle calculée à 0.83 pm pour un angle 
zénithal solaire de 0' en fonction de l'épaisseur optique du nuage. 
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Figure 3.7.b : Comme pour la figure 3.7.a mais pour un angle zénithal 
solaire de 45". 
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Figure 3.7.42 : Comme pour la figure 3.7.a mais pour un angle zénithal 
solaire de 65'. 



Couverture nuageuse 

Figure 3.8 : Différences entre la couverture nuageuse effective déterminée 
dans le cas du modèle d'hérni-ellipsoïdes uniformes et la couverture nuageuse. 

Figure 3.9 : Comme pour la figure 3.8 mais pour des cylindres uniformes. 
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Couverture nuageuse 

Figure 3.10.a : Différences de flux solaire réfléchi au sommet de l'atmosphère 
entre une répartition de nuages hémi-ellipsoïdaux uniformes orientés à 0' et un 
plan-parallèle homogène. 
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Figure 3.10.b : Comme pour la figure 3.10.a mais pour le flux solaire 
descendant à la surface. 
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Couverture nuageuse 

Figure 3.11.a : Différences de flux solaire réfléchi au sommet de l'atmosphère 
entre une répartition de nuages hémi-ellipsoïdaux uniformes orientés à 90° et un 
plan-parallèle homogène. 
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Figure 3.11.b : Comme pour la figure 3.11.a mais pour le flux solaire 
descendant à la surface. 



Couverture nuageuse 

Figure 3.12 .a : Différences de flux solaire réfléchi au sommet de l'atmosphère 
entre une répartition de nuages cylindriques uniformes et un plan-parallèle ho- 
mogène. 
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Figure 3.12.b : Comme pour la figure 3.12.a mais pour le flux solaire 
descendant à la surface. 



Couverture nuageuse 

Figure 3.13.a : Différences entre la couverture nuageuse effective déterminée 
dans le cas d'hémi-ellipsoïdes hétérogènes et la couverture nuageuse effective déterminée 
dans le cas d'hémi-ellipsoïdes uniformes. 
Toutes les cellules nuageuses sont orientées selon +C>, = 0'. 
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Figure 3.13.b : Comme pour la figure 3.13.a mais pour des nuages cylin- 
driques de base circulaire. 



Figure 3.14 : Variation du flux tellurique sortant au sommet de l'atmosphère 
en fonction de l'altitude moyenne du nuage. 



Couverture nuageuse 

Figure 3.15 : Couvertures nuageuses effectives déterminées dans le cas des 
demi-ellipsoïdes et des cylindres uniformes en fonction de la couverture nuageuse 
paur différents rapports H / D. - 
H représente la hauteur moyenne des cylindres ou l'épaisseur moyenne des demi- 
ellipsoïdes, D représente le diamètre des nuages. 

Les courbes en pointillés sont identiques aux courbes reportées sur la figure 
(12.a) de Ellingson (1982). 
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Figure 3.16 : Différences entre la couverture nuageuse effective déterminée 
dans le domaine tellurique et la  couverture nuageuse pour les deux types de nuages 
finis envisagés. 
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Figure 3.17 : Différences de flux tellurique entre une distribution d'hémi- 
ellipsoïdes uniformes et un plan-parallèle horizont alement homogène. 
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Abstract 

This paper investigates the relationship between the important difference 

of brightness temperatures between the l l pm and the 12pm AVHRR data and 

the microphysical properties of the semi- t ransparent cirrus clouds. In the non- 

scattering approximation, the emittance for channel 4 and 5 are related through 

the absorption coefficient ratio that is the key parameter giving access to the size 

of cloud particles. The observed mean value of this parameter corresponds to effec- 

tive radius of 18pm for polydisperse spheres and 12pm for polydisperse infinitely 

long ice cylinders. Taking the multiple scattering into account, the brightness 

temperature difference enhances much more for cylinders than for spheres owing 

to the fact that the forward peak of scattering is less larger for cylinders. To get 

size of cloud particles, the method developed in the non-scattering case is still 

applicable if one makes use of the effective emittance which implicitly includes 

the effects of scattering. Thus an effective absorption coefficient ratio is defined 

and we derive a direct relationship between this ratio and the optical properties 

of the cloud ~articles. The mean value of the effective absorption coefficient ratio 

corresponds to ice spheres of effective radius of 2 6 p  or a bit less in the case of 

water spheres (supercooled dro~lets), but no agreement can be obtained for fully 

randomly oriented cylinders. 



1 Introduction 

Cloud and radiation interactions have long been considered to constitute one of 

the key problems in climate research (Houghton and Morel, 1983). This question 

has become even more crucial, these last years, as several sensitivity studies (see, 

for example, Schlessinger and Mitchell, 1986 or Cess et al, 1989) have shown that 

the response of numerical climate models was extremely dependent on the various 

hypotheses and pararneterizations used to simulate this process. 

This large sensitivity results from the opposite but potentially very large influ- 

ences that clouds have on the shortwave (the so-called "albedo effect") and longwave 

radiation. The predominance of either of these two effects depends on many condi- 

tions but it is quite clear that clouds of large spatial and temporal extension are the 

most important to consider and that low level stratiform clouds have the maximun 

potential albedo effect whereas high level clouds and particularly cirrus clouds have 

the largest greenhouse effect. 

The International Satellite Cloud Clirnatology Project (ISCCP: Schiffer and 

Rossow, 1983) and the associated regional experiments (FIRE: Cox et al, 1987 and 

ICE: Raschke and Rockwitz, 1988) have been designed to improve the modeling 

of clouds and radiation interactions. A major achievement of the ISCCP was the 

building of a consistent data set of cloud covers and cloud properties at  planetary 

scale. However, even if satellite observations appear particularly appropriate for 

observing upper level clouds which, then, are unrnasked, cirrus clouds still constitute 

a challenging problem in cloud research. Indeed, they are often tenuous so that their 



detection from satellite is r e d y  difficult. 

Therefore, particular attention has been given, these last years, on testing 

cloud detection algorithms in the case of cirrus clouds or on developing specific 

algorithms. Reynolds and Vonder Haar (1977) used ground based observations to 

calibrate a relationship between visible albedo and infrared emissivities to correct for 

the cirrus serni- transparency. Szejwach (1982) determined cirrus cloud top temper- 

ature from Meteosat water vapor and infrared window channels; his technique was 

then integrated in the automatic doud ciustering method of Desbois et al (1982). 

This method is based on three-dimensional histograms of the three Meteosat chan- 

nels (visible, infrared window and water vapor). 

. - 
- Satellite derived cirrus climatologies were presented by Woodbury and Mc 

Cormick (1983,1986), Barton (1983) and Prabhakara et al (1988). The first authors 

derived the cirrus cloud cover fiom their anaiysis of the Statospheric Aerosol and 

Gas Experiment (SAGE). Using a limb viewing absorption technique, their method 

is very sensitive to cirrus clouds which are seen with a very small elevation angle 

which mrrYimizes their opacity. Therefore, it is not surprising that the frequency of 

occurrence of cirrus found by Woodburry and Mc Cormiek is systematically much 

larger than that found by Barton who used the data collected by the nadir looking 

Selective Chopper Radiometer on board of Niibus 5. Barton's method made used 

of dual-wavelength observations of refiectances near 2.7 Pm. Prabhakara et al used 

a bi-spectral technique based on Ni ibus  4 kifrared Interferometer Spectrometer 

(IRIS). Their method is based on the significant clilferences which exist between the 

spectral extinctions at 10.8 and 12.6 Pm. 



The physical basis of the methods suggested by Inoue (1985) and Wu (1987) 

was quite similar. They showed that cirrus cloud top temperature and infrared ef- 

fective emissivity could be derived from two window channels centered at llpm and 

12pm. According to these authors, (1) the difference of the brightness tempera- 

tures of those two channels is always more important for thin cirrus clouds than for 

thick clouds or clear-sky areas and (2) this difference is very sensitive to the clouds 

radiative and microphysical properties. 

houe  (1985) used a simple model of a purely absorbing cloud. In this model, 

the key parameter is the "absorption coefficient ratio" B, which relates the cirrus 

emissivities a t  11 and 12 pm and depends on the cloud microphysical properties. 

,xperimentally, houe  found that on average P = 1.08. In this paper, scattering 

is accounted for and the dependence of /3 on the particle size is investigated for 

two ideal shapes of particles: spheres and infinitely long cylinders. Our method of 

analysis closely follows that of Inoue. The physical basis of his method is thus fkst 

recalled in section 3 for the case of purely absorbing clouds; the more realistic case 

of scattering spheres and cylinders is considered next. In section 4, we show that 

houe's method of analysis still apply for scattering particles providing that /3 be 

replaced by an "effective absorption coefficient ratio". To make it for the readers 

who are not familiar with houe's method, we find it convenient to consider in section 

2, a practical case on which the method is applied. 



2 Observations 

Eight cirrus cloud cases have previously been analyzed by Inoue (1985) to determine 

a simple relationship between the emissivities in channels 4 and 5 of the Advanced 

Very High Resolution Radiometer (AVHRR). In this section, we use a practical 

example to support our theoretical analysis. 

We consider a 1000 km by 1000 km satellite picture taken by the AVHRR 

instrument on board of NOAA 9. The picture is centered on the West Atlantic 

Ocean (40°N,200W) and was collected on January 30, 1985 at 1500 UT. Figure 

la is a channel 1 (0.58 - 0.68pm) reflectance image, Fig. l b  presents channel 4 

(1 5 - 11.3pm) brightness temperature T4, whereas Fig. l c  shows the brightness 

temperature difference (BTD) between channel 4 and channel 5 (11.5 - 12.5pm). 

For each pixel, the AVHRR digital counts are given a grey level fiom black (O count) 

to white (255 counts). 

A large high level cloud system covers nearly half of the north-western (up- 

per left) part of the image. This system contains thick high clouds, which appear 

white on both Fig. la and lb,  and more tenuous clouds which have a rather small 

reflectance but appear white on both Fig. l b  and lc. Others cirrus streaks may also 

be detected on the south-eastern (lower right) part of the pictures; despite they are 

situated above low level clouds, they are very easily identified on the BTD picture. 

Figure 1 clearly confirms that the BTD method allows to identify semi-transparent 

cirrus clouds, at  least over midlatitude oceanic areas. 

Figure 2 presents the brightness temperature Merence T4 - T5 plotted as a 



function of T4 for a s m d  area (200 km x 60 km) marked on Fig. 1. In spite of the 

very large dispersion, the histogram has the characteristic shape of an arch. For the 

thickest part of the cimis (T4 = 220K), the BTD is close to zero, whereas for the 

pixels with semi-transparent cirrus, T4 ranges between N 230K and N 270K, and the 

BTD is always positive; the maximumis a little bit greater than 6 K for T4 E 250K. 

For the cloud-free pixels (T4 = 280 K), the BTD is s m d  but positive, corresponding 

to the different water vapor spectral absorptions in the lower troposphere. 

The present illustration is restricted to the marked ares for clarity: (1) the 

zone under study must be smail enough to keep reasonable spatial homogeneity, 

(2) it must contain both clear pixels and f d y  overcast pixels of infrared emissivity 

clo to unity, (3) the clear pixels must be gathered enough for the hypothesis of 

either t o t d y  clear or totally cloudy pixels to  be realistic. Histograms similar to 

those of Fig. 2 can also be drawn for other areas of the satellite picture. However, 

they generally have a much less significant cold cluster. This is particularly the case 

when one considers the cirrus streaks of the south-eastern part of the image: in this 

case the cold cluster is not well marked with only a few pixels around 240K; a deep 

analysis of the BTDs for those semi-transparent clouds is thus ambiguous since the 

actual temperature is not well known; moreover, the signal is also afFected by some 

low clouds which can be detected on Fig. la. I t  will be seen, in section 3.1, that out 

selected zone can be considered as typical of the cirrus clouds analyzed by houe. 

A more comprehensive study of high level clouds would, no doubt, be useful, but it 

would not improve the understanding of our method of analysis. 



3 Analysis 

Wu (1987) has shown that the BTD is highly sensitive to the size distribution of 

cloud particles. In this section, we further investigate the relationship between the 

BTD and the cloud optical properties and microphysics. For this analysis, the at- 

mosphere is assumed to be horizontally homogeneous and the radiative influence of 

the clear atmosphere situated above the cloud base is neglected. As a consequence, 

the outgoing radiance I:~' at the top of the atmosphere under clear-sky conditions 

is equal to the upward incoming radiance at cloud base. This is a reasonable approx- 

imation since AVHRR channels 4 and 5 are situated in the infrared window region 

where most radiation is coming from the lower atmosphere and since we are only 

considering high clouds. 

In these conditions, the upward radiance from cloud top in the satellite direc- 

tion is 

+ /o I2 ri(e, e l )~/(el)  sin e1de1 + ri(e) B.(T~&)}. 

In tbis expression, 8 is the satellite viewing angle, i is the channel nurnber, N the 

fractional cloud cover, ti(8, 0') the cloud transmission function in the satellite di- 

rection for radiation incident at  cloud base in direction e', r;(8, e') the cloud top 

reflection function, 1/(8') the downward radiance at cloud top, ~ ~ ( 0 )  the cloud emit- 

tance in the satellite direction, Bi(T) the Planck function and Tdd the cloud 

temperature assuming that the cloud layer is isothermal. To the extent that tem- 

perature changes with depth, Td4 represents the cloud e,tting temperature, that 



is a weighted mean of the temperature of the penetrable portion of the cloud. For 

optically thin clouds, even if they are isothermal, there can be considerable dif- 

ferences between Tdd and the brightness temperature T; which is the equivalent 

black-body temperature defined by 

B;(T;) = I;. 

To simplify, we assumed isotropic incoming radiance at cloud base ; the va- 

iidity of this approximation will be discussed in section 4. The cirrus directional 

transmittance in the satellite direction is thus defined by 

- 
t;(O) = L*'~ t;(O, C) sin B1dO'. 

In a f i s t  step, let us assume also isotropic downward radiance at cloud top. The 

cirrus directional reflectance %(O) can thus be defined in a similar way. Reflectance 

and transmittance are related to the emittance through the Kirchoff7s law 

In establishing Eq.(l), we likened the upward radiance at cloud top with the 

outgoing one at the top of the atmosphere, that is we neglected the upper atmo- 

spheric emission; consistently the downward radiance in Eq.(l) should be neglected. 

Therefore, Eq. (1) becomes 



3.1 Non scattering approximation 

In longwave radiative transfer in water clouds, the usual approximation is to neglect 

scattering and consider cloud droplets as purely absorbing particles. This is mainly 

justified because of the very strong molecular absorption out of the infrared window 

(8-14pm) which limits the impact of liquid water on the radiation field to that 

spectral range where the scattering efficiency of particles with dimensions typical of 

non precipitating clouds is much smaller than in the visible. Another important, 

but often neglected, reason lies in the fact that the distribution of the sources of 

radiation is obviously much more isotropic than in the shortwave, thus reducing 

the role of scattering. For cirrus, scattering may play a more important role due 

to both the larger difference between the surface and cloud temperatures and the 

smaller asyrnmetry factor of crystals leading to larger reflectivities (Stephens, 1980a). 

However, in his analysis of the BTDs, Inoue (1985) did not consider the influence 

of multiple scatterings and Wu (1987) only considered the iduence of scatterings 

by sphericd particles; in this section, as a first step of a more complete analysis, we 

neglect the influence of scatterings. 

In the absence of scattering, the cirrus reflectance is zero. Thus the upward 

radiance a t  the top of the atmosphere is simply 

(e) = (1 - N (8)) I;J- + N (O) B ~ ( T ~ ~ ~ ~ ) .  ( 6 )  

where the supperscript ns is to remind of the non-scattering approximation. 

As a first approximation, one can consider that the absorption coefficient gai 

of liquid water and ice are constant over the spectral bandpass of each AVHRR 



channel. The cloud emittance can thus be written as 

where Z is the cloud thickness. 

R o m  Eq. (7), the emittance for channel4 and 5 are related by 

q ( e )  = 1 - (1 - E ~ ( o ) ) B  

where p = a,, /aa, is the absorption coefficient ratio, as d e h e d  by houe  (1985). 

According to Eqs. (6) and (8), the relationship between the brightness temperature 

difference T4 - Ts and T4 depends on the cloud temperature T ~ ~ ~ ~ ,  the fractional 

cloud cover N, the absorption coefficient ratio /3 and the upward radiance a t  cloud 

base. In the present analysis, this last quantity is approximated by the clear-sky 

radiance I : ~ ' .  

If the sea surface temperature may be assumed to be uniform, I;deaT can be 

estimated from the cloud-free areas in the neighbouring of the cirrus cloud. This 

is more difficult in the case of multilayered clouds. However, if the underlying 

layer is homogeneous, Eq.(6) may be used, all the sarne, provided that I;deo' is 

now d e h e d  as the cirrus-free radiance. In the present case, ~;b-' is determined for 

each channel as the averaged radiance of the cloud-free pixels of the selected area. 

The cloud-free brightness temperature T4 is 281 K and the corresponding BTD is 

T4 - T5 = 0.8K. On the other hand, T~~ cannot be directly derived from the 

radiances escaping from semi-transparent cirrus cloud. We get access to it only if 

the cirrus has an optically thick part, assuming that the emitting temperature of the 

semi-transparent part is approximately the same as that of the optically thick one. 
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Rigorously speaking, this is certainly not true; since cirrus can be some kilometers 

thick, their emitting temperature can vary very substantially according their opacity; 

these variations may still be large even for thick cirrus clouds as a result of variations 

in the vertical profile of ice content and size distribution. Without any additional 

information, however, this remains the most reasonable approximation. 

From a study of eight cirrus cases Inoue (1985) suggested that, for overcast 

pixels, /3 E 1.08. Using N = 1, /3 = 1.08 and Tdd = 210K, we calculated Tq 

and the B T D  for varying c . h s  emissivities. We then obtained a theoretical curve 

(curve a! on Fig. 2) which is nearly the mean curve of the histogram. 

The largest BTDs, however, do not fit this particular set of parameters and 

with /3 = 1.08 they would lead to Tdd N l8OK which is probably too cold. Curve a 

presents another possible set of parameters (N = l,Tdoud = 220K,/3 = 1.18) which 

agrees with the largest BTD. Curve e ( N = 1, Tdd = 230K,/3 = 1.00) represents 

another extreme choice with agreement for small BTDs. Other possibilities also 

exist and are as likely as those drawn on Fig. 2; it is important to note that for 

partial cloud covers, /3 must be higher to explain large BTDs (see cuves b and c) .  

If there were perfect coincidence between an AVHRR picture or a subset of it 

and a high spatial resolution image such as LANDSAT, the fractional cloud cover at 

the AVHRR pixel level could be determined unambiguously. In our case, coincident 

LANDSAT images were not available; we thus used the analysis of the characteristics 

of the cirrus clouds observed from 12 LANDSAT scenes by Kuo et al (1988). These 

authors found a large nurnber of cloud cells of diameter O.lkm to 1.5km. They 

showed that these cells have significantly different structural characteristics than 
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larger cloud cells. This suggests that different microphysical processes may be active 

at these different spatial scales. Nevertheless, except for the case of contrails, the 

cells of size smaller than an AVHRR pixel have a relatively small importance in 

terms of cloud cover. Therefore, in the following, we assume that the cloud cover 

is either 1 or O at  the scale of an AVHRR pixel, keeping in mind that some pixels 

may have a difFerent fractional cloud cover. For these pixels, (i) the actual value of 

/3 may cliffer from that derived £rom larger cloud cells, (ii) the apparent value based 

upon the assumption that N = 1, is smaller than the actual one. 
C 

3.2 Sensitivity of the BTD to microphysics 

In the non-scattering approximation, /3 = 1.08 seems a good mean value although 

there must be a large variability. The absorption coefficient ratio depends strongly on 

the cloud microphysics (phase, shape, size distribution). The sensitivity of the B T D  

to the particle size distribution has been studied by Wu (1987) but no attempt has 

been conducted so far to derive usable microphysical information from the B T  D. In 

the following sections, /3 is interpreted in terms of effective radius of cloud particles. 

Although there are growing evidences of the presence of supercooled water 

droplets in cirrus (Heymsfield et al, 1988), they are generally formed of crystals of 

various shapes (Weickmann, 1945,1947; Heymsfield, 1975, 1977; see also the review 

by Liou, 1986). In this paper, we only consider the two simplest shapes: spheres and 

inhitely long cylinders. Figure 3 illustrates the geometry of the problem in the case 

of cylinders. Three cases are considered: uniform orientation UOC(8, y), random 

orientation in the horizontal plane 2 0  - ROC(8) and full random orientation in 



space 3 0  - ROC. In the non-scattering case, 6 on Fig. 3  is the zenith angle of the 

satelJite direction, 8 = O0 corresponds to the sub-track and O = 60° to a satellite 

viewing angle of roughly 50°, for the NOAA polar orbiters. 

For both spheres and cylinders, the particle size distribution is assurned to be 

a gamma function (Deirmendjann, 1969) 

where n(r) is the number of particles per volume unit with radii between r and 

r + dr and ro is the mode radius. For this distribution, the mean radius is 7ro/6 

and the effective radius, 

is 3 r o / 2 .  This size distribution has been used by Arking and Childs (1985) to retrieve 

ice and water cloud parameters from multispectral satellite images. The relationship 

between the absorption coefficient and the effective radius is expected to be nearly 

independent on the size distribution (see Stephens et al (1990); their Fig.3). In our 

simulations, r e f f  varies fiom 3  to 100 Pm. 

The absorption coefficient a,, the scattering coefficient a, and the scattering 

phase function have been calculated for AVHRR channels 4 and 5. They were corn- 

puted, for water and ice spheres, fiom Mie theory and, for the cylinders, according 

to Van de Hulst (1957). The spectraüy averaged real and imaginary parts of the 

refractive index of water (Downing and Williams, 1976) and ice (Warren, 1984) are 

listed in Table 1 for NOAA 9 AVHRR channels 4 and 5. 

In the non-scattering approximation, Eqs.(6) to (8) apply and /3 = ua,/ua, is 



the key parameter giving access to the size of particles. Figure 4 presents the vari- 

ations of B as a function of the effective radius r e f f  for polydispersions of spheres 

and cylinders. All curves present the same hyperbolic shape, the curves represen- 

tative of ice and water spheres are very close to each other and ,û is always smalier 

for cylinders than for spheres. The ciifference between the curves representative of 

cylinders and spheres increase with O. This was confirmed by additiond calculations 

performed for larger 6 and not shown here. According to Fig. 4, B = 1.08 corre- 

sponds to spheres of effective radius r , f f  E 18pm or to cylinders with r , f f  = 9 to 

15pm. 

3.3 Influence of multiple scatterings 

The influence of scattering is small either when the single scattering albedo w; = 

U.; / (U , ;  + a,;) is smali, close to zero or, since scattering in the forward peak does 

not redistributes the radiation, when the scattering phase function Pi(@) reduced 

to the forward scattering peak, i.e. when the asymmetry factor 

is close to 1. 

Figures 5 and 6 present the variations with ~ , f f  of respectively the single 

scattering albedo and the asymmetry factor. For ice spheres and cylinders, both w4 

and wg increase with r , f f  and ws is always larger than w4. For liquid droplets, on 

the contrary, wg is always smalier than w4 and w4 presents a slight maximum for 

r e f f  2 15pm. For all cases, w; is close to its asymptotic value for r , f f  > 20pm. 



The asymmetry factor is always the largest for charnel 4; there is, however, 

a quite significant difference between spheres and cylinders. Liou (1976) described 

in details this property of the cylinder phase function which, compared to that of 

spheres, gives a large probability of scattering in the region O E 20° to 160° a t  the 

expense of forward and backward scattering. The asymmetry factor of randornly 

oriented cylinders is thus systematically smaller than that of spheres. 

Despite recent evidences of the presence of small supercooled water droplets, 

observations concluded that cirrus are mostly made of relatively large ice crystals 

(Liou, 1986). In these conditions, the single scattering albedo of cirrus particles 

is close to 0.5 and the influence of scattering must be larger for cylinders than for 

spheres which have a much larger forward peak of scattering. 

3.4 Calculation of brightness temperatures in scattering condi- 

tions 

The upward radiances at  the top of the atmosphere have been calculated for both 

spheres and the 3 0  - ROC for which there is no privileged orientation which makes 

the calculations much simpler. The scattering problem was solved using the Spher- 

ical Harmonies method (Devaux, 1977). To simplify the calculations, here we as- 

sumed isotropic upward radiance at cloud base. 

Further specifications are T~~ = 220K, T ~ U '  = 281K and Tea' = 280.2K 

where T;dU' is the brightness temperature for the upward radiation at cloud base 

It" . 



Let us consider the case of complete overcast pixels (N = 1). If scattering is 

accounted for, the upward radiance escaping from cloud top in the satellite direction 

is given by Eq. (5) which can be rewritten as 

while in the non-scattering approximation, for N = 1, Eq. (6) gives 

y (e) = B ; ( T ~ & )  + tf" (e)(l;dmr - B; ( ~ d d ) ) ,  

The clifFerences between the radiances calculated with and without scattering 

may be important as Fig. 7 shows. For smaii viewing angles, the multiple scatterings 

enhance the path length and %(O) < ty(0). Consequently, &(O) < IY(0) so that 

the difference ST; = T; - T;". between the brightness temperatures calculated with 

and without scattering is always negative. For large viewing angles, the multiple 

scatterings may, on the contrary, reduce the path length so that ST; may become 

positive (Par01 et al, 1988). Nevertheless, ST; is generally negative. For thick clouds, 

the cloud transmittances are zero in both cases and ST; is dways negative, whatever 

the viewing angle, since ~ ( 8 )  is necessarily positive. 

Another important feature of Fig. 7 is that 1 6Ts ( is always larger than 1 6T4 1. 

That must be attributed to the difference in the asymmetry of the phase faction: 

scattering is more anisotropic in channel 4 (see Fig. 6); it, thus, redistributes radi- 

ation less efficiently than in chamel 5. Indeed, since the asymmetry factor is larger 

for spheres, the scattering effect should be even smaller: this is confirmed on Fig. 8 

where are reported the BTDs for both ice spheres and 3 0  - ROC. On this figure, 

both spheres and cylinders present the same BTDs in the non-scattering approxi- 



mation. Clearly, the enhancement of the BTD due to scattering is much larger for 

cylinders. 

4 Effective absorption coefficient ratio 

We consider that a simple method based on the non-scattering approximation, as 

used by houe (1985) and presented in section 3.1, is the most easily adaptable to 

satellite data analysis. I t  is still applicable in scattering conditions if one makes use 

of the effective emittances erff (Co,, 1976) d e h e d  frorn 

which implicitly includes the effects of scattering. Prirnarily, the concept of the 

effective emittance was applied to in-situ measurements of upward (or downward) 

infrared kadiances, so that the equivalent cloud emitting temperature ~$f"  was 

kced to be equal to  the cloud top (or bottom) temperature. In this satellite appli- 

cation, the determination of the cloud top temperature is not easy; the apparent 

cloud temperature corresponding to thick clouds is always slightly smaller than the 

cloud top temperature since, because of the reflectance term, Ii < B;(T~&) when 

- 
t; + O. Note also that, since the cloud reflectances are different in channels 4 and 

5, the BTD slightly dXer from zero even for thick clouds. 

Practically, T$? is found at the intersection of the curve T4 - Tg = f (T4) 

with the T4 axis (see Inoue, 1985 or Derrien et al, 1988) . An effective absorption 



coefficient ratio is thus d e h e d  as 

B e f f  =Ln (15) 

Actually, the cloud layer reflectance and emittance in Eq. (5) are angularly de- 

pendent; therefore, even for isotropic incorning radiance at the cloud boundaries, the 

BTD is dependent on the viewing angle. Consequently, Bef which establishes a cor- 

respondence between the actual cloud and a purely absorbing one is also dependent 

on 8. Figure 9 gives an example of this angular dependence for 3 0  randornly ori- 

ented cylinders of effective radius ref f  = 33pm. For this example, the actual BTDs 

were calculated using the Spherical Harmonies method and the Pef were calculated 

by adjusting the actual BTDs with equivalent non-scattering ones through a least 

square fit for variable cloud thicknesses. In this case, B e f f  = 1.146 for 8 = O0 and 

Pef = 1.116 for 8 = 60°; the relative variationis thus only 3 percent and is generally 

less than 1 percent for spheres. 

To estimate the impact of the simplifying assumption of isotropic radiation, we 

performed a series of calculations with the Lowtran 7 computer code (Kneizys et al, 

1988). We considered the US standard atmosphere, the tropical and subartic winter 

atmospheres and calculated the angular dependency of the upward radiances a t  the 

cloud level for three different sea surface temperatures: the surface air temperature 

and two temperature jumps: +10K and -10K. The largest anisotropy is for the 

tropical atmosphere and a surface temperature jump of +10X; in this case, the 

upward radiance decreases by about 9 percent when 8 varies from O to 60°. Without 

surface discontinuities, the decrease is only 1 percent for the tropical atmosphere 

and less than 1 percent for the very dry subartic winter atmosphere. In the worst 
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case, the Muence on Bert is typically 1 percent for û = 60°, 0.3 percent for û = 30° 

and nearly zero for 0 = OO. 

Even if we account for the errors induced by the simplifying assumption of 

isotropic incoming radiation, the variation of Pet with û is small. Therefore, in the 

following, we neglect this angular dependence and all calculations are performed for 

an average viewing angle 0 = 30°. 

Figure 10 shows the variation of P e f f  with refr  for both 3 0  - ROC and 

spheres. Comparing Fig. 10 with Fig. 4 exemplifies the role of multiple scatterings: 

for purely absorbing clouds, the average of Inoue (1985)'s observations ( P  = 1.08, 

see also Fig. 2) corresponds to spheres with r , f f  = 18pm for both water and ice; 

when scattering is accounted for, it corresponds to r , f f  = 20pm for water spheres 

and 26pm for ice spheres. As expected from section 3.3, the influence of multiple 

scatterings is small for water spheres and slightly larger for ice spheres which have 

a significantly larger single scattering albedo than water spheres around 20pm. The 

largest inûuence, however, is for 3 0  -ROC which asymmetry factor is much smaller 

than that of spheres; in that case, the calculations cannot conciliate the observations 

whatever r , f f .  

Since Bef is a key parameter for the practical analysis of satellite observations 

of the BTDs, it would be of interest to derive a direct relationship between ,Oef 

and the optical properties of the cloud particles. Drawing inspiration from Van de 

Hulst (1980) similarity principles, we found that Pef is well represented by a ratio 



of scaled extinction coefficients 

The effective absorption coefficient ratio f i e f  differs significantly from the absorption 

ratio f i  (compare Fig. 4 to Fig. 10). On the opposite, the agreement between P e f f  

and the right hand side of equation (16) is excellent both for water and ice spheres 

and for 3 0  randomly oriented cylinders (see Fig. 11). 

Actudy, the smallest crystals are very sensitive to very small scale turbulence 

movements; their orientation in space may thus be completely random. However, as 

indicated by the various halos that cirrus experience, this f d y  random orientation is 

very unlikely for all sizes and shapes of particles. Indeed, for the largest crystals, the 

Archimede's pressure has a much larger influence and the crystals have preferential 

orientations with regards to the vertical. The most likely distribution is, thus, 

random or even uniform distribution in the horizontal plane. However, in this case, 

the resolution of the radiative transfer equation is considerably more complicated 

(Liou, 1980; Stephens, 1980b; Asano, 1983). 

In view of the very good correlation between Pcf and the scaled extinction 

coefficient ratio which appears on the right hand side of Eq. (16), it is very tempting 

to establish a relationship between it and the single scattering parameters. Figure 

12 compares the variation of the scaled extinction coefficient with r e f f  for different 

orientations and viewing conditions. According to this figure, cyhders would agree 

with observations only for a limited set of observing conditions in the particular case 

of uniformly oriented cylinders. We have no proof that the fairly good agreement 

of Fig. 11 still holds for 2 0  randomly oriented cylinders and uniformly oriented 



cylinders. The cornparison of variations of single-scattering albedoes and asymmetry 

factors for different orientations of cylinders on Fig. 5 and 6 suggests that this 

approximation is still applicable, at  least for 2D randomly cylinders. However, 

more accurate calculations are needed to f d y  demonstrate that indication. 

5 Discussion and conclusion 

In contradiction with the affirmation of Prabhakara et al (198Q, the BTD is signif- 

icantly dependent on the shape of the particles. On the other hand, the phase has 

little idluence, so that the presence of supercooled particles d u e n c e  the radiation 

field through their shapes, since they are spherical and consequently may have a 

scattering phase function very different from ice crystal one. 

Our observations of the effective absorption coefficient ratio (Perf E 1.08 for 

6 = 60°) are in good agreement with Inoue (1985) who found the sarne averaged 

value for a larger set of data (8 images) and various satefite viewing angles. For 

overcast pixels, such a value might correspond to ice spheres of effective radius 

reff E 26pm or a bit less in the case of supercooled particles (see Fig. IO), but no 

agreement can be obtained for f d y  randomly oriented cylinders. The very good 

correlation obtained in section 4 between Be and the scaled extinction coefficient 

ratio suggests that agreement for 2 0  or even I D  uniformly oriented cylinders is 

unlikely, except for particular conditions of observations. 

In any case, observed cirrus crystals cliffer significantly from cylinders and a 

reasonable hypothesis is that they have shapes which can be considered as interme- 
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diate between spheres and cylinders. In this case, Bef = 1.08 would correspond to 

an equivalent radius strictly larger than 20pm (see Fig. 10) but much larger values 

would be possible. 

At the scale of one AVHRR pixel, the overcast hypothesis is also debatable, 

particularly for semi-transparent cirrus clouds. For partial cloud covers, ,Bef would 

thus be larger than 1.08 (see Fig. 2), but would certainly remains smaller than 1.18. 

This larger value agrees with spheres as cylinders with reff 2 15pm. 

The large variability of the observed values of ,ûe (roughly from 1.0 to 1.18 

for the case of Fig. 2 with the assumption N = 1) could be explained by an increase 

of the particle size with temperature. Such a variation has been reported for cirrus 

clouds by Platt (1984) and Platt et al (1989). According this hypothesis, the large 

BTDs would correspond more to the coldest parts of the cloud system (case a on 

Fig. 2) and the smallest BTDs to the warmest parts (case e on Fig. 2). 

The B T D  method is certaidy very efficient to identify semi-transparent clouds; 

however our study shows that it is not sufficient to determine the shape and/or size 

of the cloud particles. It is, nevertheless, possible to put some limits on the range 

of possibilities, since, for example large spheres (ref > 50pm) cannot explained the 

observed BTDs. More research is needed to evaluate the influence of multiple scat- 

tering for more realistic particles; this also means that additional observations are 

necessary to determine the statistical distribution of sizes and shapes of ice crystals 

for a wide range of conditions. The preliminary results of FIRE (Starr, 1987) and 

ICE (Raschke and Rockwitz, 1988) constitute a first basis for this approach, but 

additional ground based observations such as aureola measurements might also be 



of great help in determinhg the equivalent scattering phase functions of cirrus. 
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Table 1: Red and imag,iiary parts of complex index of refraction of water and ice 

AVHRR 
channel 

4 
5 

ice water 

nr 
1.0905 
1.2457 

v 
cm-l 

929.02 
844.80 

n, 
1.1674 
1.1315 

ni 
0.1710 
0.4023 

X 
prn 

10.76 
11.84 

ni 
0.0835 
0.1840 





FIG. 1. Image cons tructed from visible (channel 1) reflectivit y, (a), infrared 

(channel 4) brightness temperature, (b) and brightness temperature difference be- 

tween channel 4 and channel 5, (c) for lOOOkm by lOOOkrn region of the Atlantic 

Ocean centered at (40°N,200W) on January 30, 1985 a t  1500 UTC. The AVHRR 

digital count values are given a grey level from black to O count to white at  255 

counts. The grey scales represent a change in reflectivity from O to 0.8 (a), in 

brightness temperature from 290 to 210 K (b) and in brightness temperature dif- 

ference from O to 5 K (c). Thick high clouds appear as light shade against a dark 

ocean background in visible and infrared images. Semi-transparent cirrus clouds ap- 

pear as light shades while thick clouds appear as black ones against relatively dark' 

cloud-free background in (c). The small area outlined in white is the area used for 

the bidimentional plot shown on Fig. 2. 
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FIG. 2 .  Comparison between observed (isolines) and theoretical (thick lines) 

brightness temperature differences T4 - Tg for the small outlined area in Fig. 1. For 

example, 70 percent of the pixels are situated within the isolines 0.7 . The thick 

lines correspond to several combinations of the cloud top temperature TdoUd, the 

cloud cover N and the absorption coefficient ratio /3 : 

(a) Tdmd = 2 1 0 K  ; N = 1.00 ; /3 = 1.18 

(b) 
>> ; N = 0.75 ; 77 

(4 >> ; N = 0.50 ; >> 

(d) T~~~ = 2 2 0 K  ; N = 1.00 ; /3 = 1.08 

(e) T~~~~ = 2 3 0 K  ; N = 1.00 ; /3 = 1.00 

The cloud-free brightness temperature is fixed to 281.0 K and 280.2 K in channel 4 

and 5 respectively. 
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FIG. 3. Geometry of the orientation of a cylinder with respect to the incident 

ray. 
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FIG. 4. The absorption coefficient ratio B versus the effective radius of spheres 

and long cylinders. The ice cylinders are uniformly oriented (UOC(0 ,  y)), randomly 

oriented in the horizontal plane ( 2 D  - R O C ( 0 ) )  or in space (30 - R O C ) .  Note that 

2 0  - ROC(t9 = O )  is equivalent to UOC(0  = 0 , y )  and UOC(B,7  = 0) .  
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FIG. 6. Asymmetry factors g4 and gs as functions of the effective radius of 

spheres and long ice cylinders. 



FIG. 7. Difference between the brightness temperatues Ti (accounting for the 

scattering) and T y  (when scattering is neglected) as a function of the cloud optical 

extinction thickness in channel 4, for the two zenith angle values : 0 = O (thin 

curves) and 6 = 60° (thick cuves). The effective radius of the long ice cylinders, 

randomly oriented in space (3D - ROC), is reff = 33pm. The full lines correspond 

to Ts - TFa and the dotted Lines to T4 - Tqnd . 



I 
I I I l 

220 240 260 280 

~ r i ~ h t n e s s  temperature in channel 4 (K) 

FIG. 8. Brightness temperature difference T4 - Tg versus the brightness tempe- 

rature T4, for a zenith angle 8 = 30°, for 3 0  - ROC of effective radius r , f f  = 12pm 

(thick line) and for ice spheres of effective radius r , f f  = 18pm (thin line), both 

corresponding to the same absorption coefficient ratio /3 = 1.08. The dotted line 

refers to neglecting the scattering effect. 



Brightness temperature in channel 4 (K) 

FIG. 9. Brightness temperature difference T4 - Tg versus the brightness tem- 

perature T4, for 3 0  - ROC of effective radius r , f f  = 33pm. The fulI lines refer to  

actual BTDs  for 8 = O (upper curve) and for 8 = 60° (lower curve). The dotted 

lines refer to  approximate BTDs  : Pef  = 1.146 (upper curve adjusted for 8 = 0) 

and Pef  = 1.116 (lower curve adjusted for 8 = 60'). Note that Pef  differ very 

significantly from B = 0.975. 
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FIG. 10. Effective absorption coefficient ratio / J e f  as a function of the effective 

radius of spheres and randornly oriented long ice cylinders. 
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FIG. 11. Effective absorption coefficient ratio /Je as a function of the scaled 

extinction coefficient ratio [(l - w s g s ) u e s ] / [ ( l  - w4g4)u,,]  for spheres and randomly 

oriented long ice cylinders of effective radius varying from 3 to 100pm. 



FIG. 12. Scaled extinction coefficient ratio [ ( l  - w s g s ) u e , ] / [ ( 1  - w4g4)ae,] as a 
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CONCLUSION 

Par l'intermédiaire de leurs interactions multiples avec le rayonnement, les 

nuages jouent un rôle déterminant dans l'évolution du climat et sur les prévisions 

du temps à long terme. Cependant, ils sont encore mal simulés par les modèles 

numériques. On peut toutefois penser que, dans la nouvelle génération de modèles, 

le contenu en eau condensée des nuages sera généralement pronostiqué de façon 

réaliste. Cette récente évolution pose néanmoins le problème de la répartition de 

l'eau liquide à l'intérieur de la maille des modèles, puisque c'est cette répartition 

qui commande les propriétés radiatives moyennes des nuages à grande échelle. 

Dans la première partie de ce travail, nous avons tenté de quantifier l'influence 

de l'hétérogénéité spatiale des nuages sur l'estimation du bilan radiatif terrestre 

à l'échelle d'une maille de (2.5')=, proche de la taille d'une maille de modèle 

numérique. En optant pour une approche simplifiée du problème, nous avons pu 

traiter un grand nombre de données METEOSAT B2 et ainsi mettre en évidence 

l'importance du phénomème à l'échelle du globe. 

Dans l'hypothèse où la forme des nuages est négligeable, la répartition horizontale 

de l'eau condensée peut avoir un impact notable sur la détermination des bilans 

radiatifs à la surface et au sommet de l'atmosphère. 

En assimilant les nuages à une couche homogène à l'échelle de la maille (tels qu'ils 

sont introduits dans les modèles climatiques) leur impact sur les bilans radiatifs 

solaire et tellurique est systématiquement surestimé; ce comportement est dû à la 

non linéarité des flux radiatifs avec le contenu en eau liquide des nuages. 

Toutefois, le seul fait de distinguer la partie claire de la partie nuageuse de la 

maille diminue déjà fortement les biais liés à l'hétérogénéité spatiale. Le rôle de la 

distribution horizontale de l'eau liquide à l'intérieur même de la masse nuageuse 

semble moins crucial puisque cette hétérogénéité introduit des écarts relativement 

faibles sur la détermination des bilans radiatifs (de l'ordre de -5 à -10 W m-2 dans 

le domaine solaire et de 1 W m-2 dans l'infrarouge thermique). Les écarts les plus 

significatifs apparaissent dans les régions de mousson et de convection profonde. 

Les biais peuvent être éliminés si l'on introduit une couverture nuageuse effective 



inférieure à la couverture nuageuse observée. Toutefois, la relation entre la cou- 

verture nuageuse effective et la couverture nuageuse observée dépend entre autre 

du domaine spectral. 

L'étude est ensuite reprise de façon beaucoup plus précise en utilisant des 

données LANDSAT à haute résolution spatiale. L'analyse structurale d'une scène 

de nuages convectifs observés durant l'expérience I.C.E. nous permet de dégager 

les principales caractéristiques de la forme géométrique simplifiée des nuages (en 

l'occurence une forme hémi-ellipsoïdale) et de leur distribution en taille. Les lois 

qui sont introduites pour modéliser la structure fine de la nébulosité à l'échelle 

de la scène d'environ (200 km)2 ne peuvent être généralisées mais permettent, 

dans ce cas précis, d'envisager une étude fiable de l'influence de divers types 

d'hétérogénéité sur le bilan radiatif. 

Les différences entre les flux radiatifs obtenus à l'aide de notre modèle de nu- 

ages hémi-ellipsoïdaux et ceux qui seraient obtenus à l'aide d'un modèle approché 

plan-parallèle horizontalement homogène sont alors évaluées. En découplant les 

effets de forme des nuages des effets de distribution horizontale de l'eau liquide (lié 

au fait que le contenu en eau condensée varie d'un nuage à l'autre puisque leurs 

dimensions varient), nous avons montré que la variabilité horizontale joue un rôle 

prépondérant dans l'estimation des flux solaires pour des couvertures nuageuses 

supérieures à 30% (10 W rnq2 dans les conditions correspondant à la situation ob- 

servée). Au contraire, dans l'infrarouge thermique, l'effet de forme l'emporte tout 

en restant relativement modeste (1 à 2 W m-2). 

Les résultats obtenus montrent que, dans la situation météorologique parti- 

culière étudiée ici, la forme des nuages a un impact sur le rayonnement bien 

moins crucial que ne l'indiquent les nombreuses études théoriques sur les nuages 

finis de ces dernières années (Welch et Wielicki, 1984; Elligson, 1982). Dans ces 

études basées sur des schémas souvent très sophistiqués, la couverture nuageuse est 

modélisée de façon très académique et ne semble pas représentative de la situation 

nuageuse réelle observée dans notre cas. Ceci est lié à la fois au fait que le rapport 

hauteurldiamètre des nuages devient faible lorsque la nébulosité augmente et que 



la forme des nuages est plus "arrondie". Dans l'infrarouge thermique, le modèle 

de nuages hémi-ellipsoïdaux "s'écarte" autant du modèle usuel plan-parallèle que 

du modèle de nuages finis cylindriques. Il est important d'examiner sur d'autres 

situations nuageuses si ce comportement présente ou non un caractère tout à fait 

général. 

Dan l'optique de la représentation des nuages dans les modèles climatiques, 

il apparait que la prise en compte d'une couverture nuageuse partielle à l'échelle 

de la maille, dans l'hypothèse où elle est correctement diagnostiquée, permet déjà 

d'obtenir un bilan de rayonnement du système terre-atmosphère relativement cor- 

rect. Les effets de répartition horizontale et de forme des nuages semblent se- 

condaires, même s'ils ne sont pas négligeables. 

L'épaisseur optique des nuages dépendant à la fois du contenu en eau total 

des nuagcs et de la taille des gouttes ou des cristaux, une étude de l'impact de la 

répartition spatiale de l'eau dans les nuages hauts, à partir de données satellitaires, 

est encore très incertaine, compte tenu de la méconnaissance actuelle de leurs 

propriétés microphysiques. 

Dans la dernière partie de ce travail, nous avons cherché à développer une méthode 

de détermination de la taille des cristaux de glace dans les cirrus, à partir de 

la différence de températures radiométriques dans les deux canaux thermiques 

(11.5 et 12.5 pm) du radiomètre AVHRR. Nous avons montré que les différences 

observées variaient avec la température du sommet des nuages, celle de la surface, 

le taux de nébulosité et qu'elles étaient sensibles à la microphysique des cirrus 

(forme, dimension, orientation des particules, phase de l'eau). Nous avons aussi 

montré que la diffusion jouait un rôle essentiel dans ce phénomène et que le signal 

moyen s'expliquait raisonnablement bien pour des particules sphériques d'un rayon 

effectif d'environ 25 pm mais ne pouvait guère être simulé par le modèle assez usuel 

de cylindres infiniment longs. 

Le problème de l'hétérogénéité des nuages tel qu'il a été abordé dans cette 

étude suppose initialement que les modèles sont capables de pronostiquer cor- 

rectement le contenu total en eau condensé. Cette hypothèse résoud la question 



de l'existence ou non d'un nuage dans la maille. Par contre, elle ne répond nulle- 

ment au problème posé par la répartition des nuages, c'est à dire, en fait, "quel 

est le pourcentage de couverture nuageuse dans la maille ?" 

A l'heure actuelle, le taux de nébulosité est diagnostiqué de manières diverses 

dans les modèles numériques et notre travail a montré qu'il était important de le 

prévoir correctement. Même en supposant que cela soit le cas, le problème essentiel 

restant à résoudre est alors celui de la distribution du contenu en eau à l'intérieur 

de la partie couverte de la maille. Cette information est certainement accessible 

à partir d'observations. On peut, par exemple, envisager d'utiliser les données 

ISCCP au format C l  (moyennes spatiales sur ( 2 . 5 0 ) ~  toutes :es trois heures) qui 

permettent d'aborder le problème à l'échelle planétaire de manière beaucoup plus 

précise que nous ne l'avons fait dans la première partie de ce travail. Des in- 

formations annexes (données micro-ondes (SSM/I), satellites géostationnaires, ...) 

peuvent fournir une caractérisation supplémentaire de la couverture nuageuse aux 

échelles spatiales inférieures. Dans ce contexte, il est intéressant de chercher à 

déterminer une relation diagnostique du taux de couverture nuageuse effective en 

fonction d'un certain nombre de paramètres à définir (type de temps, activité con- 

vective, contenu en eau moyen, écart-type de la distribution d'eau condensée, ...) 

prévisibles par le modèle numérique. 

Toutefois, la couverture nuageuse effective, telle qu'elle a été introduite dans cette 

étude dépend du domaine spectral. Dans un esprit de cohérence avec les autres 

processus physiques intervenant dans les modèles, il est certainement plus judi- 

cieux d'établir une relation diagnostique du taux de couverture nuageuse "vraie" 

et de découpler ensuite le problème à l'entrée du code de rayonnement. 
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