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Résumé/Abstract

Les nuages de glace de type cirrus sont reconnus comme ayant un impact radiatif important mais
encore mal déterminé sur le système Terre-atmosphère. Récemment, la constellation de satellites
A-Train a efficacement contribué à leur étude, grâce un panel d’instruments en parfaite synergie les
uns avec les autres. Dans cette thèse, nous proposons d’utiliser l’instrumentation de l’A-Train afin
d’étudier les propriétés optiques et radiatives des cirrus. Dans un premier temps, des données issues de
deux campagnes aéroportées sont utilisées, afin d’effectuer une validation des mesures du radiomètre
infrarouge spatial IIR. Nous montrons de très bonnes similitudes entre les mesures radiométriques
aéroportées et spatiales, ce qui permet de conclure à la validation de ces dernières. Une seconde
étude présente un algorithme développé dans le but de restituer l’épaisseur optique des cirrus et la
dimension effective des cristaux qui les composent, à partir des mesures de IIR. Nous montrons que
ses résultats sont en accord avec des mesures in situ et des produits opérationnels, mais remarquons
cependant que leur qualité pourrait être améliorée dans l’hypothèse d’une meilleure connaissance des
propriétés de nuages d’eau liquide sous-jacents. Une troisième étude propose donc une amélioration
de cet algorithme, permettant de restituer simultanément les propriétés d’une couche de nuage de
glace et de deux couches de nuage d’eau liquide. Cet algorithme ’multi-couches’ est appliqué sur un
grand nombre de cas, de manière à juger efficacement de la qualité de ses résultats. Des comparaisons
avec divers produits opérationnels montrent une bonne cohérence de nos restitutions.

Cirrus are cloud types that are recognized to have a strong but still poorly understood impact on
the Earth-atmosphere radiation balance. Recently, the A-Train satellite constellation has efficiently
contributed to the study of these clouds, due to a multitude of instruments in perfect synergism.
In this PhD research, several A-Train instruments have been used to study the optical and radia-
tive properties of cirrus. Firstly, with the help of the data from two airborne campaigns, we have
performed a validation of the measurements from the Infrared Imaging Radiometer (IIR) onboard
CALIPSO. We have observed strong similarities between the airborne and space borne radiometric
measurements, which allows validating the latter. A second study presents an algorithm developed in
order to perform retrievals of the optical thickness of cirrus and the effective size of their ice crystals
using IIR measurements. We demonstrate that these retrievals are perfectly coherent with in situ
measurements and operational products of IIR. It is nevertheless observed that better constraints
on the properties of liquid water clouds underneath cirrus layers could significantly improve the
retrievals. Therefore, a third study presents a modification of this algorithm, allowing us to simulta-
neously retrieve the properties of one cirrus layer and two layers of liquid water clouds underneath.
This ‘multi-layer’ algorithm is applied to a large amount of cases in order to assess its effectiveness.
Comparisons with several operational products indicate a good coherence of our retrievals.
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Introduction

Il ne fait aucun doute que les nuages ont depuis l’Antiquité passionné les Hommes qui leurs

ont associé, selon les époques, de nombreux attributs météorologiques, artistiques ou encore

théologiques [Cusset, 2003]. Bien que nos connaissances sur ces objets atmosphériques ont

aujourd’hui largement évolué, les nuages restent malgré tout une préoccupation majeure pour

de nombreuses communautés scientifiques. En plus de l’importance de leur étude pour une

bonne compréhension des phénomènes météorologiques, c’est également leur impact sur le

climat qui est un sujet de préoccupation majeur depuis quelques décennies [WCRP, 1986]. Il

est en effet reconnu que les nuages possèdent un impact radiatif extrêmement important sur le

système Terre-Atmosphère, et que cet impact reste encore mal déterminé [Forster et al., 2007].

Bien que leur impact radiatif puisse se comprendre assez simplement par une dualité entre

effet de serre et effet dit parasol (ou d’albédo), c’est précisément l’équilibre entre ces deux

effets qu’il est nécessaire de quantifier avec précision. De nombreuses études ont toutefois

montré que cet équilibre peut dépendre des propriétés optiques, radiatives ou microphysiques

des nuages, telles que leur épaisseur optique, la taille des particules qui les composent, ou

encore leur contenu en eau ou en glace [Hu and Stamnes, 2000, Zhang et al., 1999]. Les

nuages de glace, dont les cirrus, se montrent plus particulièrement problématiques puisque la

complexité et la variabilité de la forme des cristaux qui les composent rendent plus difficile

l’étude de leurs propriétés, et donc d’autant plus incertaine la description de leur impact sur

le climat [Lynch et al., 2002].

Pour ces raisons, de nombreuses campagnes aéroportées ont depuis les dernières décennies

été dédiées à l’étude des cirrus (par exemple FIRE [Ackerman et al., 1990], FRENCH [Brog-

niez et al., 2004], CIRCLE-2 [Gayet et al., 2011, Mioche et al., 2010], ou TC4 [Toon et al.,

2010] pour n’en citer que quelques-unes). Cependant, malgré l’importance primordiale de

celles-ci, de telles campagnes restent malheureusement trop ponctuelles pour permettre une

étude globale de ces nuages, qui peuvent recouvrir de 15% à près de 40% de la surface du

globe tout au long de l’année [Sassen et al., 2008]. C’est pourquoi l’utilisation de mesures

issues d’instruments spatiaux se montre indispensable à une étude complète et précise de ce

type de nuages. Il est par exemple possible de citer l’apport considérable de la mission ISCCP
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(International Satellite Cloud Climatology Project) [Rossow and Schiffer, 1991] qui a permis

depuis le début des années 1980 d’établir une climatologie de tous les types de nuages. Plus

récemment, c’est la mission A-Train qui se montre particulièrement efficace pour effectuer

une étude nouvelle et précise des phénomènes climatiques. Celle-ci implique en effet de nom-

breux satellites évoluant en formation serrée, et qui effectuent des mesures sur tout le globe

à l’aide d’un large panel d’instruments actifs et passifs parfaitement complémentaires. Parmi

ces satellites, CALIPSO (Cloud-Aerosol Lidar and Infrared Pathfinder Satellite Observation)

et CloudSat sont plus particulièrement dédiés à l’étude des nuages, et notamment des nu-

ages de glace grâce à des instruments comme le radiomètre infrarouge IIR (Infrared Imaging

Radiometer).

L’émergence récente de telles possibilités de synergies instrumentales a notamment par-

ticipé à la popularisation de l’utilisation de méthodes variationnelles dans les algorithmes

d’inversion. Ces méthodes permettent en effet de tirer facilement avantage d’un grand nom-

bre de mesures de manière à retrouver différents types de paramètres [Rodgers, 2000]. Elles

possèdent également l’avantage de permettre un traitement clair des erreurs de manière à

estimer une incertitude fiable sur les restitutions. Une telle estimation des incertitudes est en

effet indispensable afin de contraindre le plus précisément possible les informations fournies

aux modèles climatiques. De nombreux algorithmes opérationnels utilisent donc aujourd’hui

l’estimation optimale afin de restituer des propriétés d’une ou de plusieurs couches de nuages

de glaces, comme par exemple l’algorithme DARDAR (raDAR/liDAR) développé par Delanoë

and Hogan [2008, 2010]. Il faut noter qu’il est cependant encore assez rare de rencontrer des

algorithmes permettant de restituer simultanément les propriétés de nuages de glace et d’eau

liquide, puisque les algorithmes se concentrent en général sur un seul type de nuage. Il sera

néanmoins montré dans cette thèse qu’une mauvaise connaissance des propriétés de nuages

d’eau liquide sous-jacents aux nuages de glace peut avoir un impact conséquent sur la qualité

des restitutions des propriétés de ces derniers. Ces conclusions rejoignent les observations de

travaux tels que ceux de Watts et al. [2011] qui observent une claire amélioration de la qualité

des restitutions de propriétés de nuages de glace lorsque les propriétés de nuages d’eau liquide

sous-jacents sont simultanément retrouvées. C’est pourquoi il est important de considérer les

cas de doubles couches entre nuages d’eau et de glace, afin d’obtenir non seulement une in-

formation beaucoup plus complète sur les propriétés nuageuses de la colonne atmosphérique,

mais également de manière à optimiser la qualité des restitutions des propriétés de chaque
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couche.

C’est donc dans ce cadre que s’inscrit cette thèse, qui est dédiée à l’étude des propriétés

optiques, radiatives et microphysiques de nuages de glace, en s’appuyant sur les possibilités

de synergies qu’offrent des mission spatiales telles que l’A-Train. Au fil de ce manuscrit,

des informations tirées d’instruments participant à cette mission sont donc analysées, puis

utilisées de manière à restituer des propriétés de nuages de glace par l’intermédiaire d’une

méthode variationnelle. Ces propriétés sont restituées premièrement dans des cas d’inversions

mono-couches, puis dans des cas d’inversions multi-couches (ensembles avec des propriétés

de nuages d’eau liquide). Pour une meilleure clarté dans la présentation des résultats de

nos diverses études, cette thèse est divisée en cinq chapitres principaux qui sont brièvement

décrits ci-dessous :

Le premier chapitre à pour but de poser les bases sur lesquels reposent les études effec-

tuées durant cette thèse. Pour ce faire, celui-ci démarre donc par une description générale

des différents genres nuageux, avant de présenter quelques moyens utilisés pour l’étude des

nuages de glace de genre cirrus que nous traiterons plus particulièrement. Celui-ci se poursuit

alors par une introduction de quelques propriétés optiques, radiatives et microphysiques de

nuages de glace qui seront utiles au fil de cette thèse. Avant de conclure ce chapitre, une

dernière partie traite de l’impact des cirrus sur le climat, en présentant également une brève

climatologie de ces nuages.

Cette thèse se poursuit ensuite sur un chapitre dédié à la présentation de deux campagnes

aéroportés, appelées CIRCLE-2 et Biscay ’08, qui seront très largement utilisées dans nos

études. Dans ce chapitre le lecteur pourra donc trouver une présentation générale de ces

campagnes, mais également une présentation plus détaillée de trois journées d’études dites

‘optimales’. Les instruments de télédétection ou in situ qui furent utilisés durant ces cam-

pagnes y sont également décrits.

Le troisième chapitre de cette thèse traite de la validation des mesures de niveau 1 du

radiomètre infrarouge IIR. Cette étude représente la première validation aéroportée de cet

instrument, qui sera ensuite placé au centre de nos travaux. Ce chapitre commence donc par

une présentation détaillée de ce radiomètre, puis décrit le protocole suivit pour sa validation

grâce aux mesures de télédétection effectuées durant CIRCLE-2 et Biscay ’08. Les résultats

de cette validation sont ensuite présentés, et analysés.
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Une fois les mesures du radiomètre IIR validées, celles-ci sont utilisées dans le quatrième

chapitre de manière à restituer des propriétés de cirrus telles que l’épaisseur optique et le

diamètre effectif de leurs cristaux. Afin d’obtenir la meilleure description possible des erreurs

associées à nos restitutions, une méthode d’estimation optimale est utilisée. La première partie

de ce chapitre est donc dédiée à effectuer une présentation détaillée du fonctionnement de cette

méthode, ainsi que des différentes sources d’incertitudes qui sont à considérer. Ce chapitre

se poursuit sur une étude de contenu en information qui permet de mieux appréhender les

résultats de nos inversions. Ces derniers sont ensuite présentés, puis comparés à des mesures

in situ effectuées durant CIRCLE-2 et aux résultats de l’algorithme opérationnel de IIR.

Enfin, une analyse des erreurs est effectuée de manière à mieux comprendre les limites de

notre algorithme.

Enfin, le cinquième chapitre de cette thèse présente une amélioration de l’algorithme

d’inversion décrit dans le chapitre 4. Le ‘nouvel’ algorithme aura pour objectif de restituer si-

multanément les propriétés d’une couche de nuage de glace et de deux couches de nuage d’eau

liquide sous-jacentes. Cette amélioration permet alors de corriger quelques possibles défauts

aperçus dans l’algorithme original, mais également d’obtenir une description beaucoup plus

complète de la colonne atmosphérique. La première partie de ce chapitre présente donc les

modifications appliquées à l’algorithme utilisé dans le chapitre 4. Un cas d’étude est ensuite

présenté afin de mieux comprendre les capacités du nouvel algorithme. Enfin, des résultats

de restitutions effectuées le long d’orbites complètes sont illustrés dans la dernière partie de

ce chapitre, avant d’être comparés à divers produits d’algorithmes opérationnels restituant

indépendamment des propriétés de nuages de glace et d’eau liquide.



Chapitre 1

Les nuages de glace de type cirrus

1.1 Introduction

Ce chapitre a pour objectif principal de décrire de manière claire le contexte dans lequel se

trouve notre étude. Pour cela il semble important de définir dans un premier temps ce que

sont les nuages de glace, ainsi que leur place parmi les autres catégories nuageuses. C’est

donc ici le but du premier paragraphe de ce chapitre, qui se propose de définir les différentes

classifications nuageuses, ainsi que la spécificité des nuages de glace et des cirrus en particulier.

Dans un second temps sont présentées de manière générale les méthodes les plus utilisées pour

l’étude des cirrus, c’est à dire les missions aéroportées et spatiales. Ce paragraphe ne se veut

pas être une énumération complète des différentes missions dédiées à l’étude de ces nuages,

mais décrit plutôt quelques-unes d’entre elles, dont la mission spatiale A-Train qui est à la

base de cette thèse. Quelques résultats de mesures in situ y sont également présentés de

manière à appuyer l’importance de l’étude des nuages de glace. Dans un troisième temps il

semble judicieux, avant de poursuivre ce manuscrit, de présenter quelques grandeurs servant à

décrire les propriétés optiques, microphysiques et radiatives de ces nuages. Enfin, ce chapitre

se termine par une discussion sur l’importance de l’étude des cirrus, à travers une brève

climatologie et une présentation de la problématique liée à leur impact radiatif.

1.2 Définitions et Généralités

1.2.1 Histoire de nuages: Nomenclatures et Classifications

L’observation de l’atmosphère révèle un large panel de structures nuageuses qu’il n’est pas,

à première vue, aisé de caractériser. C’est au début du xixe siècle que la météorologie se

11



12 Chapitre 1. Les nuages de glace de type cirrus

développe au point que les scientifiques ressentent le besoin de nommer et de regrouper les

nuages suivant leurs caractéristiques. Le premier à s’y intéresser fut le naturaliste français

Lamarck qui, en 1802, distingua cinq groupes principaux de nuages. Lamarck n’a pas encore

une connaissance précise de leur composition, qu’il qualifie alors de brume. Sa classifica-

tion se base donc sur leurs formes : nuages en voile, attroupés, pommelés, en balayures et

groupés. Les cirrus, ou nuages en balayures, sont décrits comme étant peu épais, étendus,

et ressemblant à des coups de pinceau. Leur intérêt principal concerne alors les renseigne-

ments qu’ils fournissent sur les changements météorologiques, et sur la direction des vents

en altitude [Lamarck, 1802]. Ce n’est qu’un an plus tard, en 1803, que le chimiste anglais

Howard publie une classification qui restera à la base de celle utilisée aujourd’hui. Celle-ci a

l’avantage d’utiliser des termes latins et d’être beaucoup plus détaillée que celle de Lamarck.

Il y regroupe sept catégories de structures nuageuses : trois principales, qui sont les cirrus

(fibreux), les cumulus (verticalement larges), et les stratus (étendus), ainsi que quatre autres

catégories intermédiaires (ou composées) qui sont les cirrocumulus, cirrostratus, cumulostratus

et les cumulocirrostratus - ou nimbus. Howard poursuit également plus loin sa classification

en traitant de la composition et de la formation des structures nuageuses [Howard, 1803].

Au cours du xixe siècle de nombreuses classifications et nomenclatures apparaissent et

évoluent, ce qui commence à nuire à la communication entre les scientifiques. C’est ce

qu’observe au cours de ses voyages le météorologue écossais Abercrombie, qui décide en 1887 de

publier une Suggestion de nomenclature internationale pour les nuages [Abercrombie, 1887].

Cette nomenclature contient dix groupes nuageux classés en fonction de leurs altitudes, dont

les cirrus, les cirrostratus et les cirrocumulus parmi les nuages hauts. Cette nomenclature

s’imposa, au point qu’elle fut reprise en 1896 dans la première édition de l’Atlas international

des nuages [Hildebrandsson et al., 1896] sous la forme qui est toujours en vigueur aujourd’hui.

L’Organisation Météorologique Mondiale (OMM), dans son édition la plus récente de l’Atlas

[OMM, 1987], classe ainsi les nuages en dix genres principaux qui sont répartis dans trois

étages en fonction de leurs altitudes (voir le tableau 1.1).

Le classement des genres nuageux dans ces étages est complexe car certains nuages peuvent

être verticalement étendus. Leur répartition se fait en général de la manière présentée dans

le tableau 1.2. Les nuages dont un astérisque est accolé à leur nom correspondent aux nuages

pouvant se retrouver dans différents étages. Par exemple les nimbostratus se trouvent toujours

dans l’étage moyen, mais peuvent également s’étendre vers les étages supérieurs et inférieurs.
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Étage Régions Polaires Régions Tempérées Régions Tropicales

Supérieur 3 - 8 km 5 - 13 km 6 - 18 km

Moyen 2 - 4 km 2 - 7 km 2 - 8 km

Inférieur Surface - 2 km Surface - 2 km Surface - 2 km

Tableau 1.1: Répartition moyenne des étages nuageux en fonction de la zone géographique. [OMM, 1987]

Étage Genre

Supérieur Cirrus, Cirrostratus, Cirrocumulus

Moyen Altocumulus, Altostratus*, Nimbostratus*

Inférieur Stratocumulus, Stratus, Cumulonimbus*, Cumulus*

Tableau 1.2: Classification des structures nuageuses par étages. [OMM, 1987]

De même pour les cumulonimbus et les cumulus, que l’on retrouve toujours dans l’étage

inférieur, mais qui peuvent s’étendre beaucoup plus haut dans la troposphère. La figure 1.1

permet de bien rendre compte de cette classification.

Figure 1.1: Schématisation de la répartition des genres nuageux dans les étages troposphériques. (source

Météo-France)
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1.2.2 Les nuages de glace

Les nuages de glace se trouvent presque exclusivement dans l’étage supérieur de la tro-

posphère, comme défini précédemment. Il est cependant important de bien distinguer les

trois genres de nuages que l’on y rencontre, c’est à dire les cirrus, les cirrocumulus et les

cirrostratus. Il faut noter qu’il existe un grand nombre d’espèces et de variétés à chacun

de ces genres nuageux, mais qui ne seront pas énumérées en détail ici par souci de brièveté.

L’Organisation Météorologique Mondiale en donne les définitions suivantes [OMM, 1987] :

• Cirrus (Ci) : Nuages détachés ayant la forme de filaments délicats de couleur blanche

(voir figure 1.2a). Ils sont composés presque exclusivement de cristaux de glace.

• Cirrostratus (Cs) : Nuages ressemblant à un voile transparent, d’apparence fibreux, qui

s’étendent de manière à recouvrir partiellement ou totalement le ciel (voir figure 1.2b).

Ils se composent principalement de cristaux de glace.

• Cirrocumulus (Cc) : Nuages fins composés de petits éléments ayant la forme de grains,

arrangés de manière plus ou moins régulière (voir figure 1.2c). Ils sont composés presque

exclusivement de cristaux de glace. La présence d’eau surfondue est possible mais celle-

ci se transforme très rapidement en glace.

Les nuages de genre cirrus se distinguent donc des cirrocumulus par leurs aspects fibreux,

et des cirrostratus par leurs aspects discontinus et moins étendus. Il faut enfin noter qu’il est

tout à fait possible, dans certaines conditions, de retrouver des cristaux de glace de manière

moins importante dans d’autres genres de nuages comme les altocumulus, les altostratus, les

cumulonimbus ou encore les nimbostratus.

!"#$ !%#$ !&#$

Figure 1.2: Photographie de nuages de glace de type cirrus (a), cirrostratus (b) et cirrocumulus (c).
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1.3 L’étude des cirrus

C’est à partir du milieu du xxe siècle que la météorologie moderne, et plus particulièrement

la recherche sur les cirrus, se développe réellement. Ce bond en avant est essentiellement dû

à l’avènement des technologies nouvelles permettant d’étudier les cirrus de manière in situ et

globale. Dès lors, une grande quantité de missions dédiées à leurs études ont vu le jour, dont

parmi elles de nombreuses campagnes aéroportées et spatiales.

1.3.1 Observations aéroportées et importance des mesures in situ

des cristaux de glace

On attribue la première campagne aéroportée dédiée à l’étude des cirrus au géophysicien

allemand Weickmann qui, vers la fin de la seconde guerre mondiale, effectue des mesures in

situ de la forme et de la taille de leurs cristaux de glace [Weickmann, 1945, 1947]. S’en sont

suivies un très grand nombre de campagnes aéroportées, comme par exemple les campagnes

FIRE (First ISCCP Project Regional Experiment) de 1989 à 1995 [Ackerman et al., 1990,

Heymsfield and Miloshevich, 1995, Heymsfield et al., 1990], la campagne ICE (International

Cirrus Experiment) en 1989 [Raschke et al., 1990], EUCREX (EUropean Cloud Radiation

EXperiment) en 1993 et 1994 [Sauvage et al., 1999], FRENCH (Field Radiation Experiment

on Natural Cirrus and High-level clouds) en 2001 [Brogniez et al., 2004] ou plus récemment

la campagne TC4 (Tropical Composition, Cloud and Climate Coupling) en 2007 [King et al.,

2010, Toon et al., 2010]. Toutes ces campagnes furent d’innombrables sources d’informations

sur la composition des cirrus, mais aussi sur les phénomènes liés à leur formation et à leur

évolution.

Lors de campagnes aéroportées, les avions embarquent un grand nombre d’instruments

de mesures actifs et passifs tels que des lidars ou des radiomètres. Toutefois, l’énorme

avantage de ces campagnes réside dans la possibilité d’utiliser des instruments permettant

d’effectuer des mesures in situ. Ces instruments apportent toutes sortes d’informations sur

la forme et la taille des cristaux de glace, ou encore sur le contenu en glace des nuages. C’est

ce que l’on décrit généralement étant comme les propriétés microphysiques des nuages de

glace. Certains de ces appareils effectuent donc des mesures optiques, comme par exemple les

sondes PMS (Particle Measurement System’s) 2D-C (Two-Dimensional Cloud) [Heymsfield
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and Baumgardner, 1985], PMS 2D-S (Two-Dimensional Stereo) [Lawson et al., 2006], PMS

FSSP (Forward-Scattering Spectrometer Probe) [Knollenberg, 1981] ou encore l’imageur de

particules CPI (Cloud Particle Imager) [Lawson et al., 2001]. Le lecteur pourra retrouver

plus d’informations sur certains de ces instruments dans le prochain chapitre de cette thèse.

D’autres instruments de mesures ont également été développés de manière à collecter et ob-

server des échantillons de glace [Heymsfield and Miloshevich, 1995]. La figure 1.3a permet de

donner un parfait exemple de relevés in situ de particules de glace. On y remarque que, dû à

un phénomène de sédimentation nuageuse, la taille des cristaux augmente considérablement

vers la base du cirrus. Ce phénomène altère également la forme des cristaux, de manière à

composer des agrégats extrêmement complexes.

1160 P. Yang et al. / Journal of Quantitative Spectroscopy & Radiative Transfer 79–80 (2003) 1159–1169

retrieval of cirrus optical thickness from visible wavelength re!ectance measurements can lead to
underestimation or overestimation of the actual optical thickness by a factor that can easily exceed
3. Because of the importance of ice crystal morphology, a number of studies have been carried
out to calculate the single-scattering properties of ice crystals for various shapes [3,4], although a
pristine hexagonal geometry, such as hexagonal columns, is assumed frequently for ice crystals in
many applications.
Cirrus microphysical measurements conducted by Heyms"eld and colleagues using balloon-borne

ice crystal replicators (e.g. [5]) show that the shapes and sizes of ice crystals vary with height
within midlatitude cirrus. Midlatitude cirrus tend to form in ascending air parcels where the updraft
velocities are relatively low, typically less than 100 cm s−1. Once formed, ice crystals tend to undergo
“size sorting” and growth that lead the smallest particles to reside near cloud top and the largest
particles to reside near cloud base (Fig. 1).
A generalized midlatitude cirrus cloud can be described as being composed of three layers.

Small pristine ice crystals with aspect ratios (the ratio of particle length to particle diameter) of

Fig. 1. (left panel) A vertical sampling of crystals obtained by a replicator on 25 November 1991 during the First ISCCP
Field Experiment (FIRE, ISCCP refers to the International Satellite Cloud Climatology Project) in Co#eyville, Kansas
(after Heyms"eld and Iaquinta [5] with permission of the American Meteorological Society). (right panel) The ice crystal
morphologies in cirrus clouds that have been suggested for light scattering and radiative transfer calculations.

Figure 1.3: (a) : Mesures par ballons sondes effectuées dans le cadre de la campagne FIRE-II le 21 Novembre

1994, à l’aide d’un Cloud Particle Replicator [Heymsfield and Iaquinta, 2000]. (b) : Modèles de cristaux

pouvant correspondre aux mesures in situ. [Yang et al., 2003]

L’apport de telles mesures est par conséquent extrêmement important dans le but d’étudier

la forme des cristaux qui composent les nuages de glace, et ainsi de pouvoir simuler les pro-

priétés radiatives de ceux-ci dans les modèles climatiques. De nombreux modèles de particules

voient donc le jour en se basant sur des formes de cristaux purs telles que celles tabulées par
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Magono and Lee [1966] (Solid Column, Hollow Column, Hexagonal Plate, ...). Ceux-ci sont

développés de manière à rendre compte des observations in situ et des mesures de télédétec-

tion, afin de pouvoir simuler avec précision l’interaction entre les particules de nuages et les

radiations incidentes. Ces modèles peuvent ainsi correspondre à des cristaux uniques purs

(comme par exemple ceux développés par Yang and Liou [1998] ou Yang et al. [2003]), ou

contenant des inclusions de bulles d’air ou de poussières (comme le modèle IHM développé par

Labonnote et al. [2000]). Cependant, l’utilisation de cristaux purs peut montrer des limites

au vu de la complexité des cristaux. Par conséquent d’autres modèles basés sur des ensembles

de cristaux voient également le jour, comme les modèles d’ensemble de particules hexagonales

de Baran and C.-Labonnote [2007] ou les mélanges de Baum et al. [2005, 2010]. Des exemples

de modèles de cristaux uniques purs, ainsi que des mélanges pouvant correspondre à la réalité

in situ, peuvent être observés sur la figure 1.3b.

1.3.2 Observations satellitaires : la mission A-Train

Malgré la quantité et la qualité des informations amenées par les campagnes aéroportées,

l’utilisation de moyens d’observation spatiaux est une nécessité dans le but d’étudier de

manière globale et continue les cirrus. Depuis le lancement des premiers satellites météorologiques

avec TIROS-1 en avril 1960, le développement d’instruments capables d’effectuer des mesures

depuis l’espace n’a cessé de s’accélérer. Il faut notamment citer l’importance de la mission

ISCCP (International Satellite Cloud Climatology Project) qui a effectué depuis 1982 une

étude complète des nuages à partir de mesures radiométriques [Rossow and Schiffer, 1991].

Les scientifiques ont aujourd’hui à leur disposition des instruments tels que des radars,

des lidars ou encore des radiomètres pouvant effectuer des mesures multi-spectrales, multi-

angulaires et parfois même polarisées du système Terre-atmosphère à chaque instant. L’utilisation

de chacun d’entre eux apporte donc une information précieuse et unique sur l’état de la Terre

et de l’atmosphère. Cependant une synergie entre tous ces instruments pourrait permettre

d’obtenir un panel d’informations qui serait beaucoup plus exploitable. C’est ici le projet que

propose l’agence spatiale américaine NASA (National Aeronautics and Space Administration)

lorsqu’elle lance en 2002 le premier satellite de la mission A-Train, qui a pour but d’effectuer

une étude nouvelle et précise des phénomènes climatiques. Cette mission est aujourd’hui com-

posé de cinq satellites volant en formation rapprochée, et effectuant chaque jour des mesures
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quasi-simultanées sur l’ensemble du globe. Ces satellites sont représentés sur la figure 1.4.

Figure 1.4: Satellites composant la mission spatiale A-Train (source NASA)

Le premier d’entre eux, Aqua, fut lancé durant le mois de mai 2002 dans le but d’étudier

le cycle de l’eau sur Terre. Il embarque entre autre le spectroradiomètre MODIS (Moderate

Resolution Imaging Spectroratiometer) qui effectue des mesures radiatives dans 36 canaux

mesurant dans des longueurs d’ondes allant de 0.4 à 14.4 µm. En juillet 2004, Aura fut

lancé avec quatre instruments passifs à son bord afin d’étudier la chimie et la dynamique

de l’atmosphère. Quelques mois plus tard, en décembre 2004, c’est au tour de PARASOL

d’être lancé en collaboration avec le Centre National d’Etudes Spatiales (CNES). Celui-ci em-

barque l’instrument POLDER (POLarization and Directionality of the Earth’s Reflectance)

qui possède la capacité unique d’effectuer des mesures de luminances polarisées et multi-

directionnelles dans neuf canaux spectraux allant de 0.44 à 1.02 µm. PARASOL dérive

actuellement de l’A-Train, qu’il devrait définitivement quitter fin 2012. Enfin, en avril 2006,

ce sont les deux satellites CloudSat et CALIPSO (Cloud-Aerosol Lidar and Infrared Pathfinder

Satellite Observation) qui sont lancés simultanément. Tous deux sont spécialisés dans l’étude

des nuages ainsi que des aérosols. CloudSat embarque le radar CPR (Cloud Profiling Radar)

qui effectue des mesures à 94 GHz, et CALIPSO embarque la caméra à grand champ WFC

(Wild Field Camera), le lidar CALIOP (Cloud-Aerosol LIdar with Orthogonal Polarization)

et le radiomètre infrarouge IIR (Imaging Infrared Radiometer). Les caractéristiques de ces

deux derniers instruments seront développées plus en détail par la suite. Un résumé de ces

satellites, ainsi que de leurs instrumentations et missions principales, est reporté dans le

tableau 1.3.
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Satellite Lancement Etude principale Instruments

Aqua Mai 2002 Cycle de l’eau AIRS; AMSR-E; AMSU-A

CERES; HSB; MODIS

Aura Juil. 2004 Chimie et dynamique HIRDLS; MLS; OMI; TES

de l’atmosphère

PARASOL Dec. 2004 Nuages et aérosols POLDER

CALIPSO Avr. 2006 Nuages et aérosols CALIOP; IIR; WFC

CloudSat Avr. 2006 Nuages CPR

Tableau 1.3: Liste des satellites de l’A-Train en 2011

1.4 Propriétés optiques, radiatives et microphysiques des

nuages de glace

Les propriétés microphysiques, radiatives, et optiques des nuages de glace servent à donner

une description précise de la composition interne de ces nuage et de l’ensemble des interactions

qu’ils peuvent avoir avec différents types de rayonnements (comme celui du Soleil, de la Terre,

ou d’instruments de mesure). Il faut toutefois noter que les distinctions entre ces groupes de

propriétés nuageuses sont parfois faibles, et que beaucoup d’interconnexions existent entre

celles-ci. La répartition en trois sous-groupes est donc ici effectuée plus dans un but de clarté

que de classification. Les propriétés radiatives sont en général celles qui possèdent la définition

la plus large, et qui sont également les plus importantes d’un point de vue climatique. Elles

décrivent l’ensemble des effets radiatifs globaux liés aux nuages, tels que l’absorption, la

diffusion ou la réflexion. Cependant, afin de décrire proprement ces propriétés radiatives

nuageuses, il est également important de définir des propriétés optiques (comme celles reliées

aux phénomènes de diffusions), et microphysiques (qui sont une caractéristique intrinsèque

de la composition du nuage).

La partie qui suit n’a bien entendu pas pour but de décrire en détail toutes les propriétés des

nuages de glace, qui sont parfaitement détaillées dans un grand nombre d’ouvrages complets

[Hansen and Travis, 1974, Lenoble, 1993, Liou, 2002], mais plutôt de proposer un bref résumé
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de celles qui seront utiles au fil de cette thèse. Afin de présenter ces propriétés, une approche

physique du point de vue de l’observation a été choisie dans ce paragraphe. Il faut noter

que la plupart des propriétés décrites ci-dessous sont généralisables à toutes les formes de

nuages, ou de composants atmosphériques. Enfin, les propriétés radiatives et optiques sont

logiquement dépendantes de l’indice complexe des cristaux, et donc de la longueur d’onde du

rayonnement incident. Cette dépendance n’est cependant pas explicitée par la suite pour des

raisons de clarté.

1.4.1 Propriétés radiatives

Avant de traiter les propriétés décrivant l’interaction entre les nuages de glace et un ray-

onnement incident, il est bon de spécifier les différentes façons de décrire ce dernier. Tout

rayonnement contient une énergie, notée Q, qui est exprimée en Joules. Une variation de cette

énergie dans un intervalle de temps donné représente alors la puissance radiative φ, exprimé

en Watts. A partir de là, il est possible de définir le flux radiatif F (que l’on appelle égale-

ment éclairement lorsque celui-ci est reçu par une surface), ainsi que la luminance L. Le flux

radiatif correspond à la quantité de puissance radiative reçue ou émise par une surface S, alors

que la luminance correspond à la quantité de ce même flux qui est contenue dans un angle

solide ω. Ces relations sont reproduites dans l’équation 1.1. Dans la suite de ce paragraphe,

la luminance est utilisée pour rendre compte des phénomènes radiatifs car elle représente la

grandeur radiative la plus complète. Cependant l’ensemble des relations exprimées ci-dessous

sont également valables en terme de flux et de puissance radiative.

φ =
dQ

dt
(en W), F =

dφ

dS
(en W.m−2), L =

dφ

dSdω
(en W.m−2sr−1) (1.1)

L’un des phénomènes radiatifs les plus observable est l’atténuation de la lumière à travers

une couche nuageuse. Celle-ci traduit, de manière générale, la présence de phénomènes

d’absorption et/ou de diffusion par les particules qui composent le nuage. On peut décrire

une variation de la luminance le long d’un trajet optique l de la manière suivante:

dL = −σext(l)Ldl , (1.2)

où σext représente le coefficient d’extinction volumique (en m−1). C’est ce que l’on appelle

la loi de Beer-Lambert. Il faut noter que cette équation est en fait un cas particulier de
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l’équation de transfert radiatif, dans le cas où les apports de luminance par phénomènes

de diffusion multiple et d’émission sont ignorés (voir Annexe A pour plus de détail). Cela

correspond aux cas des nuages optiquement fins, ce qui est parfaitement compatible avec les

cirrus. Cependant les définitions données ci-dessous restent tout à fait valables en présence

de diffusion multiple et d’émission.

L’intégration de l’équation 1.2 exprime alors l’atténuation de la luminance incidente Linc
le long du trajet optique l. L’épaisseur optique d’extinction τext d’un nuage correspond donc

à l’intégration du coefficient d’extinction le long de ce trajet optique, allant de la base au

sommet de celui-ci, comme le traduit l’équation 1.3.

L(l) = Linc exp[−
∫ top

base

σext(l)dl] = Linc exp[−τext] (1.3)

Comme tout corps physique, les nuages de glace absorbent une partie du rayonnement

incident, qu’ils réémettent ensuite en suivant la loi de Planck. Le raisonnement présenté dans

les équations 1.2 et 1.3 pour l’extinction totale peut ainsi tout à fait être réédité pour les

phénomènes d’absorption, de manière à définir un coefficient volumique d’absorption σabs et

une épaisseur optique d’absorption τabs. Ceux-ci caractérisent ainsi la part d’atténuation de la

luminance incidente qui est uniquement due aux phénomènes d’absorption. Les phénomènes

de diffusion sont donc dans ce cas totalement ignorés. Mais il est également possible dans

le cas de diffusion par le nuage, de définir de la même manière un coefficient volumique de

diffusion σdiff et une épaisseur optique de diffusion τdiff qui ne prennent pas en compte les

phénomènes d’absorption. Les coefficients volumiques peuvent alors logiquement être reliés

de la manière suivante :

σext = σabs + σdiff . (1.4)

L’épaisseur optique d’extinction caractérise donc l’atténuation totale du rayonnement in-

cident par le nuage. Pour associer un ordre de grandeur à celle-ci, il est possible de citer

par exemple le travail de Sassen and Cho [1992]. Ces derniers ont étudié l’épaisseur optique

visible des cirrus, mesurée par lidar durant la campagne FIRE, afin d’y associer quelques

propriétés d’observation qui sont regroupées dans le tableau 1.4. On y découvre que les cirrus

ayant une épaisseur optique d’extinction inférieure à 0.03 sont invisibles à l’oeil nu. Les cirrus

fins, qui permettent de laisser transparaître la couleur du ciel clair, ont une épaisseur optique

inférieure à 0.3. Si celle-ci est supérieure à 3, alors on peut considérer qu’il s’agit là d’un
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nuage de type cirrostratus, qui est beaucoup plus opaque.

Catégories Intervalle d’épaisseur optique Observation

Sous-visibles < 0.03 Invisible dans le ciel

Fins 0.03 - 0.3 Translucides avec couleur bleutée

Opaques 0.3 - 3.0 Apparaissent blanc

Cirrostratus > 3.0 Le disque du soleil devient indistinct

Tableau 1.4: Catégories de cirrus selon leur intervalle d’épaisseur optique [Sassen and Cho, 1992]

1.4.2 Diffusions simples par les cristaux de glace

Des phénomènes de diffusions sont bien présents dans les nuages de glace, comme en témoigne

par exemple la présence de photo-météores tels que les halos. Ceux-ci peuvent être observés

en présence de cirrus ou de cirrostratus, à des angles de 22° et 46° par rapport à la direction

d’incidence solaire. Un exemple de halo de 22° est observable sur la figure 1.5. Ceux-ci sont

formés par la diffusion de la lumière par des cristaux de glace ayant une forme majoritairement

hexagonale. Les diffusions dues aux rayons traversant le cristal hexagonal entre deux faces

latérales forment le halo de 22°, alors que le halo de 46° est formé par un rayon diffusé en

pénétrant par une base de l’hexagone et en ressortant par une face latérale.

Figure 1.5: Halo de 22° vue en présence d’un cirrus
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Les phénomènes de diffusion simple peuvent être décrits de manière générale en établissant

une relation entre les vecteurs de Stockes (qui décrivent l’état d’une onde électromagnétique)

et une matrice de diffusion [van de Hulst, 1957]. En considérant la lumière incidente comme

étant non polarisée (ce qui est le cas pour le Soleil) et en supposant les cristaux orientés de

manière aléatoire, la luminance diffusée peut être directement reliée à la luminance incidente

par ce que l’on appelle la fonction de diffusion, notée f. Cette fonction est dépendante de

l’angle entre le rayonnement incident et le rayonnement diffusé, appelé angle de diffusion Θ.

On peut noter que l’intégration de cette fonction de diffusion est égale à la valeur du coefficient

volumique de diffusion σdiff . On défini finalement la fonction de phase p(Θ) en normalisant

la fonction de diffusion de la manière suivante :

p(Θ) =
4π

σdiff

f(Θ) . (1.5)

Une telle normalisation rend ainsi la fonction de phase indépendante du nombre de particules.

Au final, la fonction de phase est normalisée de la façon suivante :

1

2

∫ 1

−1

p(Θ) sin(Θ)dΘ = 1 . (1.6)

La figure 1.6 représente un exemple de fonction de phase correspondant à différents modèles

de cristaux de glace. On y remarque pour des cristaux hexagonaux (trait continu) la présence

des deux pics à 22° et 46°, caractéristiques des halos. Ces pics de diffusion sont logiquement

absents lorsque le cirrus est composé d’agrégats (traits discontinus).

La part de rayonnement diffusé par rapport au rayonnement total atténué est indiqué par

l’albédo de diffusion simple $0 tel que :

$0 =
σdiff

σext
. (1.7)

Ainsi, un albédo de diffusion simple nul exprime le fait que les phénomènes de diffusion sont

totalement absents, alors qu’au contraire une valeur unitaire traduit l’absence d’absorption.

Une autre propriété utile à l’étude des cirrus est le facteur d’asymétrie, noté g. Ce

paramètre donne une indication de la direction privilégiée par la diffusion, et est compris

entre -1 et 1. Par exemple un facteur d’asymétrie égale à 1 est caractéristique d’un cas de

diffusion totalement vers l’avant, alors qu’une valeur de -1 indique une rétrodiffusion totale.

Une diffusion isotrope correspond par conséquent à un facteur d’asymétrie nul. On défini en
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typical halo features of the randomly oriented hexagonal ice column at 22! and 46! and the ‘‘ice
bow’’ region at around 150!. As ice crystals become more complex and randomised as represented
by the polycrystal and ice aggregate the 46! halo feature completely vanishes and the 22! halo is
significantly reduced in intensity. Also, the backscattering region becomes more flat and
featureless beyond a scattering angle of 100!. The analytic phase function is featureless and flat
beyond a scattering angle of about 95!. Note also though that the polycrystal has enhanced side-
scattering intensity between about 50! and 90!, and less backscattering intensity beyond a
scattering angle of about 140!. On the other hand although the ice aggregate model reduces the
22! halo significantly, due to surface roughening [24], the side scattering is the same as a single
hexagonal ice column between the scattering angles of 60! to 110!. This is not too surprising since
the ice aggregate is composed of individual hexagonal elements. Featureless phase functions can
also be produced by the inclusion of spherical air bubbles and aerosol [25] and distorting the
hexagonal ice column [26].
The asymmetry parameter predicted by each of these geometrical models is critical as the choice

of asymmetry parameter has an important impact on climate models [64]. The asymmetry
parameter of the polycrystal is 0.74, for the ice aggregate it is 0.77, and for the case of the
hexagonal ice column shown in Fig. 4 it is 0.75, though this can vary due to the increase of
hexagonal column aspect ratio with size, and the g value could be as large as 0.84, see Refs.
[48–51] these asymmetry parameters have been calculated assuming a non-absorbing wavelength.
Also, the asymmetry parameter of the polycrystal and ice aggregate will not change with size since
their aspect ratio is invariant with size. Given that the reflected incident solar radiation, R, is
approximately R " 1# g, assuming the single-scattering albedo to be unity, then the relative
difference in R between the polycrystal and hexagonal ice column assuming a g value of 0.84 is
38%. Such a difference could have a significant impact on climate modelling and it is for this
reason that knowing a representative value of g is important. Estimations of the asymmetry
parameter in actual cirrus cloud are now possible using the Cloud Integrating Nephelometer

ARTICLE IN PRESS

Fig. 4. Various ice crystal scattering phase functions plotted as a function of scattering angle showing the polycrystal
(dotted line), hexagonal column (full line), hexagonal aggregate (dashed line), and analytic phase function (dashed-
dotted line). The phase functions were calculated assuming an incident wavelength of 0:55 mm and each crystal
maximum dimension was 25 mm with an aspect ratio close to unity.

A.J. Baran / Journal of Quantitative Spectroscopy & Radiative Transfer 89 (2004) 17–3624

Figure 1.6: Fonction de phase à 0.55µm en fonction de l’angle de diffusion, correspondant à différents types

de cristaux dont des cristaux hexagonaux (trait pleins), à des agrégats (tirés). [Baran, 2004]

général ce paramètre comme étant le cosinus moyen de l’angle de diffusion, comme indiqué

dans l’équation 1.8. Une explication plus détaillée du lien entre la fonction de phase et le

facteur d’asymétrie est donnée dans l’annexe A.

g =< cos(Θ) >=

∫ 1

−1
p(Θ) cos(Θ)d(cos(Θ))∫ 1

−1
p(Θ)d(cos(Θ))

(1.8)

Le coefficient volumique d’extinction σext, le facteur d’asymétrie g et l’albédo de diffusion

simple $0 sont extrêmement importants dans les calculs radiatifs ainsi que dans la modéli-

sation des propriétés optiques de cristaux de glace. De manière générale un ensemble de ces

coefficients est souvent associé à des propriétés microphysiques telles que la taille des cristaux

ou le contenu en glace.

1.4.3 Propriétés microphysiques

La caractérisation d’une taille représentative des cristaux de glace n’est pas une chose aisée

aux vues de la complexité de leurs formes. La notion de taille effectif est donc souvent utilisée

de manière à fournir une représentation de la taille des cristaux. Cette notion peut toutefois

être associée à différentes définitions selon le type de mesures effectuées. L’une des définitions

les plus largement utilisée représente le rapport entre le volume V (L) et l’aire projetée A(L)

d’un cristal de taille maximale L [Grenfell and Warren, 1999, Mitchell, 2002, Yang et al.,
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2000]. Pour un cristal unique, le diamètre effectif peut ainsi être défini de la manière suivante

:

Deff =
3

2

∫
L
V (L)n(L)dL∫

L
A(L)n(L)dL

, (1.9)

où n(L) la distribution en taille de celui-ci.

Il est utile pour la suite de cette thèse de préciser que dans le cas d’un nuage d’eau liquide le

calcul d’une taille effective se simplifie puisque les gouttelettes sont considérées comme étant

sphériques. On aura donc tendance à parler ici de rayon effectif puisqu’il n’y a plus nécessité

de rendre compte d’une taille maximale effective. Son calcul s’effectue donc directement en

fonction du rayon r et de la distribution en taille n(r) définie entre r1 et r2 [Hansen and

Travis, 1974] :

reff =

∫ r2
r1
r3n(r)dr∫ r2

r1
r2n(r)dr

. (1.10)

Il est usuel de définir pour les gouttelettes d’eau liquide une variance effective qui renseigne

sur la largeur de la distribution. Celle-ci se calcule comme :

veff =
1

r2
eff

∫ r2
r1

(r − reff )2r2n(r)dr∫ r2
r1
r2n(r)dr

. (1.11)

Enfin, la notion de contenu en glace, ou IWC (Ice Water Content), est également très

utilisée pour la description de la microphysique d’un cirrus. Cette propriété est en effet

fort utile puisqu’elle correspond directement à la concentration en glace dans le nuage. Elle

est ainsi beaucoup plus physique que la taille effective des cristaux qui peut perdre de sa

signification dans le cas de géométries très complexes, où de mélanges de cristaux. Pour des

particules de glace de volume V , de dimension maximale L, et qui suivent une distribution

en taille n(L), le contenu en glace se défini habituellement de la manière suivante :

IWC = ρglace

∫
L

n(L)V (L)dL (1.12)

où ρglace décrit la masse volumique de la glace (en générale prise comme étant de 0.92 g.cm−3,

bien que celle-ci puisse dépendre de la taille des cristaux [Brown and Francis, 1995]).

L’intégration de l’IWC sur l’épaisseur du nuage correspond à ce que l’on appelle l’IWP

(Ice Water Path), ou contenu en glace intégré, qui est défini dans l’équation 1.13.

IWP =

∫ Ztop

Zbase

IWC(z)dz (1.13)
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On remarque néanmoins en utilisant les équations 1.9 et 1.12 que le contenu en glace peut

facilement être relié à la taille effective des cristaux, comme le montre l’équation suivante :

Deff =
3

2

IWC

ρglace
∫
L
A(L)n(L)dL

. (1.14)

1.5 Impact des cirrus sur le climat

Afin de bien comprendre l’importance de la recherche sur les cirrus, mais également dans le

but de fournir des informations nécessaires à une compréhension optimale de cette thèse, il

semble nécessaire d’effectuer un résumé des connaissances climatologiques actuelles sur ces

nuages ainsi que de l’impact de ceux-ci sur le climat. Les paragraphes suivants exposent donc

dans un premier temps quelques informations climatologiques sur les cirrus, puis dans un

second temps présentent certaines des connaissances et des incertitudes actuelles liées à leurs

effets radiatifs globaux.

1.5.1 Climatologie des cirrus

La place qu’occupent les cirrus dans l’atmosphère peut se caractériser en deux points :

l’étendue verticale et l’étendue horizontale. L’étendue verticale est décrite par des paramètres

tels que l’altitude ou l’épaisseur des nuages, alors que l’étendue horizontale peut être décrite

par leur taux de recouvrement terrestre (qui représente le pourcentage de couverture horizon-

tale dans le ciel que possèdent les nuages).

Il y a différentes façons d’observer et d’analyser des nuages de glace comme les cirrus

pour une étude climatologique. Les observations peuvent se faire à partir du sol, par étude

aéroportée, par sondage ballon ou encore par observation satellitaire. Dans la plupart des cas,

l’instrumentation peut être active tels un radar ou un lidar, et/ou passive tel un radiomètre.

Chacun de ces instruments possède des avantages et des inconvénients du point de vue de la

détection des cirrus. Par exemple le radiomètre a l’avantage d’avoir une fauchée bien plus

large que les instruments actifs, mais il peut ne pas identifier les cirrus les plus fins, ou ne

pas les différencier d’autres nuages, selon la longueur d’onde utilisée. Le radar est quant à

lui d’une grande utilité pour effectuer un sondage précis de l’atmosphère. Cependant celui-ci

est beaucoup plus sensible aux grosses particules et peut ainsi également ignorer les nuages
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les plus fins. Il sera toutefois beaucoup plus sensible à la base des cirrus qui, comme vu

sur la figure 1.3, est composée de particules beaucoup plus grosses. Le lidar semble être

l’instrument le mieux adapté à leur détection puisqu’il permet d’observer les cirrus les plus

fins. Son inconvénient est néanmoins qu’il sature pour des épaisseurs optiques de l’ordre de

2 ou 3 dans le visible.

Propriétés Valeur moyenne Intervalle

Epaisseur du nuage 1,5 km 0,1 à 8 km

Altitude du centre du nuage 9 km 4 à 20 km

Tableau 1.5: Climatologie moyenne des cirrus estimée à l’aide d’inter-comparaisons entre différentes cam-

pagnes d’observations. [Dowling and Radke, 1990]

Dans le souci d’établir une climatologie fiable, il est donc important d’inter-comparer les

résultats de ces différents types de modes d’observation et d’instrumentation. C’est par ex-

emple le travail qu’a effectué Dowling and Radke [1990] en utilisant des données spatiales,

aéroportées et de sondage ballon pour en déduire une climatologie moyenne des cirrus, présen-

tée dans le tableau 1.5. Ces propriétés varient bien entendu en fonction de la saison et de

la position géographique, c’est pourquoi ce tableau propose également de grands intervalles

d’observation. Dowling and Radke établissent également que la couverture nuageuse moyenne

des cirrus est comprise entre 25 et 50% selon la zone géographique et la saison.

Aujourd’hui de nouvelles informations sont disponibles, notamment grâce aux possibilités

qu’offrent l’A-Train en matière de synergie instrumentale. A titre d’exemple, il est possible

de citer une étude récente de Sassen et al. [2008] qui utilise la complémentarité entre les

mesures du lidar CALIOP et du radar CPR de manière à établir une climatologie complète

des cirrus. En effet, les caractéristiques respectives de ces deux instruments les rendent tout à

fait adaptés à une synergie puisque le lidar pourra détecter les cirrus fins et épais, et renseigner

sur la température de leur sommet, et le radar pourra renseigner sur l’altitude de leur base

en cas de saturation du signal lidar. Sassen et al. déterminent de cette manière l’altitude du

sommet et de la base des cirrus en utilisant une année complète de données CALIOP/CPR.

La moyenne annuelle des résultats qu’ils observent est résumée sur la figure 1.7. Celle-ci

montre la variation géographique de l’altitude des cirrus, et conclut à une épaisseur moyenne



28 Chapitre 1. Les nuages de glace de type cirrus

de 2 km (entre 1,5 km aux pôles et 2,5 km à l’équateur). A partir de ces observations, Sassen

Figure 5 for the yearly average and in Figure 6 in terms of
monthly averages. As in Figures 2 and 4, the cloud height
results depict the maximum cloud heights corresponding to
the cirrus generated in the ITCZ from about ±15! latitude,
with gradual height decreases occurring as the poles are
approached in both hemispheres. The differences in cloud
top/base heights in Figure 5 show that average cirrus cloud
thicknesses in this sample are about 2.0 km globally (see
below). The monthly averaged top and base heights
(Figure 6) again show the effects of the seasonal shift in
the location of the ITCZ. The corresponding data in terms of
cirrus cloud top and base temperatures are given in
Figures 7 and 8. In this case, the yearly cloud top and base
temperatures are, as expected, the coldest in the equatorial
belt, but relatively cold cloud temperatures are also encoun-
tered in polar regions, revealing troughs of warmer cirrus
cloud temperatures at the midlatitudes. The monthly data in
Figure 8 depict the seasonality of the cloud temperature
variations, where the coldest cirrus cloud temperatures are

found associated with the Southern Hemisphere ITCZ
maximum and winter polar clouds in both hemispheres.
Note, however, that the criteria in our polar cirrus cloud
algorithm may have affected these findings in the South
Pole region owing to the ambiguity caused by the presence
of polar stratospheric clouds (see Appendix A), even though
the derived cirrus cloud heights in Figure 5 do not show a
polar increase.
[17] Finally, the latitudinal dependence of the cirrus cloud

physical thickness is shown for single, multiple, and total
(single plus multiple) sample cloud layers in Figure 9 in
terms of the yearly averages. Overall, it is apparent that
cirrus cloud thicknesses are greatest in the tropics and
decrease toward the poles. It can be inferred from the
average cirrus cloud thicknesses from both single and
multiple layers in Figure 9 that the relative numbers of
multiple cirrus layers detected by the algorithm (with a
minimum 1.0-km vertical separation) are rather small and
are most important in tropical regions.

5. Climatological Comparisons

[18] Although the CloudSat/CALIPSO findings describ-
ing the characteristics of cirrus clouds on a global scale are
unique in many respects, it is important to evaluate how
these findings compare with available similar information.
(A validation of our findings is not attempted as much as an
examination of the advantages and limitations of all
approaches.) We compare in Figure 10 the zonal-averaged
frequency of cirrus clouds versus latitude among our lidar/
radar method, a CloudSat only approach, ISCCP high cloud
data, and the results of world-wide surface cloud reports
[see Sassen and Wang, 2008]. For the ISCCP data, in Figure
10 (left) is shown the total of the cirrus (t < 3.6) and
optically denser cirrostratus (3.6 < t < 23) cloud categories,

Figure 4. As in Figure 2, but showing the average seasonal (month) dependence of cirrus cloud heights
versus latitude.

Figure 5. Average 2.5! latitudinal dependence of identi-
fied cirrus cloud top and base heights.
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Figure 1.7: Altitude du sommet et de la base des cirrus en fonction de la latitude. [Sassen et al., 2008]

et al. établissent également des statistiques de recouvrement du globe par les cirrus. Ces

statistiques sont résumées dans le tableau 1.6 où elles y sont également comparées à la base

de donnée ISCCP qui, on le rappelle, est obtenue à partir de mesures passives [Rossow and

Schiffer, 1991]. On dénote des similarités entre ces deux bases de donnée dans la plupart des

intervalles de latitudes, avec cependant quelques différences au niveau de l’équateur. Celles-ci

peuvent être expliquées par le fait que les mesures passives sont moins sensibles aux nuages

les plus fins, et ainsi retrouvent un taux de recouvrement moindre.

Il existe donc encore aujourd’hui d’importantes incertitudes sur le taux de recouvrement des

cirrus, puisque celui-ci peut varier en fonction du type de mesures utilisées. Ces incertitudes

peuvent en autre poser des problèmes quant à l’estimation précise de l’impact radiatif de ces

nuages, comme il l’est expliqué dans le paragraphe suivant.

1.5.2 Impact radiatif des cirrus

Afin de bien comprendre l’effet que peuvent avoir les cirrus ou les nuages en général sur le

climat, il est utile d’effectuer un petit rappel de la manière dont se traduit l’impact de leurs

propriétés radiatives à l’échelle globale. Il est courant de traiter les sujets liés aux changements

climatiques en utilisant le concept de forçage radiatif. Celui-ci représente la différence entre

l’énergie radiative reçue (provenant du Soleil) et l’énergie radiative émise par le système Terre-

atmosphère. Cette différence est effectuée à un endroit donné, qui correspond en général à la



1.5. Impact des cirrus sur le climat 29

CloudSat/ ISCCP,

CALIPSO, % %

Latitude Land Water Land Water

∼-85° to -60° 6,3 7,1 7,2 6,0

-60° to -30° 11,6 15,1 14,0 8,3

-30° to -15° 14,0 14,6 17,1 10,5

-15° to +15° 36,0 33,4 21,2 17.,9

+15° to +30° 15,3 19,6 11,3 12,2

+30° to +60° 13,9 17,8 15,7 9,3

+60° to ∼+85° 9,2 7,5 8,3 5,8

Tableau 1.6: Recouvrement moyen par intervalle de latitude à partir de données CloudSat/CALIPSO et

ISCCP. [Sassen et al., 2008]

surface, à la tropopause, ou au sommet de l’atmosphère. Les avantages et les inconvénients

de ces différentes définitions sont par exemple discutés par Stenchikov et al. [1998] lors d’une

étude sur l’impact radiatif de l’éruption du volcan Pinatubo. De manière générale, un forçage

radiatif positif correspond à un réchauffement du système considéré, et un forçage radiatif

négatif traduit un refroidissement de ce système. Ce paragraphe ne traitera que du forçage

radiatif nuageux, c’est à dire lié à l’effet radiatif des nuages.

Figure 1.8: Balance entre l’effet de serre et l’effet parasol, en fonction du type de nuage. (sourde CNES)
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Il y a deux acteurs principaux au forçage radiatif nuageux. Le premier est l’effet de serre,

qui est relié à l’absorption d’un rayonnement incident par les particules qui composent le

nuage, et donc à la réémission d’un rayonnement en suivant la loi de Planck. Cette réémission

est isotrope, et est donc partiellement dirigée vers le sol. Une partie du rayonnement ascendant

(émis par le système Terre-atmosphère) peut ainsi être piégé par les nuages et réémis vers

le sol, ce qui tend à augmenter le forçage radiatif. Le second effet est ce que l’on appelle

communément l’effet parasol. Il est relié à l’albédo du nuage, c’est à dire à la portion de

rayonnement réfléchi par le nuage, par rapport au rayonnement total incident. L’effet parasol

aura ainsi tendance à diminuer le forçage radiatif nuageux (puisqu’une partie du rayonnement

solaire réfléchi par le nuage n’atteindra pas le sol). C’est au final la balance entre ces deux

effets qu’il est indispensable de déterminer. La figure 1.8 illustre de manière simplifiée la

balance entre ces deux phénomènes principaux, en fonction du type de nuages.

( )Y. Zhang et al.rAtmospheric Research 52 1999 59–7568

The optical parameters of the nonspherical ice crystals are calculated by a ray-tracing
Ž . Ž .method Macke et al., 1996 . Fig. 3 shows asymmetry factor a and single scattering
Ž .albedo b depending on the wavelength and crystal size for hexagonal columns and

random polycrystals, which are used as input in the calculation of CRF.

3.1. Small spherical ice particles

Ž .Fig. 4 demonstrates how the net cloud radiative forcing CRF , infrared cloud
Ž . Ž .radiative forcing ICRF and solar cloud radiative forcing SCRF depend on the mean

ice particle size, IWC and cloud thickness of cloud with a single-modal crystal size
distribution. ICRF is positive, i.e., it exhibits a cloud greenhouse effect, while SCRF is
negative, i.e., it exhibits a cloud albedo effect. The values of CRF change significantly
with IWC, cloud thickness and the mean particle size. Firstly, values of CRF, ICRF and
SCRF increase as IWC and cloud thickness increase. However, as the value of IWC or
cloud thickness is doubled, the value of CRF decreases greatly in the smaller crystal size
range, but does not change very much in the larger size range, although ICRF and SCRF
both show significant changes. Secondly, for a given value of IWC, the values of CRF,
ICRF and SCRF can change greatly with changing mean size of the ice crystals. The
sign of CRF can change from positive to negative as the mean size of particles
decreases. For the case of a 1 km cloud thickness and IWCs10 mg my3, this change

Ž .Fig. 4. Cirrus net, infrared and solar radiative forcing depending on the crystal mean size, cloud thickness
and IWC for single-modal size distribution of crystals.

( )Y. Zhang et al.rAtmospheric Research 52 1999 59–75 71

Ž .Fig. 6. Cirrus net, infrared and solar radiative forcing depending on the crystal mean size, the crystal shape
and pattern of size spectrum for 10 mg my3 of IWC and 2 km of cloud thickness.

forcing of a cloud with a bi-modal particle size spectrum first increases then decreases,
as the particle size at the second peak moves from the smaller to the larger end. For the

Ž .Fig. 7. Percentage of ice crystals smaller than 100 mm P in crystal concentration for single- and bi-modalsm
size spectra depending on crystal size.

Figure 1.9: Forçage radiatif des cirrus en fonction de la taille de leurs cristaux de glace, pour différentes

formes, distributions en taille, IWC et altitude. [Zhang et al., 1999]

La réalité est cependant beaucoup plus complexe, et depuis longtemps la détermination

précise de l’impact radiatif des cirrus pose problème. Liou [1986] pose très bien cette prob-

lématique en exposant les résultats de diverses études traitant de leur impact sur le climat.

Le problème provient de la complexité à déterminer avec exactitude la climatologie de ces

nuages, mais aussi de la très grande complexité de leurs propriétés optique et microphysique.

En effet, de nombreuses études se sont intéressées à l’importance de la couverture nuageuse

des nuages sur le climat de manière à étudier la rétroaction nuageuse [Hartmann et al., 1992,

Schneider, 1972, Wetherald and Manabe, 1980]. Cependant il est également important de ne

pas oublier les fortes incertitudes liées à la complexité de la microphysique des cirrus. Par ex-
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emple, Zhang et al. [1999] montrent que le forçage radiatif (établi au sommet de l’atmosphère

lors de son étude) peut varier énormément en fonction de la forme des particules, mais aussi

de leurs tailles, de leurs distributions en taille, de leurs altitudes ou encore de leurs contenus

en glace, comme le montre la figure 1.9. Cette figure illustre que le forçage peut être positif

ou négatif en fonction de ces paramètres. Une autre étude menée par Choi and Ho [2006]

montre par exemple l’impact de l’épaisseur optique des nuages de glace sur le forçage radiatif,

avec un palier à une épaisseur optique visible de 10 où le forçage radiatif passe de positif à

négatif.

Cette complexité à l’observation et à la modélisation des nuages, particulièrement des

nuages de glace, rend donc leur étude indispensable à une bonne compréhension dans l’espoir

d’une quantification fiable du changement climatique et de son impact sur les phénomènes

terrestres, atmosphériques et océaniques dans les prochaines décennies. Dans le quatrième

rapport du GIEC, les chercheurs affirment même que ‘les rétroactions liées aux nuages restent

la plus grande source d’incertitude [sur le climat ]’ [Forster et al., 2007]. Leurs conclusions

montrent en effet qu’il existe encore une très grande part d’incertitude liée à l’albédo des

nuages en général, comme le montre la figure 1.10.

39

Point 2 Les causes de l’évolution du climat

Composantes du forçage radiatif

Figure 2.4. Forçage radiatif moyen à l’échelle du globe (FR) en 2005 (valeurs les plus probables et intervalles d’incertitude de 5 à 95 %) par rapport à 1750 pour le CO2, le 
CH4, le N2O et d’autres agents et mécanismes importants, ainsi que l’étendue géographique type (échelle spatiale) du forçage et le niveau de compréhension scientifi que 
(NCSc). Les aérosols émis lors des éruptions volcaniques explosives sont un facteur de refroidissement épisodique additionnel pendant les quelques années qui suivent 
une éruption. La fourchette correspondant aux traînées de condensation linéaires ne tient pas compte des autres effets éventuels de l’aviation sur la nébulosité. {GT I, 
fi gure RiD.2}
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Continentale 
à mondiale
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Faible

Faible

Forçage radiatif (W/m2)

1,66 [1,49 à 1,83]

0,48 [0,43 à 0,53]
0,16 [0,14 à 0,18]
0,34 [0,31 à 0,37]

-0,05 [-0,15 à 0,05]
0,35 [0,25 à 0,65]

-0,2 [-0,4 à 0,0]
0,1 [0,0 à 0.2]

0,07 [0,02 à 0,12]

-0,05 [-0,9 à -0,1]

-0,7 [-1,8 à -0,3]

0,01 [0,003 à 0,03]

0,12 [0,06 à 0,30]

1,6 [0,6 à 2,4]

8 Le degré d’incertitude restant est évalué selon les méthodes actuelles.

d’émissions donné. Cependant, la vigueur de cet effet de rétroaction varie 
considérablement selon les modèles. {GT I 7.3, RT.5.4, RiD ; GT II 4.4}

2.4  Attribution des changements climatiques

L’attribution évalue d’une part la concordance quantitative entre les 
changements observés et les réponses anticipées aux facteurs de forçage 
externes (tels que les variations de l’éclairement énergétique solaire 
ou les GES anthropiques) et, d’autre part, l’absence de concordance 
de ces changements avec d’autres explications physiques plausibles. 
{GT I RT.4, RiD}

L’essentiel de l’élévation de la température moyenne du globe 
observée depuis le milieu du XXe siècle est très probablement attri-
buable à la hausse des concentrations de GES anthropiques.8 Cette 
constatation marque un progrès par rapport à la conclusion du troi-

sième Rapport d’évaluation, selon laquelle « l’essentiel du réchauf-
fement observé au cours des 50 dernières années est probable-
ment dû à l’accroissement de la concentration de GES » (fi gure 2.5).
{GT I 9.4, RiD}

Le réchauffement général observé de l’atmosphère et de l’océan 
ainsi que la perte de masse glaciaire con  rment qu’il est extrêmement 
impro bable que les changements climatiques planétaires des 50 dernières 
années puissent s’expliquer sans forçages externes, et que, très proba-
blement, ils ne sont pas seulement dus à des causes naturelles connues. 
Durant cette période, le forçage total produit par l’activité volcanique et 
solaire aurait probablement dû refroidir le climat, et non pas le réchauffer. 
Un réchauffement du système climatique a été décelé dans les variations 
de la température à la surface du globe, dans l’atmosphère et dans les 
premières centaines de mètres de profondeur des océans. Le schéma de 
réchauffement troposphérique et de refroidissement stratosphérique, tel 
qu’il a été observé, est très probablement dû à l’in  uence conjuguée de 
l’augmentation des GES et de l’appauvrissement de la couche stratos-

.

Figure 1.10: Forçage radiatif moyen à l’échelle du globe en 2005 par rapport à 1750. [Forster et al., 2007]
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1.6 Conclusion

Il a été vu au fil de ce chapitre qu’il existe un grand nombre de genres nuageux, définis en

fonction de leurs formes et de leurs altitudes. Parmi ceux-ci se trouvent trois genres de nuages

de glace situés dans la haute troposphère, que sont les cirrus, les cirrocumulus et les cirrostra-

tus. Les cirrus sont les nuages de glace les plus fins optiquement, et possèdent une structure

globale filamenteuse. Cependant, le fait qu’ils possèdent une épaisseur optique aussi faible, al-

lié à leurs très hautes altitudes, les rend difficilement observables. En conséquence, un grande

nombre de campagnes aéroportées et spatiales ont été mises en place depuis les dernières dé-

cennies pour leur étude. Les campagnes aéroportées étudient ces nuages de façon très précise

et locale, de manière à mieux comprendre la complexité de leurs compositions grâce à de nom-

breuses mesures in situ. En complémentarité de celles-ci, les missions spatiales permettent des

observations beaucoup plus globales et continues. Parmi ces missions on retrouve la mission

spatiale A-Train qui, depuis 2002, étudie de manière précise les phénomènes climatiques grâce

à un train de satellites volant en forte proximité et effectuant des mesures actives et passives

de l’ensemble du globe. Elle participe ainsi à l’étude des cirrus grâce à des satellites tels

que CALIPSO et CloudSat qui sont équipés du radiomètre infrarouge IIR, du lidar CALIOP

et du radar CPR, qui permettent tous de retrouver un grand nombre de paramètres micro-

physiques, optiques et radiatifs des nuages de glace. Ces propriétés permettent de rendre

compte de la composition microphysique des cirrus, mais aussi des phénomènes d’absorptions

et de diffusion qui régissent leurs interactions avec les rayonnements du Soleil ou de la Terre.

La caractérisation de ces interactions est en effet primordiale afin de réduire les incertitudes

qui résident toujours sur la balance entre les effets de serre et parasol qui sont dus à ces

nuages. Leur impact radiatif est d’autant plus conséquent que leur couverture nuageuse est

très importante. De plus, nous avons vu qu’une mauvaise paramétrisation des propriétés des

cirrus peut mener à un forçage radiatif positif ou négatif selon les configurations. Ainsi, les

fortes incertitudes sur leur composition et sur leur taux de recouvrement fait aujourd’hui des

cirrus l’une des incertitudes majeures dans les prévisions climatiques. Il est donc nécessaire

de poursuivre leurs études grâce à des mesures aéroportées et satellitaires afin de retrouver

leurs propriétés avec la meilleure précision possible, et ainsi réduire notre méconnaissance de

leur forçage radiatif.



Chapitre 2

Les campagnes CIRCLE-2 et Biscay ’08

2.1 Introduction

Il a été vu dans le chapitre précédent que l’étude des cirrus est aujourd’hui devenue une

priorité dans le but de définir de manière précise leur impact radiatif sur le système Terre-

atmosphère. Pour ce faire, de nombreuses missions spatiales et aéroportées ont été entreprises

avec l’objectif d’améliorer nos connaissance sur la composition, la dynamique ou encore la

climatologie de ces nuages. C’est dans ce contexte que se place ce chapitre, puisque deux

campagnes aéroportées récentes dédiées non seulement à l’étude des cirrus, mais aussi à la

validation de mesures spatiales, y sont présentées.

La première partie de ce chapitre est donc dédiée à la présentation générale de ces deux

campagnes, ainsi que du protocole qu’elles ont suivi et de l’instrumentation utilisée. Dans un

second temps, plus de détails sont donnés sur cette instrumentation, et en particulier sur le

radiomètre infrarouge CLIMAT-AV, le lidar LNG et les divers instruments in situ qui furent

embarqués. Enfin, une présentation plus approfondie de trois journées de mesures optimales

est effectuée dans la troisième partie de ce chapitre.

2.2 Présentation générale des campagnes

Les campagnes CIrrus CLoud Experiment (CIRCLE) - 2 et Biscay ’08 sont deux campagnes

aéroportées ayant pour but l’étude des propriétés radiatives et microphysique des cirrus, mais

aussi la validation de mesures spatiales telles que celles du lidar CALIOP et du radiomètre

infrarouge IIR, tous deux à bord du satellite CALIPSO.

La première d’entre elles, CIRCLE-2, est une campagne aéroportée franco-allemande, exé-

cutée en collaboration entre le DLR (Deutsches Zentrum für Luft- und Raumfahrt) et le

33
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SAFIRE (Service des Avions Français Instrumentés pour la Recherche en Environnement).

Celle-ci s’est déroulée durant neuf journées de mesures réparties entre le 13 mai 2007 et le

26 mai 2007. Durant cette campagne, deux avions de type Falcon 20 ont été utilisés, et ont

volé sous la trace du satellite CALIPSO en synchronisation spatiale et quasi-temporelle. L’un

des avion fut équipé par le SAFIRE du radiomètre infrarouge CLIMAT-AV [Brogniez et al.,

2005] et du lidar LEANDRE-NG [Pelon et al., 1990] dans un but d’effectuer des mesures de

télédétection au dessus des cirrus, à une altitude maximale d’environ 13000 m. Cet avion est

appelé FF20 (French Falcon 20) par la suite. Le second avion, appelé GF20 (German Falcon

20), fut équipé par le DLR de divers instruments de mesures in situ, et vola donc à l’intérieur

même des cirrus en synchronisation sous le FF20. L’ensemble de ces instruments de mesures

sont présentés plus en détail dans le prochain paragraphe de ce chapitre. Une schématisation

de la configuration aérienne durant CIRCLE-2 est présentée sur la figure 2.1.

CALIPSO	  

FF20	  

GF20	  

Surface	  

13	  km	  

700	  km	  

Al9tude	  

-‐	  LNG	  
-‐	  CLIMAT-‐AV	  

-‐	  CALIOP	  
-‐	  IIR	  

-‐	  Instrumenta9on	  in	  situ	  

Figure 2.1: Schématisation de la configuration aérienne durant la campagne CIRCLE-2

Il faut noter que les conditions optimales de mesures, c’est à dire le bon fonctionnement

des instruments et la synchronisation entre le FF20, le GF20 et CALIPSO, n’ont pas été

atteintes durant les neuf journées de mesures. C’est pourquoi uniquement deux journées

dites ‘optimales’ seront conservées par la suite pour la campagne CIRCLE-2 : le 16 Mai 2007

et le 25 Mai 2007. Celles-ci comportent des vols se situant au dessus de l’océan Atlantique,
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au large du golfe de Gascogne. Certaines de ces journées ont déjà été traitées avec succès

par Mioche et al. [2010] pour la validation des coefficients d’extinction retrouvés par le lidar

CALIOP, et nous nous baserons donc sur certaines de leurs observations dans la suite de cette

thèse.

La seconde campagne, Biscay ’08, s’est tenue entre le 2 septembre 2008 et le 18 octobre

2008. Celle-ci fut uniquement organisée par le SAFIRE et n’utilisa donc que l’avion FF20. Cet

avion fut équipé des même instruments que durant la campagne CIRCLE-2, soit le radiomètre

CLIMAT-AV et le lidar LEANDRE-NG. Le FF20 vola également sous la trace de CALIPSO

de manière à effectuer des mesures quasi-simultanées. Seule la journée du 18 octobre 2008

fut assez optimale de manière à être retenue par la suite.

2.3 Instrumentation

2.3.1 Télédétection

2.3.1.a Le radiomètre CLIMAT-AV

L’instrument CLIMAT-AV (Conveyable Low-noise Infrared radiometer for Measurements of

Atmosphere and ground surface Targets - Airborne Version) [Brogniez et al., 2003, 2005,

Legrand et al., 2000], dont une photographie est présentée sur la figure 2.2 , est un ra-

 3 

I. INFORMATIONS GÉNÉRALES 
 
 
Le radiomètre infrarouge aéroporté CE332 ou CLIMAT AV (Conveyable Low-noise 

Infrared radiometer for Measurements of Atmosphere and ground surface Targets – Airborne 
Version) est conçu pour mesurer des luminances (Wm-2sr-1) provenant de l’émission des surfaces 
(sols, océans), des nuages, ou de l’atmosphère. Il effectue des mesures dans la fenêtre 
atmosphérique entre 8 et 14 µm de longueur d’onde. Dans sa version actuelle, le radiomètre 
CE332 possède trois cavités permettant la mesure simultanée dans trois bandes spectrales étroites 
différentes. 
 
 
Principales caractéristiques du radiomètre CE332 : 
 

- Radiomètre entièrement numérique 
- Simultanéité des mesures dans les trois canaux, particulièrement adaptée aux mesures 

aéroportées  
- Très basse réponse en température permettant son utilisation dans des conditions de 

température extrêmes (utilisation à très haute altitude) 
- Excellente linéarité (proportionnalité de la réponse en comptes numériques de 

l'instrument avec l'énergie reçue par le détecteur) 
- Gamme unique de sensibilité quelle que soit la gamme de luminance rencontrée (du ciel 

pur aux sols désertiques surchauffés) 
- Très grande stabilité des sensibilités 
- Très faible niveau de bruit 
- Temps de réponse très rapide  
 

 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 

CE332 
(CLIMAT AV) 

Figure 2.2: Photographie du radiomètre infrarouge aéroporté CLIMAT-AV

diomètre infrarouge conçu en collaboration entre le LOA et Cimél Electronique. Celui-ci est
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particulièrement adapté à une utilisation aéroportée grâce à sa faible masse (moins de 5 kg)

et à son autonomie d’utilisation. Il effectue des mesures de luminances à plusieurs longueurs

d’ondes situées dans la fenêtre atmosphérique infrarouge. Ce radiomètre possède trois cavités

composées, entre autre, de filtres interférentiels qui lui permettent d’effectuer des mesures

simultanées de luminances dans trois bandes spectrales étroites. Les filtres sont centrés aux

longueurs d’ondes de 8.7 µm, 10.8 µm et 12.0 µm, avec une largeur à mi-hauteur d’environ

1 µm. Ces trois canaux sont respectivement appelés C08, C10 et C12 par la suite. La trans-

mission des filtres de ces trois canaux est représentée sur la figure 2.3. Ce radiomètre possède

un temps de réponse de 12 ms, et une ouverture angulaire de 50 mrad, ce qui lui donne une

précision de 50 m dans le cas où l’avion vole à 1 km au dessus des cirrus.
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Figure 2.3: Transmissions spectrales des canaux C08, C10 et C12 de CLIMAT-AV

CLIMAT-AV fonctionne d’après le principe de comptes électroniques, qui sont propor-

tionnels à l’énergie reçue par les détecteurs situés au fond de chaque cavité. Les sorties

opérationnelles de ce radiomètre transforment les comptes numériques en températures de

brillance. Cette grandeur représente la température équivalente d’un corps noir qui émettrait

la luminance observée par l’instrument. Dans le cas d’une mesure par un radiomètre, la lumi-

nance normalisée Lλ0 (en W.m−2.sr−1.µm−1) correspondante à une température de brillance

Tb,λ0 qui serait mesurée à travers un filtre de transmission Fλ0 centré à la longueur d’onde λ0

(et possédant une largeur spectrale ∆λ) est calculée de la manière suivante :

Lλ0(Tb,λ0) =

∫
∆λ
Bλ(Tb)Fλ0(λ)dλ∫
∆λ
Fλ0(λ)dλ

(2.1)
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avec Bλ(Tb) la valeur de la fonction de Planck à la température Tb et à la longueur d’onde λ.

Une manière plus directe de relier la luminance à la température de brillance dans le cas de

mesures radiométriques passe par l’utilisation de la ‘fonction luminance’. Celle-ci prédit que

:

Lλ0(Tb) ≈
aλ0

exp(
bλ0

T
cλ0
b

)− dλ0

, (2.2)

où aλ0 , bλ0 , cλ0 et dλ0 sont des coefficients dépendants du filtre interférentiel. Cette relation

sera utilisée de manière à transformer les températures de brillance de CLIMAT-AV en lu-

minances. Une étude de sensibilité à partir d’équation 2.2 nous permettra également par la

suite de transformer des incertitudes associées à des températures en incertitudes associées à

des luminances, et inversement.

Enfin, la sensibilité de CLIMAT-AV est de l’ordre de 50 mK dans chaque canal, ce qui

lui confère (en tenant compte des incertitudes liées à la calibration) une précision de mesures

meilleure que 0.1K.

2.3.1.b Le lidar LEANDRE-NG

Le lidar LEANDRE-NG (Lidar pour l’Etude des interactions Aérosols Nuages Dynamique

Rayonnement et du cycle de l’Eau - New Generation) [Pelon et al., 1990] - ou LNG - fut

également embarqué à bord de l’avion FF20. Ce lidar possède la capacité d’effectuer des

mesures actives de rétrodiffusion atmosphérique dans trois canaux : à 355 nm avec une

capacité de dépolarisation linéaire, à 532 nm et à 1064 nm.

Le faisceau laser du LEANDRE-NG à la longueur d’onde de 532 nm possède une divergence

de 2.5 mrad, ce qui lui donne une résolution horizontale de 2.5 m à 1 km d’altitude. Le signal

rétrodiffusé est recueilli dans un télescope de 30 cm de diamètre, qui posséde une ouverture

angulaire de 5 mrad. La résolution verticale de LEANDRE-NG est de 75 m. Cet instrument

fut entre autre très utile à Mioche et al. [2010] pour la validation des mesures du lidar

CALIOP embarqué à bord de CALIPSO, cependant dans cette thèse nous n’utiliserons que

cet instrument dans le but d’obtenir des informations sur la structure verticale de l’atmosphère

sous le FF-20.
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2.3.2 Instrumentation in situ

Divers instruments de mesures in situ furent embarqués à bord de l’avion GF20 durant la

campagne CIRCLE-2. Parmi ceux-ci se trouvaient les sondes PMS 2D-C et FSSP 300, opérées

par le DLR, ainsi qu’un néphélomètre polaire et un imageur CPI opérés par le Laboratoire de

Météorologie Physique (LaMP). Ce paragraphe propose de définir les principales caractéris-

tiques de ces instruments.

2.3.2.a Les sondes PMS FSSP 300 et 2D-C

Ces deux sondes font partie des compteurs de particules PMS (Particle Measuring System)

développées par Knollenberg [1976, 1970], et qui furent très largement utilisées durant les 30

dernières années pour la détermination de propriétés microphysiques et optiques des nuages.
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FIG. 1. The optical shadowing principles are shown in this sche-
matic diagram.

water droplets exceed diameters of 25–30 �m. Studies
of cirrus clouds that combine satellite and in situ mea-
surements with radiative transfer models suggest that
ice particles smaller than 50 �m are a major factor in
the earth’s radiative balance; however, the in situ mea-
surements have yet to confirm the presence of small ice
particles in high enough concentrations to confirm the
model predictions or to validate satellite albedo mea-
surements.
The remainder of this paper discusses the relationship

between particle size, velocity, and light attenuation and
introduces a new algorithm for processing OAP mea-
surements. This algorithm takes the results of theoretical
formulations and applies them to a model of the OAP
in order to account for performance limitations. This
algorithm is then applied to measurements from a 260X
(10-�m resolution 1D OAP) and 2D-C (a 25-�m res-
olution 2D OAP) and compared with measurements
made in an overlapping size range with a forward-scat-
tering spectrometer probe (FSSP).

2. Measurement principles

The OAP measurement principles have been dis-
cussed in each of the references cited above; however,
to help understand the derivation of the processing al-
gorithm, these principles will briefly be reiterated here.
The optical sensing system of an OAP (Fig. 1) consists
of a laser beam with an elliptical cross section and
Gaussian intensity distribution that is projected between
extended arms through which particle-laden air flows.
The laser illuminates a linear array of photodiodes,
where the number of diodes depends upon the type of
OAP and can range from 24 to 64 elements in the array.
A particle in the beam will form a shadow that is imaged
onto the diode array and results in light attenuation on
some of the diodes. With the exception of the PMS
grayscale probe, all OAPs require that the light level on
an individual diode decrease by 50% from ambient be-

fore the diode is registered as shadowed. Some OAPs,
for example, the 1D-Cs (200X, 230X, 260X), require
an attenuation of 67% for at least one of the diodes.
Attenuation is defined here as (I0 � I)/I0, where I0 is
the background light intensity and I is the light intensity
at the diode. The selection of the 50% attenuation cri-
terion is used as a method for constraining errors due
to missizing (Knollenberg 1970). The amount of light
attenuation is a function of the wavelength of the light,
the size of the particle, and its displacement from the
COF. In general, as the displacement from the COF
increases, the area of the shadow increases and the at-
tenuation decreases. Knollenberg (1970) measured the
attenuation as a function of distance from the COF of
a 300-�m drop and determined that the diameter of the
shadow image was within 10% of the particle diameter
when the light attenuation was greater than 60%. This
criterion establishes the maximum displacement that a
particle can have from the COF and still meet the 60%
attenuation threshold. This maximum displacement is
commonly referred to as the depth of field (DOF). Knol-
lenberg used his measurements to define a relationship
between the DOF, Z, particle radius r, and incident
wavelength �, when a 60% threshold is imposed;

2�3r
Z � , (1)

�

where � � 0.6328 �m, the wavelength of the HeNe
lasers used in OAPs. A slightly modified relationship,
Z � 10r2, is currently used by PMS to calculate the
recommended DOFs that are listed in the user manuals
that accompany a specific model of OAP. In addition,
empirical correction factors are used to modify the cal-
culated DOFs for the first three channels of the 1D
probes. These factors are based upon laboratory studies
that indicated that the calculated values were overesti-
mates of the actual DOFs (J. Knollenberg, PMS, 1997,
personal communication).
Measurements with OAPs are usually made in tandem

with those from the PMS FSSP-100, a sensor that sizes
droplets with diameters between 2 and 47 �m. The up-
per size range of the FSSP overlaps with the lower size
range of OAPs, such as the 260X that sizes from 10 to
600 �m. Such comparisons typically indicate OAPmea-
surements as much as an order of magnitude lower than
the FSSP-100 for the same size range. Figure 2 shows
typical size distributions from these three instruments
from measurements made in Hawaiian warm rain
clouds. The discrepancy in OAP-measured concentra-
tions from those measured by the FSSP-100 is quite
noticeable.
These discrepancies led to a reexamination of the

OAP operating principles in order to seek optical or
electronic characteristics that differed from those that
were designed based upon the original analysis of Knol-
lenberg. An initial evaluation led to the following pos-
sibilities.

Figure 2.4: Schématisation du fonctionnement d’une sonde OAP [Baumgardner and Korolev, 1997]

La sonde 2D-C fonctionne sur le principe des OAP (Optical Array Probe), représenté

dans la figure 2.4. Elle est composée, dans le cas du 2D-C, d’un faisceau laser à 632 nm

et d’une ligne de 32 photo-diodes possédant chacune des résolutions de 25 µm. Lorsque la

particule nuageuse pénètre dans la sonde, elle rencontre le faisceau laser, qui projette la figure

de réfraction de celle-ci sur les photo-diodes. Ces photo-diodes enregistrent des séquences de
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figures de réfraction à une fréquence dépendant de la vitesse de l’avion, de manière à ce qu’une

image 1D soit obtenue pour chaque pas de résolution des photo-diodes, ce qui forme au final

une image 2D de la particule. Le problème de cette sonde est que les images 2D sont obtenues

dans le plan défini par la trajectoire de l’avion et la position de la rangée de photodiodes.

Ceci peut induire une erreur en fonction de la manière dont la particule entre dans la sonde.

De manière générale, la sonde 2D-C permet d’effectuer des mesures de particules nuageuses

dont la taille est située entre 25 et 800 µm. Sa résolution est de 25 µm, ce qui correspond à

la taille des photo-diodes.

De manière à obtenir plus d’informations sur les petites particules, Knollenberg propose

également le principe de la sonde PMS FSSP. Cette sonde se sert, comme la 2D-C, d’un

faisceau laser à 632 nm qui vient heurter une particule nuageuse. Le FSSP 300 possède

un laser ayant une distribution d’intensité gaussienne. Cependant, contrairement à la 2D-

C, c’est ici le pic de diffusion avant qui est mesuré par un détecteur. Ce pic est ensuite

analysé en utilisant la théorie de Lorentz-Mie pour les particules sphériques afin d’obtenir des

informations microphysiques et optiques. Cette sonde a donc le désavantage de considérer des

particules sphériques, ce qui peut être problématique dans le cas de mesures de cristaux de

glace. Lors de la campagne CIRCLE-2, la sonde FSSP 300 effectua des mesures de cristaux

entre 3 et 21 µm, avec une résolution d’environ 1 µm. Les diverses caractéristiques, problèmes

et améliorations liés à ces sondes PMS sont largement discutés dans la littérature. On peut

par exemple citer le travail de Baumgardner and Korolev [1997] sur le sujet.

2.3.2.b Le néphélomètre polaire

Afin de combler les inconvénients des instrument PMS pour une étude précise des propriétés

de particules de glace, un instrument de type néphélomètre polaire fut développé au LaMP

[Gayet et al., 1997].

Le principe du néphélomètre polaire consiste à faire diffuser un faisceau laser, ici à 804 nm,

au passage d’un ensemble de particules capturées dans un nuage de glace. Le faisceau diffusé

est ensuite réfléchi par un miroir parabolique, et est envoyé sur des photo-diodes disposées sur

une couronne circulaire. Une schématisation du fonctionnement du néphélomètre polaire est

exposée sur la figure 2.6. De cette manière la fonction de phase représentative de l’ensemble

de particules est caractérisée. Le néphélomètre permet de mesurer cette fonction de phase
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an original instrument with the airborne !-Nephelome-

ter recently developed by Lawson (1995). This later

probe gives scattering phase function in 10° increments

for individual particles, whereas the Polar Nephelometer

samples many particles with 33 angular measurements.

The Polar Nephelometer is presented in this paper.

First, the principle of operation of the probe and results

of the theoretical study used for the choice of the opto-

electronic components will be presented. Then, results

about the optimization of the optical detection and

calibration procedures will be presented. Preliminary

results obtained by a prototype of the probe in an open

wind tunnel operated in natural cloud conditions are

discussed in detail in the companion to this paper

(Crépel et al., this issue).

2 Principle of operation and design of the instrument

2.1 Principle of operation

The optical scheme of the Polar Nephelometer is

roughly equivalent to the photometer developed by

Bartholdi et al. (1980). The cloud particles are streamed

in a sampling tube equipped with a boundary-layer trap.

These particles intersect a collimated laser beam at the

focal point of a paraboloidal reflector (see Fig. 1). The

sensitive volume of the instrument, defined by the

diameter of the laser beam (5 mm) and the diameter of

the particle inlet (10 mm), is relatively large (" 0.2 cm
3
).

The scattered light is reflected onto a circular array of 33

detectors located in front of the mirror. Each detector

senses signals corresponding to a range of scattering

angles. The size and positions of the detectors determine

the angular resolution of the differential scattering

pattern. The polar scattering angle � is 0° in the forward

direction with respect to the propagation vector of the

incident beam.

The laser beam is provided by a high-power (1.2 W)

multimode laser diode (Spectra Diode Labs SDL 2372

P3) operating at � 785 nm. The chip temperature of

the laser diode is regulated by a Peltier element in order

to maintain a constant wavelength. The laser beam is

routed via an optic fibre to an optical system providing a

collimated beam (5 mm diameter) with a divergence

lower than 13 mrad and an output power of 1.0 W (the

beam intensity can be varied by setting the laser power).

The beam is not polarized in the present prototype

version. The paraboloidal mirror (Melles Griot product

number 02 RPM 017, focal distance: 33 mm) is drilled

with holes (8 mm diameter) for laser-beam entrance and

exit. The reflector surface is coated with electrolytically

deposited rhodium which is particularly resistant to

oxidation. Rhodium has a reflectance of 80% for visible

wavelengths. A light trap is placed close to the beam exit

hole to avoid reflection of the incident laser beam from

any surface.

2.2 Determination of the sensitive volume and spatial
resolution

The present section concerns the determination of the

sensitive volume and the spatial resolution of the

nephelometer. We recall that the sensitive volume is

defined as the product of the laser-beam section by the

active length of the beam, that is the diameter of the

inlet. The spatial resolution depends on both the

sensitive volume and data acquisition procedure. In

the present version of the nephelometer the data

acquisition procedure simultaneously samples the 33

channel (see Sect. 3) over a quasi-instantaneous sam-

pling duration (some �s) and with an acquisition rate

which can be selected to 10 Hz or to 5 kHz.

Considering the principle of the nephelometer, which

is to measure the optical characteristics of a polydisperse

population of particles, the number of particles present

in the sensitive volume must be as high as possible, so

that the measurement is statistically accurate. However,

the astigmatism errors introduced by the parabolic

mirror and due to the finite size of the sensitive volume

have to be considered. The larger the sensitive volume,

the larger the astigmatism errors.

These considerations have led to a sensitive volume

equal to 0.2 cm
3
. This corresponds to a 10-mm-long

and 5-mm-diameter beam. Considering now this sensi-

tive volume, Table 1 shows the values of the number of

particles simultaneously present in the volume, for

usual cloud particle concentrations. Results in Table 1

show that for particle concentrations smaller than 5

cm
)3

(for the case of cloud ice crystals), the statistical

number of particles present in the sampling volume is

lower than unity. This means that for these concentra-

tions, it will be necessary to sum up several successive

measurements, so that the total sampling volume

contains a large enough number of particles. A total

number of 100 particles appears to be large enough to

average out the interference effects and, for the case of

ice crystals, the orientation effects. The total sampled

volume (Vmin) containing this minimum number (Nmin)

is equal to:Fig. 1. Principle of measurement of the Polar Nephelometer
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Figure 2.5: Schématisation du fonctionnement du néphélomètre polaire [Gayet et al., 1997].

entre les angles de 3.5° à 169°. A partir de celle-ci, et à l’aide de modèles de cristaux de glace,

une grande quantité de propriétés microphysiques et optiques peuvent être déduite. Celle-ci

à l’avantage de pouvoir traiter avec la même précision des particules de glace, d’eau, ou un

mélange des deux. Cette méthode est considérée précise pour des cristaux allant de quelques

microns à plus de 500 µm de diamètre.

Un développement des caractéristiques techniques du néphélomètre polaire peut par ex-

emple être trouvé dans la thèse d’Olivier Crepel [1995].

2.3.2.c Le CPI

Le CPI est un imageur haute résolution de particules nuageuse développé par SPEC [Lawson

et al., 1998, 2001]. Il est composé de deux lasers de détection de particules (Particle Detection

System - PDS) à 788 nm. Lorsque ceux-ci détectent simultanément une particule nuageuse,

un laser à 850 nm est activé durant 25 ns. Celui-ci imprime alors la figure de réfraction sur

une surface CCD d’un million de pixels, avec une taille de pixels de 2.13 µm. La résolution

théorique du CPI permet de rendre compte de tailles de cristaux allant d’environ 10 µm à

plus de 2 mm. On remarque donc que cet instrument permet une utilisation parfaitement

complémentaire à celle du FSSP qui ne peut détecter des particules plus petites que 3 µm.

Des détails plus précis sur le fonctionnement de l’imageur CPI tel qu’utilisé dans le cadre

de la mission CIRCLE-2 peuvent être trouvés dans la thèse de Guillaume Mioche [2010].
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réflectivité radar à partir de mesures in situ. Nous décrirons ensuite la méthode utilisée pour le 

calcul de la réflectivité à partir des données CPI. Des comparaisons avec les données des 

sondes de type PMS seront présentées afin d’évaluer notre technique et une estimation des 

erreurs sera présentée. 

 

 

III.1. Principe de mesure et méthode de traitement 
 

Le Cloud Particle Imager (Lawson et al 1998, 2001) est une sonde microphysique 

développée par SPEC (Stratton Park Engineering Company, Incorporation). C’est un imageur 

à haute résolution de particules nuageuses dont le principe de mesure est le suivant (cf. figure 

III.1) : deux lasers de détection (Particle Detection System, ou PDS), d’une puissance de 

30mW et d’une longueur d’onde de 788 nm, orientés à 45° et 90° par rapport au plan 

horizontal (PDS45 et PDS90) définissent le volume de détection. Lorsque ces deux capteurs 

détectent simultanément la présence d’une ou plusieurs particules dans ce volume, un laser 

imageur, d’une puissance réglable (jusqu’à 80W) et de longueur d’onde 850 nm, est déclenché 

avec une durée d’impulsion de 25 ns, capturant grâce à une caméra CCD, une image contenant 

une ou plusieurs particules nuageuses. La résolution de la caméra CCD est de 1024 x 1024 

pixels, avec une taille de pixel de 2.3 µm, ce qui permet, en théorie, de capturer les images des 

particules jusqu’à 2.3 mm. La fréquence maximale d’acquisition du CPI est de 40Hz.  

 

 
Figure III.1: Principe de mesure de la sonde Cloud Particle Imager. 

 

Figure 2.6: Schématisation du fonctionnement de l’imageur CP [Mioche, 2010].

2.4 Journées d’étude

Comme évoqué précédemment, seulement trois journées de mesures ‘optimales’ ont été sélec-

tionnées pour la suite de cette thèse. Ces journées sont le 16 mai 2007 et le 25 mai 2007 pour

la campagne CIRCLE-2 et le 18 octobre 2008 pour la campagne Biscay ’08. Durant chacune

de ces journée, la plupart de la zone d’étude se trouve dans le golfe de Gascogne, au large

de la côte Atlantique française. Quelques détails généraux sur ces vols sont résumés dans le

tableau 2.1.

Période de mesure :

Campagne Journée début - fin en UTC Plan de vol Type de nuage

CIRCLE-2 16 mai 2007 1220:00–1530:00 Brest - Brest Cirrus frontal fin et

nuages bas

25 mai 2007 1120:00–1500:00 Brest - Brest Cirrus frontal et

nuages bas

Biscay ’08 18 octobre 2008 1215:00–1540:00 Creil - Biscay - Cirrus frontal

Madrid - Biarritz épais

Tableau 2.1: Résumé des trois journées d’études considérées

Les paragraphes qui suivent présentent le plan de vol détaillé de chaque journée ainsi

qu’une vue satellitaire de la configuration nuageuse observée.
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2.4.1 CIRCLE-2 : 16 mai 2007

Le plan du vol du FF20 lors de la journée du 16 mai 2007 (noté fs0708), ainsi qu’une image

MODIS correspondant au passage de l’avion, sont présentés dans les figures 2.7a-b. Les

mesures ont été effectuées durant cette journée entièrement au dessus de l’océan Atlantique,

au large de la côte bretonne. Un résumé des caractéristiques du vol fs0708 du FF20 durant

cette journée est présenté dans le tableau 2.2.

Parcours

(début - fin en UTC) Altitude moyenne Synchronisation CALIPSO

A (1313:16) → B (1343:51) 12 600 m Synchronisation exacte

A’(1329:08) durant le parcours AB :

C (1354:36) → D (1411:06) - Heure : 1333:38 UTC

E (1416:05) → F (1437:26) - A (1333:07) → B (1333:56)

G (1442:42) → H (1500:00) - Latitude : 48.328°

Tableau 2.2: Caractéristiques du vol CIRCLE-2 fs0708 du 16 mai 2007

La figure 2.7b montre le plan de vol du FF20, qui décolle de l’aérodrome de Brest et effectue

quatre parcours de mesures (AB, CD, EF et GH) avant de retourner à Brest. L’altitude

moyenne de vol fut de 12 600 m. La synchronisation avec le satellite CALIPSO s’est effectuée

le long du parcours AB, à la latitude 48.328°. Le point A’ représente le démarrage des

mesures du radiomètre CLIMAT-AV, qui n’ont pas pu commencer en A à cause d’un problème

technique. La trace de CALIPSO peut être observée en pointillés rouges sur cette figure, en

coordination avec le parcours AB. Les parcours CD, DE et EF sont effectués en suivant une

trajectoire lagrangienne (soit en tenant compte de la vitesse et de la direction des vents), de

manière à retrouver les mêmes structures nuageuses que celles observées le long de AB.

La figure 2.7a représente une vue satellitaire de la scène, grâce à une observation MODIS

"true color RGB". La trace de CALIPSO y est représentée par un trait jaune, et la position

du point A y est indiquée telle que définie dans la figure 2.7b. On y observe clairement la

présence de nuages bas d’eau liquide tels que des stratus, ainsi que la présence de très fins

cirrus frontaux.
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Figure 2.7: (a) : Image MODIS "true color RGB" prise le 16 mai 2007 à 1333 UTC. Le trait jaune correspond

à la trace du satellite CALIPSO au dessus de la zone, et A représente le point de démarrage du FF20. (b)

: Plan de vol fs0708 du FF20 lors de la journée de mesure CIRCLE-2 du 16 mai 2007. Le trait en pointillés

rouges correspond à la trace du satellite CALIPSO.
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2.4.2 CIRCLE-2 : 25 mai 2007

Le vol effectué par le FF20 lors du 25 mai 2007, appelé fs0713, possède des caractéristiques

très similaires à celui du 16 mai 2007. Tout comme ce dernier, il se déroule entièrement au

dessus de l’océan Atlantique, au large de la côte bretonne. Le vol du 25 mai 2007 possède

cependant des parcours de mesures plus longs que lors du 16 mai. Le plan de vol de celui-ci,

ainsi qu’une image MODIS "true color RGB", sont présentés sur les figures 2.8a-b de la même

manière que précédemment. Un résumé des caractéristiques du vol fs0713 est présenté dans

le tableau 2.3.

Parcours

(début - fin en UTC) Altitude moyenne Synchronisation CALIPSO

A (1231:30) → B (1257:20) 12 050 m Synchronisation exacte

C (1306:10) → D (1339:25) durant le parcours CD :

E (1345:07) → F (1356:35) - Heure : 1327:11 UTC

G (1403:20) → H (1409:40) - D (1326:48) → C (1327:45)

- Latitude : 46.97°

Tableau 2.3: Caractéristiques du vol CIRCLE-2 fs0713 du 25 mai 2007

La figure 2.8b représente le plan du vol du FF20 lors de cette journée de campagne. On

y remarque, comme dans le cas de la journée du 16 mai 2007, que les avions décollent de

l’aérodrome de Brest afin d’effectuer des mesures le long de quatre parcours très similaires.

La colocalisation avec CALIPSO s’est faite durant le parcours CD, à 46.97° de latitude. Il

y avait très peu de vent durant cette journée, ce qui explique le peu de décalage des autres

parcours pour suivre un trajet lagrangien du nuage. L’altitude moyenne du FF20 le long de

CD était de 12 050 m.

La figure 2.8a montre un ciel très couvert, avec la présence nette de nuages bas d’eau liquide

de type stratus, et de nuages de glace de types cirrus. L’épaisseur optique des cirrus semble

légèrement plus élevée que dans le cas du 16 mai 2007, malgré que ceux-ci restent toutefois

relativement fins. Leur répartition horizontale est cependant beaucoup moins homogène que

lors cette la précédente journée d’étude.
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Figure 2.8: (a) : Image MODIS "true color RGB" prise le 25 mai 2007 à 1327 UTC. Le trait jaune correspond

à la trace du satellite CALIPSO au dessus de la zone, et A représente le point de démarrage du FF20. (b)

: Plan de vol fs0713 du FF20 lors de la journée de mesure CIRCLE-2 du 25 mai 2007. Le trait en pointillés

rouges correspond à la trace du satellite CALIPSO.



46 Chapitre 2. Les campagnes CIRCLE-2 et Biscay ’08

2.4.3 Biscay ’08 : 18 octobre 2008

La journée de mesure du 18 octobre 2008, effectuée dans le cadre de la campagne Biscay ’08,

est légèrement différente des journées présentées précédemment pour CIRCLE-2. Celle-ci se

déroule en effet toujours en grande partie dans le golfe de Gascogne au dessus de l’océan

Atlantique, mais possède également un partie de son parcours au dessus de l’Espagne. La

zone de mesure est par conséquent beaucoup plus large que celles des journées CIRCLE-2.

De la même manière, le plan de vol du FF20 lors de cette campagne (appelé fs0818), ainsi

que l’image MODIS "true color RGB", sont présentés sur les figures 2.9a-b. Un résumé des

caractéristiques du vol est également présenté dans le tableau 2.4.

Parcours

(début - fin en UTC) Altitude moyenne Synchronisation CALIPSO

A (1312:18) → B (1426:06) 12 400 m Synchronisation exacte

durant le parcours AB :

- Heure : 1328:30 UTC

- B (1326:48) → A (1328:56)

- Latitude : 45.65°

Tableau 2.4: Caractéristiques du vol Biscay ’08 fs0818 du 18 octobre 2008

Le plan de vol présenté dans la figure 2.9b montre qu’un seul parcours a été effectué par

le FF20 entre son décollage à Creil et son atterrissage à Biarritz. On remarque cependant

que la trajectoire de l’avion a été fortement décalée par rapport à CALIPSO de manière à

suivre une trajectoire lagrangienne, et ainsi corriger les observations aéroportées par rapport

aux mesures satellitaires. L’altitude moyenne du FF20 durant ce vol était de 12 400 m.

L’image MODIS présentée dans la figure 2.9a montre la présence de cirrus très épais le

long de cette zone de mesure, particulièrement au dessus de l’Espagne. Une des particularité

de cette journée est aussi la présence d’une zone dénuée de tout nuages au dessus de l’océan

Atlantique, qui ne semblait pas exister pour les deux journées CIRCLE-2.



2.4. Journées d’étude 47
 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

! A 
•  Brest 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

CALIPSO 
    overpass 

A 

B 

(a)	  

(b)	  

Figure 2.9: (a) : Image MODIS "true color RGB" prise le 18 Octobre 2008 à 1328 UTC. Le trait jaune

correspond à la trace du satellite CALIPSO au dessus de la zone, et A représente le point de démarrage du

FF20. (b) : Plan de vol fs0818 du FF20 lors de la journée de mesure CIRCLE-2 du 18 octobre 2008. Le trait

en pointillés rouges correspond à la trace du satellite CALIPSO.
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2.5 Conclusion

Dans ce chapitre, les deux campagnes aéroportées CIRCLE-2 et Biscay ’08 ont été présen-

tées. Celles-ci sont dédiées à l’étude des cirrus mais également à la validation d’instruments

spatiaux de l’A-Train. La campagne CIRCLE-2 a impliqué deux avions appelés FF20 et

GF20 volant sous la trace du satellite CALIPSO, qui on respectivement embarqués des in-

struments effectuant des mesures de télédétection et in situ. Parmi ces instruments se trouve

le radiomètre CLIMAT-AV, qui sera notamment utilisé dans le prochain chapitre de manière

effectuer une validation des mesures de niveau 1 du radiomètre IIR à bord de CALIPSO. Les

mesures in situ du GF20 seront également utilisées un peu plus tard afin d’être comparées

à nos restitutions de propriétés de cirrus. Ces deux campagnes se trouvent donc au centre

d’une grande partie de cette thèse.

Trois journées de campagne dites ‘optimales’ ont été présentées : les 16 et 25 mai 2007 pour

CIRCLE-2, et le 18 octobre 2008 pour Biscay ’08. Lors de chaque journée, des couches de

cirrus sont observées avec des épaisseurs optiques qui semblent à première vue assez différentes.

La journée du 16 mai 2007 semble en effet laisser apparaître des cirrus très fins, alors que le

25 mai 2007 semble contenir des cirrus un peu plus épais. Des cirrus d’épaisseurs optiques

nettement plus élevées sont cependant clairement observés durant le 18 octobre 2008. On

note que ces journées sont donc parfaitement complémentaires d’un point de vue des types de

cirrus observés, ce qui aura son avantage pour tester les capacités de l’algorithme d’inversion

présenté dans le chapitre 4. La présence d’une zone dénuée de tout nuage durant la journée du

18 octobre 2008 se révélera également être d’une grande importance dans le prochain chapitre.



Chapitre 3

Validation des mesures de niveau 1 de IIR/CALIPSO

3.1 Introduction

Dans le chapitre précédent nous avons présenté les deux campagnes aéroportées CIRCLE-

2 et Biscay ’08, qui furent respectivement menées en 2007 et 2008. Le but de ces deux

missions fut d’étudier la composition et la dynamique des cirrus, mais aussi de fournir des

données instrumentales nécessaires à la validation de mesures spatiales telles que celles des

instruments embarqués à bord du satellite CALIPSO. C’est dans la continuité de ce dernier

point que s’inscrit ce chapitre. Les mesures du radiomètre CLIMAT-AV, embarqué à bord de

l’avion FF20, y sont directement comparées aux données colocalisées du radiomètre spatial

IIR/CALIPSO dans le but de valider les mesures de niveau 1 de celui-ci.

Dans un soucis de clarté, la première partie de ce chapitre est dédiée à une présentation

détaillée du radiomètre infrarouge IIR, ainsi qu’à la comparaison de ses principales caractéris-

tiques avec celles du radiomètre aéroporté CLIMAT-AV. Dans un second temps, le principe

de la méthode de validation utilisée dans ce chapitre est expliqué en détail, avec les consid-

érations qui ont dû être prise de manière à rendre les mesures des deux instruments les plus

comparables possibles. Enfin, les résultats des comparaisons directes entre les mesures de

CLIMAT-AV et de IIR sont exposés et analysés pour chacune des trois journées optimales de

mesures.

3.2 Le radiomètre IIR

Le radiomètre IIR (Infrared Imaging Radiometer) est un instrument effectuant des mesures

dans trois bandes étroites situées dans la fenêtre atmosphérique infrarouge. Il fut construit

par l’entreprise SODERN, en collaboration avec le CNES. La calibration de cet instrument

49
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fut effectuée par le Laboratoire de Météorologie Dynamique (LMD) à l’Institut Pierre Simon

Laplace.

Fig. 2 – IIR general view Fig. 3 – IIR detailed view

3.2. ISM camera general description

The main functions of the ISM are :

! to provide 64x64 images in a 90x90 mrad field of view,

! to operate in 3 channels in the 8.5-12.4 µm spectral band,

! to achieve a Noise Equivalent Temperature Difference (NETD) figure of 0.5 K for a scene
temperature of 210 K in each channel,

! to provide images at a period of 216 ms.

An overall view of the ISM is shown on figure 4. It is composed of :

! an objective,

! a microbolometer detector array,

! two (nominal and redundant) video processing 12 bit channels,

! two (nominal and redundant) DC-DC power converter including the detector active thermal
control,

! a switch for transfer from nominal channel to redundant one.

ISM 

Black body 
Folding 
mirror 

Filter wheel 

Deep space  
input 

Earth input 

Figure 3.1: Schématisation de l’instrument IIR. [Corlay et al., 2000]

Le coeur du radiomètre IIR est constitué d’un détecteur de type microbolomètre [Liddiard,

2004], qui est un bolomètre adapté pour des mesures dans l’infrarouge thermique. IIR utilise

le modèle U3000A fabriqué par BOEING, qui permet d’effectuer des mesures entre 8 µm et 14

µm. Le bolomètre est placé au sein de ce qui est appelé l’ISM (Imaging Sensor Module), qui

peut être considéré comme le module de capture optique du radiomètre. Ce modèle permet

à IIR d’effectuer des mesures de large champ, soit 64x64 images possédant un angle de vue

total de 90x90 mrad. Les mesures sont prisent à une fréquence de 4.6 Hz.

En face de ce module de capture optique se trouvent trois filtres interférentiels, ainsi qu’un

miroir pivotant servant à la calibration de l’instrument. Les filtres sont ici placés sur un

support rotatif, ce qui implique que les mesures de luminances ne sont pas parfaitement

synchronisées. Un cycle de mesure du radiomètre dure 8 s. Il faut toutefois noter que ce cycle

est associé à tout un processus de calibration qui est effectué en permanence, de manière à

préserver la meilleure précision possible de l’instrument IIR ainsi que l’homogénéité entre ses

pixels. Il y a deux types de calibration : la première s’effectue à l’aide d’un corps noir présent

dans le radiomètre pour une correction du gain entre les pixels, et la seconde s’effectue en

mesurant directement en direction de l’espace de façon à corriger l’offset entre les pixels. Le
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miroir pivotant permet de sélectionner la source de rayonnement pour l’ISM. Ainsi quatre

calibrations de l’offset et une calibration du gain sont effectuées par périodes de 40 s. Une

schématisation de la structure interne de IIR est présentée sur la figure 3.1. Un détail de

toutes les caractéristiques techniques de cet instrument, ainsi que de son fonctionnement,

peut être trouvé dans le rapport de Corlay et al. [2000].

Il faut noter que les caractéristiques de IIR sont très proches de celles du radiomètre

CLIMAT-AV présenté dans le chapitre précédent, avec toutefois quelques différences qu’il

est utile de détailler. Le tableau 3.1 propose ainsi un résumé des caractéristiques des deux

instruments de manière à observer leurs principales différences et similitudes. Par exemple

les spectres de transmissions sont très similaires, comme le montre le figure 3.2, mais ne sont

pas tout à fait identiques. Il faut aussi observer la différence de précision absolue des deux

instruments, qui est de 1K pour IIR et de 0.1K pour CLIMAT-AV.

IIR CLIMAT-AV

Technologie du détecteur Microbolomètre Thermopile

Ouverture angulaire 90 mrad 50 mrad

Fréquence d’image 4.6 Hz 7 Hz

Longueur d’onde C08 : 8.65 µm C10 :10.6 µm C08 : 8.7 µm C10 :10.8 µm

centrale C12 : 12.05 µm C12 : 12.0 µm

Largeur spectrale à C08 : 0.9 µm C10 : 0.6 µm C08 : 1.0 µm C10 : 1.0 µm

mi-hauteur C12 : 1.0 µm C12 : 1.0 µm

Montage des filtres Sur un plateau En parallèle dans trois

interférentiels tournant canaux distincts

Equivalent de bruit C08 : 0.8K C10 :0.5K C08 : 0.02K C10 : 0.03K

sur la mesure C12 : 0.5K C12 : 0.05K

Précision absolue C08-C10-C12 : 1K 0.1K

des mesures

Tableau 3.1: Résumé des caractéristiques principales de IIR, et comparaison avec CLIMAT-AV
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Figure 3.2: Superposition des spectres de transmission normalisée de CLIMAT-AV (traits pointillés) et IIR

(traits pleins).

3.3 Protocole de la validation

Dans le but de valider les mesures radiométriques de IIR, des comparaisons directes avec des

mesures de CLIMAT-AV sont effectuées. Ces dernières sont issues des trois journées de vali-

dation dites ‘optimales’ présentées dans le chapitre précédent. Il faut noter que dans le but de

retrouver au mieux des structures nuageuses similaires entre les mesures des deux radiomètres,

uniquement les parcours de l’avion contenant le point de colocalisation avec CALIPSO sont

considérés par la suite. Néanmoins, à cause de différences intrinsèques entre les instruments,

de nombreuses considérations sont à prendre en compte afin de pouvoir comparer le plus

efficacement possible leurs mesures. Ces considérations sont listées ci-dessous :

1. La différence de résolution :

L’une des premières considérations à prendre en compte est la différence de résolution

entre les deux radiomètres. Pour donner un ordre de grandeur, il faut rappeler que

l’ouverture angulaire de CLIMAT-AV est de 50 mrad, ce qui correspond à une réso-

lution maximale d’environ 50 m à l’altitude du cirrus si l’on considère que celui-ci se

trouve au maximum à 1 km en dessous du FF20. Au contraire, l’ouverture angulaire
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totale pour les 64 pixels de IIR est de 90 mrad, soit une résolution d’environ 1 km par

pixel en considérant une altitude orbitale de 705 km pour l’A-Train. Il est donc clair

qu’une moyenne sur les mesures de CLIMAT-AV le long de la trace satellitaire doit être

considérée de manière à correspondre à la résolution horizontale d’un pixel de IIR.

Pour ce faire, le choix d’une moyenne glissante a été fait lors de cette étude. Comme

il a été dit dans le paragraphe précédent, la fréquence de mesure de l’instrument IIR

est de 4.7 Hz, mais la durée totale d’un cycle de mesure et de calibration est d’environ

8 s. En tenant compte du fait que la vitesse de CALIPSO est d’environ 7500 m.s−1,

on retrouve que IIR fournit quasiment une mesure complète par kilomètre (c’est à

dire dans chacun de ses trois canaux, l’adjectif ‘complète’ sera toutefois omis par la

suite). Il n’y a donc pas de recoupements entre ses mesures puisque cette fréquence

correspond exactement à la résolution d’un pixel. Le radiomètre CLIMAT-AV possède

une fréquence de mesure de 7 Hz, soit une mesure toutes les 143 ms. Si on considère une

vitesse de croisière d’environ 200 m.s−1 pour le FF20, on trouve alors que CLIMAT-AV

effectue une mesures tous les 30 m. En moyenne, il y aura donc une trentaine de mesures

CLIMAT-AV pour une mesure de IIR. Il faut néanmoins noter que ce raisonnement doit

être bien sûr schématisé, et que dans la pratique la vitesse moyenne réelle de l’avion est

considérée. Il faut également tenir compte du fait que le FF20 ne soit pas forcément

superposé à la trace de CALIPSO. Il est donc judicieux d’utiliser les positions relatives

de l’avion et du satellite afin de déterminer le nombre exact de mesures CLIMAT-AV

à utiliser dans la moyenne glissante. Une schématisation montrant cette différence de

résolution et le principe de la moyenne glissante est présentée sur la figure 3.3.

Il faut toutefois garder à l’esprit pour la suite que cette correction est effectuée le long

de la trace de CALIPSO, et que malheureusement aucune correction n’est possible per-

pendiculairement à cette trace. Il est alors aisément compréhensible, en observant la

figure 3.3, que ceci peut poser des problèmes de comparaisons dans des zones où les

nuages ne sont pas spatialement homogènes, puisqu’une grande partie des observations

de IIR ne sera alors pas vue par CLIMAT-AV.

2. Décalage spatial entre les mesures IIR et CLIMAT-AV :

Comme il a été mentionné dans le point précédent, l’avion FF20 n’est pas toujours par-
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Figure 3.3: Schématisation de la différence de résolution entre les instruments IIR et CLIMAT-AV.

faitement aligné sous la trace de CALIPSO. Ceci peut en effet être observé sur la figure

2.9b, ou de manière moindre sur la figure 2.8b. Ces décalages sont souvent volontaires

de manière à suivre une trajectoire lagrangienne, comme expliqué dans le paragraphe

2.4. Cependant, une telle tentative de suivre les structures nuageuses peut parfois se

révéler incertaine, et c’est pourquoi il parait judicieux de lui associer une incertitude.

Ainsi, de manière à s’assurer que le satellite IIR perçoit bien les nuages observés par

CLIMAT-AV, une moyenne sur les trois pixels centraux de IIR peut être considérée

(notamment dans le cas du 16 mai 2007 et du 18 octobre 2008). L’écart-type lié à cette

moyenne apparaîtra ainsi sur les mesures de IIR qui seront présentées par la suite.

3. Décalage temporel entre les mesures IIR et CLIMAT-AV :

La nette différence de vitesse entre le satellite et l’avion peut se révéler problématique

dans le cas de vents assez forts durant les journées de campagne. Les trajectoires

lagrangiennes effectuées par les avions sont fortement utiles pour suivre un déplacement

latéral du nuage, mais elles ne peuvent malheureusement pas corriger un déplacement

des nuages parallèle à la trace, qui pourrait également causer un net décalage entre les

mesures. Il est donc nécessaire de corriger les données radiométriques de manière à

pouvoir superposer celles-ci le plus précisément possible.

Pour ce faire, un mouvement global des structures nuageuses a été considéré en util-
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isant la vitesse des vents à l’altitude de l’avion. Ces vitesses sont issues de données

météorologiques ou de mesures directes du FF20. En combinant cette information

avec les vitesses du satellite et de l’avion, il est alors possible d’obtenir une correction

des mesures de CLIMAT-AV. Un exemple de correction est exposé dans la figure 3.4.

Celle-ci correspond à des mesures obtenues lors du 16 mai 2007 par IIR (trait noir) et

par CLIMAT-AV (traits rouges) dans leur canal C08 respectifs. On remarque une bien

meilleure correspondance entre l’allure globale des mesures des deux radiomètres lorsque

la correction est appliquée (trait rouge discontinu), ce qui conforte l’efficacité de cette

méthode. Il faut tout de même noter que cette correction est logiquement de moins en

moins précise lorsque l’on s’éloigne fortement du point de synchronisation entre le FF20

et CALIPSO (autour de 48.328° sur cette figure).
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Figure 3.4: Correction effectuée sur le canal C08 de CLIMAT-AV, en considérant une vitesse de vent de 20

m.s−1 et une vitesse moyenne de 174.5 m.s−1 pour le FF20.

Ces trois corrections témoignent ainsi de la difficulté à comparer des données satellitaires et

aéroportées, malgré tous les moyens mis en oeuvre lors des campagnes pour que les mesures

soient les plus coïncidentes possibles. C’est pourquoi, bien que des corrections soient ap-

pliquées, les mesures radiométriques des deux instruments ne seront par la suite pas com-

parées l’une par rapport à l’autre mais toujours en fonction de la latitude. Ce rapport à une

donnée spatiale permet de ne pas fausser l’analyse des résultats, en gardant un certain recul

sur la comparaison entre les mesures des deux radiomètres.
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3.4 Comparaisons des mesures de IIR et de CLIMAT-AV

3.4.1 Cas du 16 mai 2007

Comme présenté dans le paragraphe 2.4.1, le cas du 16 mai 2007 de la campagne CIRCLE-2

est sujet à l’observation de cirrus fins le long du parcours AB. On rappelle que ce parcours

correspond à la superposition exacte entre les traces du satellite CALIPSO et de l’avion FF20,

et que la synchronisation entre les deux appareils a eu lieu à la latitude 48.328°.
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Figure 3.5: Observation du lidar LEANDRE-NG le long du parcours AB le 16 mai 2007.

La figure 3.5 montre le traitement des mesures de rétrodiffusion effectuées par le lidar

LEANDRE-NG le long de la zone AB. On y observe la présence de cirrus relativement fins

entre 10 et 12 km d’altitude. Ces cirrus sont assez dispersés entre 47° et 48.4° de latitude, et

semblent plus homogènes de 48.4° à 49.4°. Rappelons que durant cette journée le fonction-

nement de l’instrument CLIMAT-AV n’a été effectif qu’entre les latitudes 47.8° et 49.5°. La

figure 3.5 témoigne également de la présence de nuages d’eau liquide entre la surface et 2 km

d’altitude tout le long de la scène. La bande bleutée présente entre 5 km et 6 km d’altitude

semble représenter une couche optiquement très fine d’aérosols qui est observée par LNG.

Cependant, puisque nous ne possédons pas d’informations supplémentaires sur cette couche

(qui semble de plus posséder une absorption négligeable), celle-ci ne sera pas prise en compte

par la suite.

Les comparaisons directes des mesures de CLIMAT-AV et de IIR dans leurs canaux C08,
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Figure 3.6: Comparaison entre les températures de brillance mesurées par les trois canaux de IIR (traits

plains) et CLIMAT-AV (pointillés) le long du parcours AB du 16 mai 2007. La flèche indique le point de

synchronisation parfaite entre les deux radiomètres. Les incertitudes sur les mesures IIR correspondent à une

moyenne sur les trois pixels centraux de IIR. [Sourdeval et al., 2012]

C10 et C12 sont respectivement illustrées sur les figures 3.6a-c. Pour permettre ces com-

paraisons, une correction sur les données de CLIMAT-AV a été effectuée en tenant compte

de la présence d’un vent de sud de 20 m.s−1 (c.f. point 3 du paragraphe 3.3), et trois pix-

els centraux de IIR ont été considérés (c.f. point 2 du paragraphe 3.3). Comme précisé

précédemment, les écarts entre ces pixels centraux sont schématisés sur les figures 3.6a-c par

des barres d’incertitudes sur les mesures de IIR. Le point de synchronisation entre le FF20

et CALIPSO est indiqué par une flèche noire. Ces comparaisons montrent une très bonne

cohérence d’ensemble entre les mesures effectuées par les deux instruments. La tendance des

variations de températures de brillance (qui sont imposées par la présence de différents objets

atmosphériques) est bien observable, et est fortement similaire entre IIR et CLIMAT-AV.

Cependant des écarts entre leurs mesures respectives sont clairement identifiables dans les

trois canaux, et sont notamment plus prononcés dans les canaux C08 et C10 où un biais

d’environ 1K peut apparaître.

De manière à quantifier ces écarts, il est possible d’analyser les différences de températures

de brillance entre les mesures de IIR et de CLIMAT-AV, telles qu’illustrées sur la figure 3.7. La

première observation en analysant cette figure porte sur les fortes variations de différences de

températures de brillance dans chaque canal, qui n’apparaissent pourtant pas de façon aussi

évidentes sur les figures 3.6a-c. Celles-ci illustrent donc parfaitement la difficulté à comparer

trop directement les mesures des deux instruments malgré toutes les considérations qui ont
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Figure 3.7: Différences entre les températures de brillance moyennes mesurées par IIR et CLIMAT-AV le

long du parcours AB du 16 mai 2007.

été prises afin de corriger les différences intrinsèques à leurs mesures. Ainsi, la complexité

des structures nuageuses rend des comparaisons trop directes entre IIR et CLIMAT-AV non-

fiables, comme nous l’avons indiqué précédemment. C’est pourquoi il a été choisi de garder un

certain recul dans nos analyses, en superposant les mesures des deux instruments en fonction

de la latitude. Toutefois la figure 3.7 possède l’avantage de clairement montrer la présence

de zones beaucoup plus ‘planes’ comme par exemple autour de 48.2°, 48.8°, ou encore 49.1°

de latitude, qui témoignent d’une certaine homogénéité de la colonne atmosphérique dans ces

intervalles (et donc en général des couches nuageuses). Une autre observation possible est la

signature spectrale des différences de températures de brillance. En effet, sur une majorité

du parcours ces différences sont proches entre les canaux C10 (trait noir) et C12 (trait bleu),

alors qu’elles diffèrent dans le canal C08 (trait rouge). On peut néanmoins remarquer que

dans la zone ‘plane’ située autour de 48.2° cette observation s’inverse, et la différence mesurée

dans le canal C10 se rapproche de celle mesurée dans le canal C08. Les mesures LEANDRE-

NG présentées sur la figure 3.5 indiquent que cette zone semble correspondre à un ciel dénué

de cirrus. Ce phénomène sera analysé plus en détail dans le paragraphe 3.5.4.

3.4.2 Cas du 25 mai 2007

La journée de campagne du 25 mai 2007 est présentée dans le paragraphe 4.5.2 comme possé-

dant des conditions nuageuses proches de celles observées lors du 16 mai 2007. La figure 3.8,
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qui représente un produit du lidar LEANDRE-NG lors du parcours CD, montre en effet la

présence d’une multitude de cirrus fins. Ceux-ci semblent cependant beaucoup plus dispersés

spatialement que lors de la précédente journée d’étude, puisqu’ils s’étendent entre 6 km et

12 km d’altitude. Il est également possible de remarquer la présence de nuages d’eau liquide

dans l’étage bas de la troposphère (entre la surface et 2 km d’altitude), mais aussi dans l’étage

moyen (entre 2 et 7 km d’altitude).
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Figure 3.8: Observation du lidar LEANDRE-NG le long du parcours CD le 25 mai 2007.

Les comparaisons entre les mesures CLIMAT-AV et IIR sont présentées sur les figures 3.9a-

c. On y remarque que les températures de brillance peuvent par endroits être plus faibles

que durant la journée du 16 mai, ce qui indique une absorption plus forte et donc des valeurs

d’épaisseurs optiques qui devraient être plus grandes. Le vent étant très faible durant cette

journée de campagne, aucun décalage en latitude n’a été nécessaire sur les mesures du ra-

diomètre aéroporté. Pour la même raison, aucune trajectoire lagrangienne n’a été effectuée

par l’avion (comme le montre la figure 2.8b), et il n’est ainsi pas nécessaire d’effectuer une

moyenne sur les pixels centraux de IIR. Les figures 3.9a-c montrent une très bonne superpo-

sition des mesures des deux instruments dans chaque canal tout au long du parcours CD. Les

variations majeures dues aux structures nuageuses sont bien suivies de manière similaires par

IIR et par CLIMAT-AV. Les biais observés dans les mesures du 16 mai 2007 n’apparaissent

pas clairement sur ces figures à cause du choix d’une échelle plus large pour la présentation

des résultats, mais sont toutefois bien présents. La figure 3.10 représente les différences entre
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Figure 3.9: Comparaison entre les températures de brillance mesurées par les trois canaux de IIR (traits

plains) et CLIMAT-AV (pointillés) le long du parcours CD du 25 mai 2007. [Sourdeval et al., 2012]

les températures de brillance mesurées par IIR et par CLIMAT-AV dans chaque canal. On

remarque, comme sur la figure 3.7, de très larges différences de températures de brillance entre

les mesures. Celles-ci sont expliquées par le fait que, comme pour le cas du 16 mai, les deux

instruments n’observent pas des structures nuageuses parfaitement identiques au même mo-

ment. Ces différences peuvent toutefois se montrer plus grandes durant cette journée d’étude

à cause de la plus forte inhomogénéité des cirrus, et de leurs plus fortes épaisseurs optiques

par endroits. On observe également la présence de zones où les différences de températures de

brillance sont stables, comme autour des latitudes 46.2°, 47.4°, ou encore 47.9°. La signature
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Figure 3.10: Différences entre les températures de brillance moyennes mesurées par IIR et CLIMAT-AV le

long du parcours AB du 25 mai 2007.
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spectrale entre les canaux, c’est à dire l’écart relatif entre les différences de températures de

brillance qui leurs sont associées, ne semble cependant pas être stable dans ces zones.

3.4.3 Cas du 18 octobre 2008

Comme indiqué dans le paragraphe 2.4.3, la journée d’étude du 18 octobre 2008 de la cam-

pagne Biscay ’08 est différente des autres journées observées durant la campagne CIRCLE-2

à cause de la présence d’un épais cirrus homogène et d’une large zone parfaitement dénuée de

nuages. La figure 3.11 reconstitue parfaitement bien ces observations, en montrant la présence

d’un large cirrus s’étalant entre 7 et 11 km d’altitude entre les latitudes 40° et 42.5°, et de la

zone dite ‘claire’ entre 43.5° et 45.5° de latitude.

 8 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

40°            41°            42°            43°            44°            45°            46°           47° 

12 

10 

2 

4 

0 

Latitude 

 

8 

6 

Figure 3.11: Observation du lidar LEANDRE-NG le long du parcours AB le 18 octobre 2008.

Les comparaisons entre les mesures effectuées par les radiomètres IIR et CLIMAT-AV

dans leurs trois canaux respectifs sont présentées sur les figures 3.12a-c. Un vent de nord-est

d’environ 25 m.s−1 est considéré pour ajuster la latitude des mesures de CLIMAT-AV. A

cause du fort décalage entre la trajectoire de l’avion et celle du satellite (c.f. figure 2.9b), une

moyenne sur les trois pixels centraux de IIR est considérée, et l’écart type de cette moyenne

est représenté par des barres d’erreurs sur les figures 3.12a-c. Les mesures effectuées par

les deux instruments sont très proches pour les trois canaux. On remarque cependant que
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Figure 3.12: Comparaison entre les températures de brillance mesurées par les trois canaux de IIR (traits

plains) et CLIMAT-AV (pointillés) le long du parcours AB du 18 octobre 2008. [Sourdeval et al., 2012]

des biais peuvent apparaître entre les mesures, notamment dans le canal C08. La figure 3.13

montre que, comme lors des analyses effectuées pour les 16 et 25 mai 2007, la non-simultanéité

et les différences de résolution des deux instruments laissent apparaître de fortes variations

lorsque les comparaisons sont effectuées de manières trop directes dans des zones spatialement

non-homogènes.
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Figure 3.13: Différences entre les températures de brillance moyennes mesurées par IIR et CLIMAT-AV le

long du parcours AB du 18 octobre 2007.

Une particularité intéressante dans ce cas d’étude est toutefois la présence de la zone par-

faitement dénuée de tout nuage entre 43.5° et 45.5° de latitude. Les mesures de température
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de brillance sont donc dans ce cas uniquement influencées par l’océan et par les gaz atmo-

sphériques. La signature spectrale des différences de températures de brillance le long de

cette zone (c.f. figure 3.13) est donc stable, et indique que les canaux C10 et C12 des deux

instruments obtiennent des mesures presque identiques. Toutefois, les températures de bril-

lance mesurées dans le canal C08 par IIR sont nettement plus faibles (environ 1K) que celles

mesurées par CLIMAT-AV. Il y a donc bien dans ce canal un décalage entre les mesures des

deux instruments qu’il est indispensable d’expliquer puisque celui-ci est de l’ordre de grandeur

de la précision instrumentale. Cette étude est menée dans le paragraphe suivant.

3.5 Etude des écarts observés entre les mesures radiatives

de CLIMAT-AV et de IIR.

Nous avons montré dans les paragraphes précédents que les comparaisons de mesures aéro-

portées et spatiales afin de valider les mesures du radiomètre IIR ne sont pas aisées. En effet,

de nombreux facteurs rendent cette tâche difficile, tels que par exemple la différence de coor-

dination entre les mesures, ou encore la différence de résolution des instruments. Cependant,

les comparaisons effectuées dans le paragraphe 3.4 montrent clairement la présence de biais

entre les mesures de CLIMAT-AV et celles de IIR qui ne peuvent être uniquement expliqués

par ces différences. Ce paragraphe propose par conséquent d’étudier ces biais à l’aide d’un

code de transfert radiatif, qui sera utilisé pour tenter de retrouver les différences qui appa-

raissent entre les mesures. Ce code est tout d’abord utilisé de manière théorique, puis ses

résultats seront comparées aux mesures pour différents types de scènes nuageuses.

3.5.1 Utilisation du code de transfert radiatif FASDOM

De façon à étudier les différences observées dans le paragraphe précédent entre les mesures de

CLIMAT-AV et de IIR, des simulations de températures de brillance montantes mesurées par

les deux instruments s’avèrent nécessaires. Ces simulations auront principalement lieu dans

le cas d’une atmosphère dénuée de tout nuage, mais quelques simulations dans le cas de ciels

nuageux seront également entreprises. Cependant les cas de ciel nuageux ne seront présentés

ici que dans un but d’illustration de la difficulté à comparer les mesures des deux instruments
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dans de tels conditions, et il ne semble donc pas nécessaire de présenter dans ce paragraphe

un descriptif complet des propriétés microphysiques utilisées pour simuler les cirrus. Plus de

détails sur celles-ci seront donnés dans le prochain chapitre.

Le code de transfert radiatif FASDOM (FASt Discrete Ordinates Method) [Dubuisson

et al., 2005] est ainsi utilisé dans le but de simuler les températures de brillance montantes

mesurées par CLIMAT-AV et IIR. Celui-ci est basé sur la méthode des ordonnées discrètes

afin de tenir compte des phénomènes de diffusion multiple par les nuages. L’atmosphère est

par conséquent considérée comme plan-parallèle, et FASDOM est configuré pour simuler des

couches de 1 km d’épaisseur de la surface jusqu’à 40 km d’altitude. Pour plus de précision,

ces couches de 1 km sont subdivisées en couches de 100 m en cas de présence de nuages. Le

satellite CALIPSO est positionné à l’altitude maximale permise par FASDOM, soit 40 km,

alors que l’avion est positionné à son altitude réelle. Les effets d’absorption et d’émission par

différents gaz atmosphériques tels que la vapeur d’eau, l’ozone et des gaz homogènes à effet

de serre (CO2, NO2 et CH4) sont également pris en compte de manière précise. Les filtres des

deux instruments sont soigneusement renseignés dans FASDOM de manière à pouvoir tenir

compte de leurs différences. La précision des températures de brillance simulées par FASDOM

est considérée comme étant meilleure que 0.3K. Plus de détails sur le fonctionnement général

de ce code de transfert radiatif et sur les méthodes qu’il utilise peuvent être trouvés dans

l’annexe A.

Les profils de température, d’humidité relative ainsi que de concentration en ozone qui

sont utilisés pour paramétrer FASDOM sont obtenus par les analyses du GMAO (Global

Modeling and Assimilation Office), qui sont basées sur le modèle GOES (Goddard Earth

Observing System Model)-5 [Rienecker et al., 2008]. Ces données sont disponibles dans les

produits CALIOP, et sont donc précisément interpolées le long de la trace de IIR. Les tem-

pératures de surfaces océaniques sont également fournies le long de celle-ci par les analyses

du centre européen ECMWF (European Center for Medium-Range Weather Forecasts). Des

valeurs d’émissivités standards sont choisies afin de simuler une surface océanique. Celles-ci

correspondent respectivement à 0.9838, 0.9903 et 0.9857 pour les canaux C08, C10 et C12

[Wilber et al., 1999].
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3.5.2 Hypothèses et analyses théorique

Les figures 3.7, 3.10, et 3.13 montrent la présence de divergences entres les mesures des deux

instruments, et particulièrement dans leur canal C08. Or les figures 3.6a-c, 3.9a-c et 3.12a-c

témoignent du fait que les deux instruments perçoivent globalement les mêmes structures

nuageuses, et donc que ces différences ne peuvent être totalement liées à un problème de

simultanéité ou de résolution. De plus, il peut apparaître que seul un canal sur les trois

diverge entre les mesures de IIR et de CLIMAT-AV. La raison de ces différences doit donc

être analysée d’un point de vue spectral.

Deux hypothèses sont alors émises de manière à expliquer ces divergences :

1. Premièrement l’avion et le satellite ne perçoivent pas exactement la même atmosphère.

En effet, le FF20 volant entre 12 et 13 km d’altitude et CALIPSO étant situé au sommet

de l’atmosphère, une partie des gaz tels que l’ozone ou quelques gaz homogènes à effet

de serre peut être observée par IIR et non par CLIMAT-AV.

2. Une seconde explication peut être liée à la différence entre les fonctions filtres des deux

instruments, comme l’indique la figure 3.2. Bien que celles-ci soient proches et que les

bandes spectrales qu’ils définissent se situent dans la fenêtre atmosphérique, le fait que

les filtres de CLIMAT-AV soient plus larges que ceux de IIR peut également expliquer

une différence entre les mesures.

Afin de vérifier ces hypothèses, le code FASDOM présenté précédemment est utilisé. De

manière à effectuer des simulations représentatives des journées de campagnes étudiées, nous

avons utilisé des profils de gaz atmosphériques correspondant à la zone claire du 18 octobre

2008, à la latitude 44.3°. De plus, cette configuration nous permet de mener une étude en ciel

clair, afin de ne considérer que l’impact des gaz atmosphériques.

Dans le but de vérifier ces hypothèses il est tout d’abord intéressant de connaître l’effet de

l’absorption atmosphérique dans les intervalles spectraux définis par les filtres de CLIMAT-AV

et de IIR séparément. La figure 3.14 montre des profils de transmissions calculés par FASDOM

pour une atmosphère contenant de la vapeur d’eau, de l’ozone et des gaz à effet de serre

homogènes (CO2, CH4 et NO2). Le radiomètre IIR y est placé au sommet de l’atmosphère,

et CLIMAT-AV à une altitude de 13 km. La position de l’avion est indiquée sur la figure 3.14

par un trait jaune continu.
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Figure 3.14: Profils de transmission atmosphérique totale, donnés par les canaux CLIMAT-AV et IIR . La

ligne jaune correspond à la position de CLIMAT-AV.

On remarque tout d’abord que l’absorption gazeuse est relativement faible pour tous les

canaux, ce qui est attendu puisque les filtres des instruments se situent dans la fenêtre at-

mosphérique infrarouge. Il est ensuite intéressant de voir que la transmission atmosphérique

totale à la base de l’atmosphère n’est pas identique selon que le photon soit émis de l’altitude

de CLIMAT-AV ou de celle de IIR (et bien sur transmis en fonction de leurs filtres respec-

tifs), et cela principalement pour le canal C08. Cette différence s’explique non seulement

par la différence d’altitude, et donc de masse d’air, mais également par la différence de filtre

des deux instruments. Afin de mieux comprendre la part de chacun de ces deux effets, les

figures 3.15a-c présentent respectivement les profils de transmission pour des atmosphères ne

contenant que de la vapeur d’eau, que de l’ozone et que des gaz homogènes à effet de serre

(UMG). On retrouve logiquement que la vapeur d’eau est le gaz possédant le plus d’impact

sur chaque canal des deux instruments, et c’est ce gaz qui donne ainsi l’allure principale du

profil de transmission totale. On remarque cependant que la vapeur d’eau n’a d’impact que

sous l’altitude de l’avion, ce qui implique que la différence d’altitude entre les deux instru-

ments n’a donc ici pas de réel impact. Dès lors, la différence de transmission observée à la

base de l’atmosphère ne provient que de la différence entre les filtres de CLIMAT-AV et ceux

de IIR. De plus, la différence maximale entre les absorptions se situe dans le canal C08, ce
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qui est en accord avec les observations effectuées dans le cas de ciel clair du 18 octobre 2008

(c.f. figure 3.13). D’autres gaz, comme l’ozone ou les UMG (figures 3.15b et 3.15c respec-

tivement) montrent cependant une part d’absorption au dessus de l’altitude de l’avion, ce qui

peut entraîner des différences de l’ordre de 1% sur la transmission en bas de l’atmosphère.
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Figure 3.15: Profils de transmission atmosphérique pour chaque gaz traité par FASDOM, donnés pour les

canaux de CLIMAT-AV et IIR. La légende de profils est similaire à celle présentée dans la figure 3.14

L’utilisation des profils de transmission permet ainsi de comprendre que les impacts des

divergences entre les filtres des deux instruments et entre leurs altitudes ne sont pas néglige-

ables, et qu’ils pourraient tout à fait être la cause des biais observés. Cependant, il n’est pas

aisé de quantifier ces différences à l’aide de profils de transmission puisque ceux ci ne pren-

nent pas en compte l’émission du sol et la diffusion multiple présente dans l’atmosphère. Pour

s’en faire une idée plus précise, des simulations des températures de brillance ont été menées

et sont exposées dans le tableau 3.2. Celui-ci représente des simulations de températures

de brillance dans la même atmosphère que celle utilisée pour le calcul des profils de trans-

mission, soit correspondant à la latitude 44.3° du parcours AB de la journée du 18 octobre

2008. Les deux premières lignes correspondent aux températures de brillance simulées pour

CLIMAT-AV et IIR. La différence entre celles-ci, qui est présentée sur la troisième ligne du

tableau, montre dans le canal C08 un large décalage positif entre les simulations des mesures

de CLIMAT-AV et celles de IIR, et de plus faibles décalages négatifs dans les canaux C10

et C12. Ces résultats semblent donc bien aller dans le sens des observations faites sur la

figure 3.13. Afin de quantifier quelle part de ce décalage est due aux divergences de filtres

entre les deux instruments, et quelle part est due aux différences d’altitudes, des simula-
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Position de l’instrument C08 (K) C10 (K) C12 (K)

Positions habituelles IIR 286.51 288.81 287.03

des instruments CLIMAT-AV 287.45 288.79 286.89

CLIMAT-AV - IIR 0.94 -0.02 -0.14

Positions modifiées IIR13 287.05 288.96 287.12

des instruments CLIMAT-AVTOA 286.45 288.64 286.80

Effets des filtres CLIMAT-AV - IIR13 0.40 -0.17 -0.26

CLIMAT-AVTOA - IIR -0.06 -0.17 -0.23

Effets de l’altitude IIR13 - IIR 0.54 0.15 0.09

CLIMAT-AV - CLIMAT-AVTOA 1.00 0.15 0.09

Tableau 3.2: Simulations des températures de brillance mesurées par IIR et CLIMAT-AV dans leurs trois

canaux respectifs dans une atmosphère claire. Les instruments sont également placés à différentes altitudes

(indices ‘13’ et ‘TOA’ signifiant respectivement 13 km et sommet de l’atmosphère (Top Of Atmosphere)) de

manière à apprécier l’impact des différences entre leurs filtres et leurs altitudes.

tions ont également été effectuées en modifiant la position de chaque instrument. L’indice

IIR13 indique ainsi que l’instrument IIR est placé à 13 km d’altitude dans les simulations,

et CLIMAT-AVTOA indique le placement de CLIMAT-AV au sommet de l’atmosphère. Les

résultats de telles simulations pour des instruments placés à des altitudes inhabituelles sont

exposés dans la seconde partie du tableau. La troisième partie du tableau 3.2 expose alors

les résultats de quelques combinaisons de différences de températures de brillance, pour des

instruments placés à des altitudes identiques. Ainsi, nous pouvons nous attendre à ce que les

biais observés traduisent principalement l’impact de la différence spectrale entre les filtres.

Ces biais sont présents dans tous les canaux, avec toutefois de plus fortes variations lorsque

les deux instruments sont placés au sommet de l’atmosphère. Ceci peut être expliqué par le

fait que le canal C08 de IIR ne semble pas être sensible à l’ozone présent dans la moyenne et

basse troposphère, comme le montre la figure 3.15b. Une autre combinaison possible est la

différence entre les températures de brillance simulées pour les mêmes instruments mais qui

sont positionnés à des altitudes différentes. Cette configuration aura donc tendance à laisser

apparaître les effets liés aux différences d’altitudes entre les radiomètres. Les résultats de

telles analyses sont résumées dans la dernière partie du tableau 3.2. On remarque encore une
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forte dépendance à l’altitude dans le canal C08, et une dépendance un peu moindre dans les

autres canaux.

Dans l’ensemble, ces analyses montrent que la présence de biais observés entre les mesures

de IIR et celles de CLIMAT-AV peut être expliquée par les deux hypothèses posées au début

de ce paragraphe, soit la différence entre les filtres des deux instruments, et entre les altitudes

de ceux-ci. Il est maintenant important de comparer ces simulations aux mesures, de manière

à observer si les biais retrouvés ici théoriquement correspondent bien aux observations.

3.5.3 Etude pratique en ciel clair

Afin de vérifier les hypothèses faites dans le paragraphe précédent, des simulations de tem-

pératures de brillance mesurées par CLIMAT-AV et par IIR sont effectuées le long de la zone

claire présente sur le parcours AB du 18 octobre 2008. Ces simulations sont présentées dans

la figure 3.16 (en traits discontinus), où elles y sont également superposées aux mesures (en

traits continus). On y remarque pour chaque longueur d’onde de très fortes similitudes entre
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Figure 3.16: Températures de brillance mesurées et simulées pour CLIMAT-AV et IIR dans leurs canaux

C08, C10 et C12 dans l’intervalle de latitude 43.6°-45.2° le long du parcours AB du 18 octobre 2008.

les mesures et les simulations. Ces similitudes sont excellentes pour les canaux C10 et C12,

où on n’observe cependant qu’une faible déviation entre les mesures des deux instruments.

Dans le canal C08 les simulations sont néanmoins légèrement supérieures aux mesures pour

les deux radiomètres. Il ne faut cependant pas oublier de tenir compte des erreurs instru-

mentales qui sont respectivement de 0.1K et 1K pour CLIMAT-AV et IIR, et des erreurs

de FASDOM qui sont de 0.3K. Il est donc possible de vérifier que bien que les simulations
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ne soient pas parfaitement en accord avec les mesures dans ce canal, les différences entre les

températures de brillance soient quant à elles bien retranscrites par la simulation. Ceci peut

notamment être observé sur la figure 3.17, qui exprime les différences entre les températures

de brillance simulées (en rouge) ou mesurées (en noir) par CLIMAT-AV et par IIR. On y

observe, en tenant compte des erreurs instrumentales et de simulations, que les écarts entre

les deux instruments sont bien retrouvés dans chacun des canaux.
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Figure 3.17: Différences de températures de brillance mesurées et simulées pour CLIMAT-AV et IIR dans

les canaux C08, C10 et C12 dans l’intervalle de latitude 43.6°-45.2° le long du parcours AB du 18 octobre

2008.

Le cas de l’étude du ciel clair présent lors de la journée du 18 octobre 2008 à l’aide du

code de transfert radiatif FASDOM permet donc bien d’expliquer les biais observés entre les

mesures des deux instruments. Il serait toutefois également intéressant d’analyser ces écarts

dans le cas de ciels nuageux, ou tout au moins partiellement nuageux. Cependant, ces types

de scènes sont beaucoup plus complexes à analyser, comme le montre le paragraphe suivant.

3.5.4 Cas du ciel partiellement nuageux

Le cas d’un ciel dénué de nuages comme celui du 18 octobre 2008 permet parfaitement

d’expliquer, à l’aide de simulations, les différences entre les mesures de CLIMAT-AV et de IIR.

De telles simulations sont cependant impossibles à effectuer dans le cas de ciels nuageux sans

une connaissance précise de la composition des cirrus, que nous ne possédons malheureuse-

ment pas. Il est tout de même possible de trouver quelques zones partiellement nuageuses,

où les températures de brillance mesurées semblent assez stables, et où l’impact des nuages
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sur les mesures sera peut être moindre (si ceux-ci sont très fins). Le but de ce paragraphe est

d’étudier l’une d’entre elles, afin de montrer les difficultés à comparer précisément des mesures

spatiales et aéroportées lorsque la colonne atmosphérique n’est pas totalement homogène sur

une large zone.

Pour ce faire, le cas de la zone située entre 48.2° et 48.3° de latitude du parcours AB de

la journée du 16 mai 2007 est pris en exemple. Celle-ci apparaît comme étant dénuée de

cirrus sur les mesures de LEANDRE-NG présentées sur la figure 3.5. Les mesures des deux

instruments montrent sur les figures 3.6a-c une zone où les températures de brillance sont

stables, comme dans le cas d’un ciel clair. Cependant, les caractéristiques des différences

entre les mesures de CLIMAT-AV et celles de IIR ne sont pas les mêmes que celles observées

dans la zone claire du 18 octobre 2008 (c.f. figure 3.7). La première ligne du tableau 3.3

indique la différence moyenne entre les températures de brillance mesurées par CLIMAT-AV

et IIR le long de cette zone. On y remarque en effet que les biais sur les canaux C10 et C12 sont

totalement différents des résultats obtenus lors de l’étude en ciel clair (c.f. tableau 3.2). La

seconde ligne du tableau montre le résultat de simulations effectuées en ciel parfaitement clair

(sans nuages) dans cette zone. On y remarque bien que celles-ci ne permettent absolument

pas de retrouver les biais observés entre les mesures.

TBCLIMAT−AV-TBIIR (K) C08 C10 C12

Différences moyennes mesurées 1.05 1.15 0.56

Simulations en atmosphère claire 0.80 0.04 -0.07

Simulations en atmosphère nuageuse nuage bas (km) : 0.5-1.0 0.78 0.05 -0.07

1.5-2.0 0.74 0.06 -0.06

cirrus (km) : 10.0-10.5 0.74 0.01 -0.08

11.5-12.0 0.78 0.03 -0.07

12.5-13.0 1.15 0.55 0.68

Tableau 3.3: Différences de températures de brillance simulées entre CLIMAT-AV et IIR pour les canaux

C08, C10 et C12 dans différentes configurations atmosphériques.

Ces observations tendent alors à laisser penser qu’un objet atmosphérique pourrait per-

turber les mesures, et ainsi affecter le biais en ayant une signature spectrale tout à fait
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différente de celle correspondant à un ciel clair. On remarque en effet sur la figure 3.5 la

présence de nuages d’eau liquide. Il en existe deux fines couches dans la basse atmosphère le

long de cette zone. Le code FASDOM a donc été configuré de manière à simuler ces couches,

en utilisant des propriétés de gouttes d’eau sphériques données par la théorie de Mie-Lorentz,

ayant un rayon effectif moyen de 11 µm et une variance effective de 0.13 µm. Ces valeurs nous

semblent raisonnables afin de décrire des nuages d’eau liquide bas présents au dessus d’une

surface océaniques [Stephens, 1979]. Une épaisseur optique de τ=1 est considérée, comme

indiquée par les produits du lidar LEANDRE-NG. Les simulations sont effectuées en consid-

érant deux altitudes pour cette couche nuageuse, soit entre 0.5 et 1.0 km, et entre 1.5 et 2.0

km. Les résultats de ces simulations sont exposés dans la seconde partie du tableau 3.3, où on

peut remarquer que la présence de nuages liquides n’a finalement qu’un très faible impact sur

les différences de températures de brillance simulées, et celui-ci n’est absolument pas suffisant

pour expliquer les biais mesurés. 
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Figure 3.18: Produits CALIOP de reconstitution de structures nuageuses à différentes résolutions horizon-

tales le long du parcours AB du 16 mai 2007. Le point de synchronisation entre CLIMAT-AV et IIR est

indiqué par une flèche rouge, et l’altitude du FF20 par un trait bleu.

Une autre possibilité est donc de considérer la présence d’un cirrus d’altitude élevée dans la

colonne atmosphérique. Les produits de détection nuageuse du lidar CALIOP qui sont présen-

tés sur la figure 3.18, montrent en effet la présence de cirrus dans la zone d’étude. L’échelle

de couleur indique la résolution horizontale sur laquelle le lidar a effectué une moyenne de ses
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mesures de rétrodiffusion afin de détecter la couche nuageuse. On remarque donc qu’entre

48.2° et 48.3°, CALIOP observe bien la présence de cirrus lorsqu’il moyenne ses mesures sur

1 km le long de sa trace (ce qui correspond à la résolution de IIR). Ces cirrus sont toutefois

très fins, puisque CALIOP indique une épaisseur optique de τ=0.05. De manière à simuler

ces nuages, leurs propriétés sont choisies comme correspondant à des agrégats de cristaux

de glace, de taille moyenne 30 µm [Yang et al., 2005]. Il est important de préciser que ces

considérations sont hypothétiques, mais que celles-ci nous semblent néanmoins tout à fait

suffisantes pour les besoins de cette étude de sensibilité. Une étude plus précise utilisant des

propriétés nuageuses optimales sera effectuée dans le prochain chapitre de cette thèse. Les

résultats des simulations sont présentés dans la dernière partie du tableau 3.3, en plaçant

la couche de cirrus à différentes altitudes. Un nuage d’eau est toujours placé entre 1.5 et

2.0 km. On remarque que lorsque le cirrus est placé entre 10.0 et 10.5 km, ou entre 11.5 et

12.0 km, celui-ci ne permet toujours pas de s’approcher du biais observé entre les mesures

des deux instruments. Cependant la figure 3.18 montre également que CALIOP observe (à

une résolution à 80 km) la présence d’un nuage à l’altitude de l’avion. Il faut noter que les

nuages retrouvés par CALIOP à cette résolution possèdent généralement une épaisseur op-

tique extrêmement faible, et sont normalement difficilement détectables par les radiomètres.

Cependant, il peut paraître utile de renouveler les simulations en considérant cette fois un

cirrus entre 12.5 et 13.0 km. L’altitude du FF20 à cet endroit est d’environ 12.6 km, c’est à

dire qu’il vole à la base de ce nuage. Les résultats de ces simulations sont présentés dans la

dernière ligne du tableau 3.3. On retrouve alors une signature spectrale des biais totalement

différente de celle qui était observée jusqu’à présent. Ceux-ci, sans être parfaitement corrélés,

semblent bien s’approcher des observations. On remarque donc que seule la présence d’un

objet atmosphérique observé par l’un des instruments et non (ou partiellement) par l’autre

semble être capable de causer de tels bais entre les mesures de IIR et celles de CLIMAT-AV.

Il est donc difficile d’analyser avec précision les écarts entre les mesures de CLIMAT-AV

et IIR lorsque le ciel n’est pas parfaitement homogène. La différence entre les altitudes des

deux instruments, couplée à leurs différences de résolutions et à la non-simultanéité de leurs

mesures rend très difficile l’étude précise des écarts observés en ciel nuageux ou partiellement

nuageux (e.g. près de 1K dans le canal C08. Afin de conforter les résultats obtenus jusqu’à

présent, un mode opératoire tout à fait différent doit donc être envisagé afin de traiter les cas

de ciels nuageux.
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3.6 Conclusion

Ce chapitre présente les résultats d’une étude de comparaison entre les mesures de tempéra-

tures de brillance effectuées par le radiomètre IIR à bord de CALIPSO, et par le radiomètre

CLIMAT-AV embarqué à bord de l’avion FF20 durant les journées d’études CIRCLE-2 et

Biscay ’08. Le radiomètre infrarouge CLIMAT-AV possède des caractéristiques spectrales très

proches de celles de IIR, de manière à permettre des comparaisons optimales. Cependant,

malgré le fait que les radiomètres soient très proches, de nombreuses considérations liées à

la non-simultanéité ou à des géométries de mesures différentes sont à prendre en compte.

Après avoir corrigé les mesures, leurs comparaisons révèlent de très fortes similitudes entre

les deux radiomètres infrarouges pour chaque journées de campagnes. Les variations dues à

la présence de structures nuageuses sont bien retrouvées. De faibles biais sont toutefois dé-

tectés, en particulier entre les mesures du canal C08 des deux radiomètres. Afin d’expliquer

ceux-ci, une étude théorique a été menée à l’aide du code de transfert radiatif FASDOM le

long d’une zone dénuée de nuages. Cette étude a montré que la différence d’altitude entre

les deux instruments, ainsi que les faibles différences entre leurs filtres respectifs peuvent ex-

pliquer l’ordre de grandeur des biais observés. Cependant, la dernière partie de ce chapitre

montre que de telles conclusions sont plus difficilement applicable aux cas d’un ciels nuageux

ou partiellement nuageux. En effet, dans de telles situations, la présence d’un nuage vu par

l’un des radiomètres et non par l’autre va aboutir à de larges différences entre leurs mesures,

qui sont très difficilement analysables. De plus, ces cas de figures sont très probables à cause

de la différences de synchronisation, d’altitude et de résolution des radiomètres. Afin de con-

forter les résultats retrouvés en ciel clair, un mode opératoire différent doit donc être utilisé,

comme par exemple la comparaison de propriétés des cirrus qui seraient restituées à partir des

mesures de CLIMAT-AV et de IIR séparément. Dans ce cas de figure, si les paramètres resti-

tués à partir des mesures des deux appareils sont très proches, alors il est possible de conclure

que les biais observés sont parfaitement explicables par simulation en ciel nuageux comme en

ciel clair, puisque ceux-ci n’impactent pas les propriétés restituées. De telles comparaisons

seront exposées dans le prochain chapitre. Toutefois, aux vues des résultats présentés dans

ce chapitre, il est d’ores et déjà possible de conclure de manière confiante à la validation des

mesures de températures de brillance du radiomètre infrarouge IIR.



Chapitre 4

Restitution de propriétés de cirrus à partir de me-

sures radiométriques infrarouges

4.1 Introduction

Nous avons vu dans le paragraphe 1.5 que les cirrus ont un impact important sur le climat, et

que cet impact est encore de nos jours mal déterminé à cause d’un manque de connaissances

précises concernant leur climatologie, et leurs propriétés radiatives et microphysiques. Il

est donc important de mieux quantifier ces propriétés à l’aide d’études utilisant des moyens

in situ ou de télédétection. Dans ce but, de nombreuses missions spatiales et aéroportées

ont été conduites, comme expliqué dans le paragraphe 1.3. L’une d’entre elles, la mission

A-Train, possède des instruments capables d’étudier les cirrus avec précision sur l’ensemble

du globe. Parmi ces instruments se trouvent le lidar CALIOP, le radar CPR, ainsi que le

radiomètre infrarouge IIR. L’avantage de ce dernier est de posséder une fauchée au sol bien

plus large que celle du lidar et du radar, ce qui lui permet d’observer un plus grand nombre

de scènes nuageuses (pour de plus amples renseignements sur IIR, le lecteur pourra se référer

au paragraphe 3.2). Le radiomètre IIR se montre également fort utile pour la restitution de

propriétés de cirrus tels que l’épaisseur optique ainsi que le diamètre effectif des particules

qui les composent [Garnier et al., 2012].

La restitution de telles propriétés à partir de mesures radiométriques n’est cependant pas

nouvelle. De nombreuses méthodes ont depuis longtemps été mises au point dans ce but,

comme par exemple la Split-Window [Inoue, 1985] dans le domaine infrarouge thermique

ou la méthode dite NK [Nakajima and King, 1990] dans les domaines visible et proche in-

frarouge. Ces méthodes ont déjà été comparées à de nombreuses reprises, comme récemment

par Cooper and Garrett [2010] dans le cas de l’étude des cirrus composés de petits cristaux,

et se montrent toutes deux fort efficaces à l’étude des nuages de glace. Plus récemment, un

75
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autre algorithme utilisant à la fois des mesures dans les domaines visible, proche-infrarouge

et infrarouge thermique a d’ailleurs été proposé par Cooper et al. [2007]. Cet algorithme

possède ainsi l’avantage de tirer partie des deux méthodes nommées ci-dessus, puisque les

auteurs montrent que la Split-Window est beaucoup plus fiables pour traiter des cas de cirrus

fins, alors que la méthode NK est plus adaptée pour traiter des nuages de glace plus épais.

Ces conclusions seront fortement utiles dans le chapitre suivant, lors de la mise en place d’un

algorithme d’inversion multi-couches.

L’utilisation de méthodes variationnelles (par exemple de type estimation optimale) est

aujourd’hui devenue courante pour effectuer des inversions à partir de mesures satellitaires.

En ce qui concerne les cirrus, on peut par exemple citer les travaux de Delanoë and Hogan

[2008, 2010] qui utilisent cette méthode afin de retrouver de nombreuses propriétés de cirrus

à partir de données combinées du lidar CALIOP, du radar CPR, ainsi que du radiomètre

MODIS. Ce type de méthodes à l’avantage de fournir un cadre mathématique rigoureux afin

de retrouver un paramètre donné à partir de mesures de natures différentes. Elle possède

également l’avantage d’attribuer une incertitude fiable sur les paramètres restitués, ce qui

est aujourd’hui totalement indispensable afin de réduire l’incertitude climatique liée à ces

paramètres atmosphériques.

Dans ce chapitre une méthode d’estimation optimale est donc appliquée de manière à

retrouver, à partir de mesures radiométriques infrarouges, l’épaisseur optique des cirrus et le

diamètre effectif des cristaux qui les composent. Les mesures du radiomètre IIR sont donc

utilisées, ainsi que celles de CLIMAT-AV, en se plaçant à nouveau dans le cadre des deux

campagnes aéroportés étudiées dans le chapitre 3. La première partie de ce chapitre est donc

dédiée à la description de la méthode d’estimation optimale utilisée dans nos inversions. Puis,

la seconde partie de ce chapitre établie une liste précise des paramètres utilisés dans le modèle

direct (mais qui ne sont pas retrouvés), ainsi que de leurs incertitudes respectives. Cette étape

primordiale doit se faire de façon minutieuse, afin d’obtenir des erreurs sur les paramètres

inversés qui sont les plus représentatives possible de notre connaissance a priori du système,

de ce qu’apporte la mesure, et des faiblesses du modèle direct utilisé. Dans un troisième temps,

le concept de contenu en information est introduit, et une étude est effectuée de manière à

déterminer la quantité d’information contenue dans les trois canaux de IIR. Après ces parties

plutôt théoriques, des résultats d’inversions effectuées à partir des mesures radiométriques

obtenues durant les trois journées de campagnes CIRCLE-2 et Biscay ’08 sont exposés. Afin
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de conforter ces résultats, ceux-ci sont ensuite comparés à des observations in situ obtenues

durant la campagne CIRCLE-2, puis aux produits opérationnels de IIR. Enfin, une analyse

poussée de l’origine des erreurs sur les inversions est effectuée avant de conclure ce chapitre.

4.2 Application de la méthode d’estimation optimale

Comme expliqué dans le paragraphe d’introduction, ce chapitre traite d’inversions de l’épaisseur

optique des cirrus ainsi que du diamètre effectifs de leurs cristaux, à l’aide d’une méthode

d’estimation optimale. L’avantage de cette méthode tient principalement dans le formalisme

rigoureux qui lie l’espace des mesures à celui des paramètres inversés, ce qui lui confère une

grande flexibilité dans l’utilisation de mesures de natures complètement différentes. Elle per-

met également un traitement clair des erreurs liées aux instruments ou aux paramètres dits

non-inversés, qui représentent l’ensemble des paramètres utilisés dans la méthode mais que

l’on ne tente pas de restituer. Cette méthode est également tout à fait adaptée à une analyse

de contenu en information, qui sera introduite dans le paragraphe 4.4. Un descriptif com-

plet de la méthode d’estimation optimale destinée à traiter des problèmes atmosphériques

est donné par Rodgers [2000], dont le formalisme est repris tout au fil de cette thèse. Ce

paragraphe est dédié à la description du fonctionnement de la méthode d’estimation optimale

telle qu’appliquée à l’étude présentée dans ce chapitre.

4.2.1 Une approche probabiliste des problèmes d’inversions

Afin de comprendre le principe de cette méthode d’inversion, il est tout d’abord utile de

rappeler que le résultat de toute mesure peut s’exprimer comme dans l’équation suivante :

y = F (x) + ε, (4.1)

où x représente ce que l’on appelle le vecteur d’état, dont les compostantes sont les paramètres

que l’on cherche à retrouver, et y est le vecteur mesure dont les composantes sont toutes

les mesures utilisées. La fonction F qui relie ces deux vecteurs est appelée le modèle direct.

Finalement, le vecteur ε définit les erreurs sur les mesures qui peuvent provenir de l’instrument

ou d’incertitudes liées au modèle direct. Ainsi, les vecteurs d’état x et de mesures y tels
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qu’utilisés dans ce chapitre sont définis comme :

x =

(
Deff

τ

)
et y =


L08

L10

L12

 , (4.2)

où Deff représente le diamètre effectif des cristaux de glace (tel que défini dans l’équation

1.9), et τ représente l’épaisseur optique d’extinction à 12 µm du cirrus. Les composantes L08,

L10, et L12 du vecteur mesure correspondent respectivement aux mesures de CLIMAT-AV

ou de IIR dans leurs canaux C08, C10 et C12. On peut également noter que dans notre

cas, le modèle direct F correspond au code de transfert radiatif FASDOM, qui fut introduit

dans le paragraphe 3.5.1. Le but de toute méthode d’inversion est alors d’ ‘inverser’ le lien

formé par le modèle direct entre le vecteur d’état x et le vecteur mesure y, afin de restituer

les composantes de ce premier à partir de l’information apportée par la mesure. Par abus

de langage, le vecteur F (x) représentant la valeur du modèle direct lorsqu’il est appliqué au

vecteur d’état pourra être simplement noté F par la suite.

L’estimation optimale adopte une approche probabiliste des problèmes d’inversion, en trai-

tant l’équation 4.1 par le théorème de Bayes qui, on le rappelle, s’énonce de la manière suivante

:

P (x|y) =
P (y|x)P (x)

P (y)
. (4.3)

Cette relation permet ainsi de relier la densité de probabilité P(x|y) d’un état après qu’une

mesure soit effectuée à la densité de probabilité P(x) de ce même état a priori (soit avant

que toute mesure soit faite), ainsi qu’à P(y|x) qui représente la probabilité d’avoir y sachant

que x est réalisé. Les densités de probabilité peuvent être considérées comme définissant un

volume d’états probables dans un espace multidimensionnel. Par exemple, P(x) traduit le

volume dans l’espace des états contenant l’ensemble des états probables a priori centrés sur

x, et P(x)dx traduit alors la probabilité d’avoir l’état compris entre x et dx. C’est donc

l’espace des états a priori. La densité de probabilité P(x|y) décrit quant à elle le volume

des états probables a posteriori (soit après connaissance de l’information apportée par la

mesure). Dès lors, si la mesure apporte une information sur le vecteur d’état, le volume

des états probables a posteriori se trouve réduit par rapport à celui a priori. La méthode

d’estimation optimale à donc pour but d’utiliser les informations contenues dans l’espace des

mesures afin de réduire au maximum le nombre d’états probables a priori contenus dans
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l’espace des états. Le passage d’un espace à l’autre s’effectue par l’intermédiaire du modèle

direct. La taille du volume final des états probables a posteriori représente alors l’incertitude

globale sur le vecteur d’état x.

Une des hypothèses majeures de la méthode d’estimation optimale est de représenter les

densités de probabilités décrites ci-dessus comme suivant une loi Gaussienne. Par exemple la

densité de probabilité P(x), qui définit l’ensemble des états probables dans l’espace des états,

s’écrit :

P (x) =
1

(2π)n/2|Sa|1/2
exp{−1

2
(x− xa)TSa−1(x− xa)} , (4.4a)

où xa correspond au vecteur d’état a priori qui définit notre connaissance de l’état x avant

mesure, et Sa est ce que l’on appelle la matrice de variance-covariance de xa. Cette dernière

est reliée à la taille de l’espace des états a priori (dans lequel se trouve le vecteur xa), et

est donc représentative des incertitudes liées à ce vecteur. L’entier n représente la taille des

vecteurs d’état x, xa et de la matrice carrée Sa, et correspond donc au nombre de dimensions

de l’espace des états (et donc au nombre de paramètres à inverser). De la même manière la

fonction de densité de probabilité P(y|x) s’écrit comme :

P (y|x) =
1

(2π)m/2|Sε|1/2
exp{−1

2
[F (x)− y]TSε−1[F (x)− y]} , (4.4b)

où Sε représente la matrice de variance-covariance du vecteur mesure y et du modèle direct

F, et m le nombre de dimensions de l’espace des mesures. Enfin, la densité de probabilité

P (x|y) s’écrit :

P (x|y) =
1

(2π)n/2|Ŝx|1/2
exp{−1

2
(x− x̂)T Ŝ−1x (x− x̂)} , (4.4c)

où x̂ représente le vecteur d’état après connaissance de la mesure, soit ce que l’on appelle le

vecteur d’état retrouvé (ou dans certains cas lemeilleur estimateur de celui-ci, voir paragraphe

4.2.3), et Ŝx la matrice de variance-covariance de ce vecteur. La densité de probabilité P(y)

ne constitue pas une grandeur physique utile du point de vue des problèmes d’inversions et

ne nécessite donc pas d’être présentée ici.

4.2.2 Définition des matrices de covariance

Nous avons vu dans le paragraphe précédent que l’estimation optimale permet de décrire les

problèmes d’inversion à l’aide de densités de probabilités. Ainsi, en partant d’une connaissance
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a priori du vecteur d’état qui est en général grossière (c’est à dire que le volume définissant

l’ensemble des états probables avant la mesure est de fait très grand), cette méthode originale

permet d’extraire toute l’information contenue dans une mesure afin de réduire le volume des

états probables, par l’intermédiaire du modèle direct. Les matrices de variance-covariance

sont donc au centre de cette méthode, puisqu’elles sont associées à la taille de chaque volume

de réalisations (dans l’espace des états ou dans celui des mesures), et donc aux incertitudes

associées à chaque vecteur.

En principe, la matrice de variance-covariance associée à un vecteur quelconque est donc à

relier aux incertitudes connues ou estimées sur chaque paramètre qui le compose. Soit, pour

un vecteur X défini comme :

X =

(
X1

X2

)
, (4.5)

la matrice de variance-covariance associée est donnée par :

SX =

(
σ2

X1
σ2

(X1,X2)

σ2
(X2,X1) σ2

X2

)
, (4.6)

où σX1 et σX2 représentent les écart-types respectifs associés aux paramètres X1 et X2, et

σ2
(X1,X2) et σ2

(X2,X1) leurs possibles covariances. Les composantes diagonales de la matrice

de variance-covariance correspondent donc aux variances associées à chaque paramètre du

vecteur X. Celles-ci sont directement calculables à partir des incertitudes associées à ces

paramètres, ou par l’intermédiaire d’une étude de sensibilité (voir ci-après). Les composantes

non-diagonales, qui représentent les possibles covariances entre chaque paramètre du vecteur

X, peuvent toutefois s’avérer beaucoup plus délicates à calculer. L’hypothèse que celles-

ci soient négligeables est ainsi très souvent adoptée dans les problèmes d’inversions, ce qui

permet de représenter les matrices de covariances sous une forme diagonale [Rodgers, 2000].

Cette hypothèse semble tout à fait raisonnable dans notre étude et est ainsi adoptée pour le

calcul des matrices Sε et Sa. Dans cette étude la matrice Sa est donc définie comme :

Sa =

(
σ2

Deffa
0

0 σ2
τa

)
, (4.7)

où Deffa et τa sont les composantes du vecteur d’état a priori xa. Ces composantes représen-

tent donc notre connaissance avant la mesure des paramètres du vecteur d’état. La taille des

cristaux de glace pour des cirrus situés en régions tempérées étant comprise entre 20 µm et 100
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µm [Gayet et al., 2004], Deffa est fixé à 50 µm pour le reste de cette étude. De même, puisque

les journées de campagnes CIRCLE-2 et Biscay ’08 présentées dans les paragraphes 2.4 et 3.4

laissent apparaître des cirrus à la fois fins et opaques, il semble raisonnable de fixer τa=1.

Ces valeurs sont bien entendu très approximatives, c’est pourquoi de très larges incertitudes y

sont associées par l’intermédiaire de Sa afin de rendre l’algorithme très peu dépendant de ces

valeurs a priori. Au final nous imposons que τa soit compris entre 0 et 10 (soit στa = 10τa),

et que Deff a
soit compris entre 0 et 200 µm (soit σDeffa

= 4Deffa). Ces grandeurs définissent

donc le volume maximal de l’ensemble des états probables avant tout apport d’information

par l’intermédiaire de la mesure. Elles nous semblent tout à fait raisonnables dans le but

d’inclure toutes les configurations nuageuses possiblement observables durant les cas d’études

utilisés dans ce chapitre.

La matrice de variance-covariance Sε décrit à la fois les erreurs liées à la mesure ainsi que

celles provenant du modèle direct. Les premières proviennent de l’incertitude instrumentale

(étalonnage, bruit radiomètrique, biais, ...), alors que les secondes sont rattachées à l’ensemble

des paramètres fixés dans le modèle direct (c’est à dire dans FASDOM) mais qui pourraient

malgré tout être entachés d’erreurs. Il est alors possible de dissocier la matrice Sε en deux

matrices distinctes appelées Sy (qui décrit les erreurs instrumentales), et SM (qui décrit les

erreurs du modèle directe). Celles-ci s’expriment donc comme :

Sy =


σ2

yL08
0 0

0 σ2
yL10

0

0 0 σ2
yL12

 , (4.8a)

pour la matrice de variance-covariance liées aux erreurs instrumentales, et comme :

SM =


σ2

ML08
0 0

0 σ2
ML10

0

0 0 σ2
ML12

 , (4.8b)

pour la matrice de variance-covariance liées aux paramètres non-inversés du modèle direct.

Les composantes diagonales σ2
Mλ

correspondent à la somme des variances associées à chacun

des paramètres du modèle direct que l’on considère pouvant être entaché d’une erreur (par

exemple les profils atmosphériques, les propriétés de nuages d’eau liquide, ...). L’indice λ

indique que la variance σ2
Mλ

est reliée à la composante diagonale décrivant la mesure ou le

modèle direct dans le canal centré à la longueur d’onde λ (soit 8.6 µm, 10.6 µm, ou 12.0 µm).
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Ces composantes sont donc calculées comme suit :

σ2
Mλ

=
N∑
i=1

σ2
MZi,λ

, (4.9)

où N correspond au nombre de paramètres dits non-inversés du modèle direct, et σMZi,λ
à

l’écart-type associé à un paramètre quelconque Zi. Cet écart-type est calculé à partir de

la sensibilité du modèle direct à une petite variation du paramètre Zi, pondérée par notre

connaissance estimée de ce paramètre, soit :

σMZi,λ
=
∂Fλ
∂Zi

εZi , (4.10)

où εZi représente l’incertitude relative attribuée au paramètre Zi (soit notre connaissance

a priori de celui-ci). Toutes ces incertitudes seront décrites de façon approfondie dans le

paragraphe suivant.

Au final, on obtient donc que la matrice Sε se définie comme suit :

Sε = Sy + SM =


σ2
εL08

0 0

0 σ2
εL10

0

0 0 σ2
εL12

 , (4.11a)

avec

σ2
ελ

= σ2
yλ

+ σ2
Mλ
. (4.11b)

La matrice de variance-covariance Ŝx, dont les termes diagonaux représentent les variances

liées à chaque paramètre inversé, se calcule à partir des matrices Sa et Sε ainsi qu’à partir de

la sensibilité aux mesures de chaque paramètre du vecteur d’état. Ce calcul est présenté dans

la prochaine partie de ce paragraphe. Il faut toutefois noter que cette matrice peut posséder

des termes non-diagonaux, causés par le fait que chaque mesure peut être sensible à plusieurs

paramètres du vecteur d’état. Cependant, une diagonalisation permet facilement de remonter

aux erreurs sur chaque paramètre retrouvé. Au final, celle-ci s’exprime donc de la manière

suivante :

Ŝx =

(
σ2

D̂eff
0

0 σ2
τ̂

)
, (4.12)

où σD̂eff
et στ̂ correspondent respectivement aux écart types sur les valeurs a posteriori du

diamètre effectif et l’épaisseur optique.
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4.2.3 Détermination de la meilleure estimation du vecteur d’état

Rodgers [2000] montre que la meilleure estimation du vecteur d’état, notée x̂, peut être

déterminée en minimisant la fonction coût φ définie comme :

φ = [y − F (x)]TSε
−1[y − F (x)] + [x− xa]TSa

−1[x− xa]. (4.13)

D’après l’équation 4.13 on remarque que cette fonction coût, qui correspond également à une

variable aléatoire suivant une loi du χ2, est minimisée lorsque deux conditions sont atteintes.

La première quand l’écart entre la mesure et la valeur du modèle direct calculée pour un

vecteur d’état x donné est faible, tout en tenant compte d’une pondération par la matrice

de covariance Sε. Cette condition traduit le fait que le vecteur d’état considéré permet à la

simulation (par l’intermédiaire du modèle direct F ) d’être assez proche de la mesure compte

tenu des incertitudes autorisées. La seconde condition porte sur l’écart entre le vecteur d’état

considéré x et le vecteur d’état a priori xa, pondéré par la matrice Sa. Cette condition

impose que les paramètres du vecteur d’état retrouvés doivent appartenir au volume des états

probables a priori. On peut cependant noter que lorsque Sa est très large, comme c’est le cas

dans notre étude, la minimisation de la fonction coût φ se résume à la première condition.

A cause de la forte non-linéarité de notre modèle direct, une méthode itérative doit être

utilisée afin de déterminer quel meilleur estimateur de notre vecteur d’état, noté x̂, per-

met d’obtenir le minimum de la fonction coût. Pour cela, une approche de type Levenberg-

Marquardt est utilisée [Marquardt, 1963]. La formule itérative de cette méthode peut s’exprimer

à partir de celle donnée par la méthode de Gauss-Newton en y ajoutant un paramètre, noté

γ, qui influence la ‘taille’ des pas de x à chaque itération. Cette formule est reportée dans

l’équation 4.14. Pour plus de détail concernant cette méthode, le lecteur pourra se reporter

à Rodgers [2000].

xi+1 = xi + [(1 + γ)Sa
−1 + Ki

TSε
−1Ki]

−1{Ki
TSε

−1[y − F (xi)]− Sa
−1[xi − xa]}. (4.14)

Dans l’équation 4.14, γ correspond donc à un coefficient spécifique de la méthode Levenberg-

Marquardt, qui s’apparente à une amélioration proposée par Fletcher [1971]. Ce coefficient

varie à chaque itération en fonction de la variation de la fonction coût. Si la fonction coût

augmente après un pas itératif alors γ est également augmenté et un nouveau pas (qui sera

plus petit que le précédent) est calculé jusqu’à ce que φ diminue. Au contraire, si la fonction
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coût est diminuée, alors γ est diminué et le nouveau vecteur d’état calculé est accepté. Il faut

noter que lorsque γ tend vers zéro la méthode Levenberg-Marquardt se transforme en une

simple méthode de Gauss-Newton.

Dans l’équation 4.14 apparaît également la matrice K qui joue un rôle central dans la

méthode d’estimation optimale. Celle-ci est appelée matrice de poids (ou également Kernel,

ou Jacobien), et représente la sensibilité de chaque paramètre du vecteur d’état à chaque

composante du vecteur mesure. Le Jacobien permet en quelque sorte de trouver la direction

à suivre vers la solution afin de minimiser φ. La matrice de poids est donc calculée à partir des

variations de chaque composante du modèle direct dues à une variation de chaque composante

du vecteur d’état, comme présentée ci-dessous.

K =


∂L08

∂Deff

∂L08

∂τ

∂L10

∂Deff

∂L10

∂τ

∂L12

∂Deff

∂L12

∂τ

 (4.15)

Lorsque la convergence est atteinte, c’est à dire lorsque l’on a trouvé le minimum de φ

dans la limite des incertitudes liées au modèle direct et à la mesure, alors la matrice de

variance-covariance Ŝx associée au meilleur estimateur du vecteur d’état x̂ est donnée par :

Ŝx = (KTSε
−1K + Sa

−1)−1. (4.16)

Précisons que les valeurs de Sε etK correspondent à celles calculées pour la dernière itération.

4.3 Les différentes sources d’erreurs

Une caractérisation correcte des erreurs pouvant s’appliquer sur les luminances mesurées et

simulées est une étape indispensable au bon fonctionnement d’un code d’estimation optimale.

Il est précisé dans le paragraphe 4.2 que celles-ci peuvent provenir à la fois de l’incertitude

instrumentale ainsi que d’incertitudes sur l’ensemble des paramètres non-inversés qui sont

utilisés dans le code de transfert radiatif. Ces paramètres ont pour la plupart déjà été identifiés

dans le paragraphe 3.5.1 qui décrit le fonctionnement du code de transfert radiatif FASDOM.

Ceux-ci sont rappelés ici, en associant à chacun d’entre eux une incertitude qui sera ensuite

utilisée pour calculer les termes diagonaux de la matrice de variance-covariance Sε (en suivant
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l’équation 4.10, les incertitudes listées ci-dessous correspondant à la composante εZi de cette

équation). Un résumé de toutes les incertitudes imposées sur les paramètres non-inversés et

sur les mesures instrumentales peut être retrouvé à la fin de ce paragraphe dans le tableau

4.1.

4.3.1 Le code de transfert radiatif

Dans cette étude, le modèle direct utilisé est le code de transfert radiatif FASDOM, préal-

ablement introduit dans le paragraphe 3.5.1. Celui-ci permet de simuler des luminances qui

seraient mesurées par les instruments CLIMAT-AV et IIR. Contrairement aux études effec-

tuées dans le chapitre 3, les sorties de FASDOM sont ici utilisées directement en terme de

luminances plutôt que de températures de brillance. En effet, bien que les températures

de brillance soient extrêmement pratiques de part leurs facilités de compréhension, elles né-

cessitent une étape de conversion qui, plutôt que d’aider à la compréhension, alourdirait ici

l’algorithme d’inversion et pourrait même introduire de nouvelles erreurs liées à la conversion.

La précision du code FASDOM en terme de luminance est considérée comme étant meilleur

que 0.6% dans chaque canal [Dubuisson et al., 2005]. Cette incertitude prend essentiellement

en compte la précision de la méthode de correlated-k distribution (voir Annexe A), liée à

l’absorption gazeuse.

4.3.2 Les profils atmosphériques

L’utilisation du code FASDOM nécessite une connaissance précise des profils atmosphériques

de températures, de concentrations en ozone et d’humidités spécifiques pour chacune des

couches définies dans le modèle. On rappelle que FASDOM est configuré pour simuler des

couches de 1 km d’épaisseurs en atmosphère non nuageuse, et de 100 m en présence de

nuages. Les profils utilisés sont fournis par les produits du lidar CALIOP, qui utilisent

des analyses du modèle GOES-5 [Rienecker et al., 2008]. Les incertitudes sur ces produits

ne sont malheureusement pas fournies par CALIOP, et par conséquent les incertitudes des

produits AIRS/AMSU-A/HSB EOS [Parkinson and Greenstone, 2000] qui sont introduits

dans le modèle GOES-5 sont utilisées. Ainsi, pour chaque couche des erreurs de 1K sur la

température, et de 10% sur l’humidité relative sont donc considérées. On admet également
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une précision de 10% sur l’ensemble de la colonne d’ozone.

4.3.3 Les propriétés de surface

Lors de la campagne CIRCLE-2 l’ensemble des mesures ont été effectuées au dessus de l’océan,

comme le montrent les figures 2.7 et 2.8. Cependant, durant la campagne Biscay ’08, la figure

2.9 laisse apparaître qu’une partie des mesures ont été effectuées au dessus de l’Espagne.

Toutefois, le produit du lidar LEANDRE-NG présenté dans la figure 3.11 montre que cette

partie coïncide avec la présence d’un cirrus extrêmement opaque, ce qui tend à rendre tout

effet de surface négligeable. C’est pourquoi il est raisonnable de considérer dans la suite

de cette étude toute surface comme océanique. On rappelle que les émissivités de surface

utilisées sont respectivement 0.9838, 0.9903, 0.9857 pour les canaux C08, C10 et C12 de IIR

et de CLIMAT-AV [Wilber et al., 1999]. Une incertitude de 1% est prise sur chacune de ces

valeurs.

Les températures de surface utilisées sont issues d’analyses du centre européen ECMWF.

Après comparaisons avec des mesures in situ effectuées par des bouées dans les zones d’étude

durant les trois journées de campagnes, la précision des données ECMWF semble être meilleure

que 1K. Cette valeur maximale est donc prise comme erreur associée aux températures de

surface.

4.3.4 Les nuages

On fait l’hypothèse d’un maximum de trois couches nuageuses dans le modèle direct : une

couche de cirrus et deux couches sous-jacentes de nuages d’eau liquide. L’une de ces deux

couche est située dans la moyenne troposphère (entre 3 et 7 km), et est associée avec l’indice

mid par la suite. L’autre est située dans la basse troposphère (en dessous de 3 km), asso-

ciée avec l’indice low. L’altitude du sommet et de la base de ces deux couches est donnée

par les produits de détection nuageuse du lidar CALIOP [Vaughan et al., 2009]. Ces pro-

duits fournissent les positions de différentes couches nuageuses, qui peuvent être retrouvées

en moyennant les mesures de rétrodiffusion de CALIOP sur différents nombres de pixels.

Dans cette étude, uniquement les couches détectées par CALIOP en utilisant une résolution

horizontale de 5 km et de 20 km sont prises en compte. La distinction entre les couches de
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cirrus et les couches de nuages d’eau liquide mid et low est ensuite faite par niveau d’altitude,

en se basant sur les altitudes moyennes des étages atmosphériques en régions tempérées (tels

que présentées dans le tableau 1.1). Ainsi, les nuages retrouvés dans l’étage supérieur (i.e.

ayant un sommet situé à une altitude supérieure à 7 km) forment la couche de cirrus, et

les nuages dits low et mid sont respectivement placés dans les étages bas et moyens comme

énoncé précédemment. Ce filtre a été confronté aux mesures de LNG (telles que présentées

dans les figures 3.5, 3.8 et 3.11) et semble parfaitement efficace pour traiter les courtes zones

de latitudes analysées dans ce chapitre.

La précision de CALIOP sur la position du sommet et de la base de composants atmo-

sphériques est donnée par Vaughan et al. [2009] comme étant de 30 m de la surface à 8.2

km et de 60 m entre 8.2 km et 20.2 km. Cependant, l’épaisseur minimale des couches at-

mosphériques en présence de nuages dans FASDOM étant de 100 m, cette valeur est prise

comme incertitude sur la position de la base et du sommet de chacune des couches nuageuses.

La composition microphysique des cirrus (forme des particules) et des nuages d’eau liquide

(diamètre des gouttes et épaisseur optique) est attendue comme pouvant être une source

majeure d’incertitudes. C’est pourquoi il est nécessaire de bien décrire toutes les hypothèses

faites afin de simuler chacune d’entre-elles :

4.3.4.a Les cirrus

Dans le but de caractériser les propriétés optiques et radiatives des cirrus, des modèles de

cristaux développés par Yang et al. [2001, 2005] sont utilisés. Ces modèles permettent de

fournir un coefficient d’extinction, un albédo de diffusion simple et un facteur d’asymétrie pour

sept formes de cristaux ayant un diamètre effectif allant de 1 µm à 10 000 µm. Ces données

sont calculées d’une part par la résolution directe des équations de Maxwell en utilisant une

méthode de différences finies dans le domaine temporel (FDTD) lorsque la taille des cristaux

est inférieure à 40 µm, et d’autre part à l’aide d’une méthode améliorée d’optique géométrique

(IGOM) pour les cristaux plus larges [Yang and Liou, 1995]. Les sept formes de cristaux

utilisées dans notre étude sont : Solid Column, Aggregate, Droxtal, Plate, Hollow Column,

Bullet-Rosette et Spheroid. Chacune des propriétés issues de ces modèles sont précisément

fournies dans les bandes spectrales de IIR et de CLIMAT-AV. Les fonctions de phase de ces

particules étant relativement lisses à ces longueurs d’onde, avec un faible pic de diffusion
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avant, elles seront décrites dans cette étude par des fonctions de phase de type Henyey-

Greenstein [Henyey and Greenstein, 1940] qui sont plus facilement prises en compte dans

le modèle direct (développement en polynômes de Legendre plus simple - voir Annexe A).

Cette approximation est tout à fait adaptée pour décrire les propriétés de diffusion des nuages

dans l’infrarouge thermique [Yang et al., 2001]. L’erreur associée à cette approximation n’est

cependant pas prise en compte dans cette étude car bien inférieure aux erreurs liées au choix

de la distribution en taille et surtout de la forme des cristaux, décrites ci-dessous.

Trois distributions en taille sont utilisées pour chacune des formes de cristaux citées

précédemment : une distribution mono-disperse (c’est à dire que tous les cristaux ont la

même taille), et deux distributions mono-modales qui suivent une loi gamma généralisée

[Walko et al., 1995]. Ces deux dernières distributions permettent de représenter respective-

ment des cirrus jeunes formés de particules petites, et des cirrus composés de particules

plus grosses produites par agrégation. Plus de détails sur ces distributions sont donnés par

Dubuisson et al. [2008] qui ont précisément appliqué celles-ci aux mesures de IIR.

Le choix de ces modèles de cristaux n’est cependant pas fait au hasard puisqu’ils corre-

spondent précisément à ceux utilisés dans les algorithmes officiels de IIR, qui seront décrits

plus en détail dans la suite de ce chapitre. Il est en effet important d’utiliser des propriétés

microphysiques identiques si l’on désire comparer précisément les résultats de nos inversions

avec ces produits opérationnels. De plus, une étude effectuée par Dubuisson et al. [2008]

conclut que les mesures du radiomètre IIR permettent tout à fait de retrouver un diamètre

effectif et une épaisseur optique de cirrus, mais que leur sensibilité à la forme et à la dis-

tribution des cristaux est bien moindre. C’est pourquoi nous n’essaierons pas de retrouver

ces deux paramètres dans cette étude (une étude de sensibilité sur le choix de la forme des

cristaux sera malgré tout effectuée dans la section 4.5.1.b). Ils seront fixés de manière à être

identiques à ceux sélectionnés dans les inversions opérationnelles de IIR, afin de permettre

une comparaison optimale des produits. Notons que les produits IIR utilisent toujours une

distribution mono-disperse dans leurs simulations.

La forme et la distribution des cristaux de glace n’étant pas inversées, il est donc nécessaire

de leur attribuer une incertitude. Pour ce faire, nous avons calculé pour chaque longueur

d’onde les luminances obtenues par le modèle direct pour chacune des sept formes de cristaux

considérées, puis nous avons comparé celles-ci à la luminance obtenue par la forme utilisée
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dans nos inversions. Le plus grand écart retrouvé dans chaque canal est considéré comme

étant l’erreur due à la forme des cristaux. Un protocole identique est suivi pour le calcul de

ces erreurs liées à la distribution en taille.

4.3.4.b Les nuages d’eau liquide

La microphysique des nuages d’eau liquide est décrite en utilisant la théorie de Lorentz-Mie

pour des particules sphériques [van de Hulst, 1957]. La distribution des gouttelettes d’eau

est considérée comme suivant une loi gamma standard à deux paramètres, qui sont le rayon

effectif et la variance effective (tels que décrit dans les équations 1.10 et 1.11) [Hansen, 1971a,

Kendall and Stuart, 1963].

Dans cette étude, le rayon effectif des nuages d’eau liquide est fixé à 11 µm, avec une

variance effective de 0.13 µm [Stephens, 1979]. Une erreur de 10% sur le rayon effectif nous

semble ici raisonnable. L’épaisseur optique à 12 µm de ces nuages est calculée à partir de

l’épaisseur optique à 532 nm retrouvée par CALIOP [Vaughan et al., 2009]. L’erreur qui

lui est attribuée est en général également fournie par les produits CALIOP, ou est fixée à

100% dans le cas contraire. Cette très large incertitude est nécessaire puisqu’une absence de

valeurs dans les produits officiels peut laisser penser à une atténuation complète du signal

lidar (autour de τ = 3), ce qui se traduirait par une épaisseur optique beaucoup plus large

que celle annoncée.

4.3.5 Les erreurs instrumentales

Les erreurs instrumentales sont directement renseignées par la précision des deux instruments

de mesures utilisés, soit les radiomètres IIR et de CLIMAT-AV. Les caractéristiques respec-

tives de ces deux instruments sont résumées dans le tableau 3.1. Il y est indiqué que les

précisions absolues des deux radiomètres sont meilleures que 0.1K et 1K respectivement pour

CLIMAT-AV et IIR. Ces deux valeurs sont donc prisent comme incertitudes pour calculer la

matrice de covariance Sy.
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Paramètre précision

Code de transfert radiatif 0.6% par canal sur les luminances simulées.

Profils atmosphérique :

- Température 1K par couche.

- Humidité relative 10% par couche.

- Ozone 10% sur la colonne.

Surface :

- Température 1K.

- Emissivité 1% par canal.

Cirrus :

- Altitude 100 m sur la base et le sommet.

- Forme et distribution Différence maximale en luminance entre

des cristaux les simulations utilisant la forme et la

distribution indiquée par IIR opérationnel

et celles des sept autres formes.

Nuages d’eau liquide :

- Altitude 100 m sur la base et le sommet.

- Epaisseur optique Indiquée par les produits CALIOP, ou 100% sinon.

- Rayon effectif 10%.

Mesures radiométriques :

- IIR 1K en température de brillance équivalente (TBE)

sur les mesures, par canal.

- CLIMAT-AV 0.1K en TBE sur les mesures, par canal.

Tableau 4.1: Résumé des incertitudes utilisées sur les paramètres non inversés et sur les mesures instrumen-

tales
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4.4 Contenu en information

La méthode d’estimation optimale, telle que décrite dans le paragraphe 4.2, à l’avantage d’être

tout à fait compatible avec le principe de contenu en information. Ce concept, développé par

Shannon and Weaver [1949], permet entre autre de connaitre l’information contenue par une

combinaison de mesures sur chaque paramètre que l’on souhaiterait inverser. Une étude préal-

able de contenu en information permet ainsi de connaitre la quantité théorique d’information

qu’il serait possible d’obtenir lors d’inversions à partir des mesures disponibles. De cette

manière, il est également possible de savoir s’il est nécessaire d’ajouter des mesures, ou au

contraire d’en supprimer puisque contenant soit aucune information ou soit une informa-

tion redondante. Cette particularité rend cette méthode extrêmement utile, par exemple

lors d’utilisation de mesures multi-spectrales. Pour l’ensemble de ces raisons, la méthode

de contenu en information devient aujourd’hui de plus en plus répandue et utile. On peut

par exemple citer des études récentes de L’Ecuyer et al. [2006] et Cooper et al. [2006] qui

étudient avec précision la quantité d’information contenue dans les canaux MODIS dans le

but d’étudier les nuages d’eau liquide, et de glace. L’étude menée par Cooper et al. [2006]

permet notamment de déterminer une combinaison optimale des canaux MODIS pour étudier

les cirrus. Cette combinaison a plus tard été utilisée dans une méthode d’inversions à cinq

canaux développée par Cooper et al. [2007], dont nous nous inspirerons également dans le

prochain chapitre de cette thèse.

Les résultats de telles études sont cependant très dépendants de la configuration de la

méthode d’estimation optimale utilisée, et particulièrement de la précision avec laquelle est

effectuée la description des erreurs attribuées aux paramètres non-inversés du modèle direct.

C’est pourquoi il était primordial dans le paragraphe précédent d’associer une incertitude

précise à chacun de ces paramètres. Dans la suite de ce paragraphe, nous décrirons dans

un premier temps le principe de la méthode de contenu en information, en expliquant plus

particulièrement comment celle-ci est adapté à la méthode d’estimation optimale. La seconde

partie de ce paragraphe sera consacrée à une application pratique dite a priori de la théorie

sur le contenu en information. Cette application aura pour but de bien comprendre le fonc-

tionnement de cette théorie, mais elle permettra également de se faire une idée quantitative

de la précision ‘théorique’ avec laquelle notre algorithme est capable de restituer des valeurs

d’épaisseurs optiques et de diamètres effectifs à partir des mesures de IIR.
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4.4.1 Théorie du contenu en information

La théorie de l’information telle qu’utilisée dans cette étude fut introduite dans les années

1940 par Claude Shannon, dans le but premier de développer de nouvelles applications dans

le domaine des communications. La motivation des travaux de Shannon and Weaver [1949],

qui ont popularisé cette théorie, était en effet d’estimer un degré optimal de compression d’un

signal, sans que ce dernier ne perde l’information qu’il contient. Dans leurs travaux, Shannon

and Weaver font le lien entre l’information et l’entropie d’une densité de probabilité. Cette

vision est alors très proche de la formulation de l’entropie, habituellement notée S, telle

qu’exprimée par Gibbs. On rappelle que d’un point de vue thermodynamique, l’entropie

représente le logarithme du nombre d’états distincts contenus dans un système. Lorsque

celle-ci est appliquée à une densité de probabilité P discrète, elle peut alors s’écrire de la

manière suivante :

S(P ) = −k
N∑
i=1

pi ln pi, (4.17)

où pi représente la probabilité que le système soit dans un état i, et k est la constante de

Boltzmann. La définition développée par Shannon est très proche de celle de Gibbs, à deux

détails près : le premier est que dans la théorie de l’information la constante k est égale à 1,

et le second réside dans le fait que le logarithme s’exprime en base 2, de manière à décrire

l’information en utilisant une base binaire (un système est décrit par 2N états probables).

Beaucoup plus récemment, Rodgers [2000] reprend ce formalisme pour l’appliquer aux den-

sités de probabilités (cette fois continues) gaussiennes utilisées dans sa méthode d’estimation

optimale. Il montre alors que l’entropie décrivant la densité de probabilité gaussienne d’un

état X quelconque peut s’écrire comme :

S[P (X)] =
1

2
log2 |SX|+ c, (4.18)

où c est une constante et SX la matrice de variance-covariance correspondant à l’état X. Il

est important de remarquer que |SX| représente le déterminant de la matrice SX. L’entropie

S[P (X)] caractérise alors le nombre d’états indépendants (calculé en bits) contenus dans

l’espace formé par P (X).

Ainsi, il est possible de décrire l’entropie correspondant à notre connaissance du vecteur

d’état a priori comme étant :

S[P (x)] =
1

2
log2 |Sa|+ c, (4.19a)
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où Sa correspond à la matrice de variance-covariance associée aux états a priori, telle que

décrite dans l’équation 4.7. L’entropie S[P (x)] nous donne ainsi une indication quant à la

quantité d’états indépendants contenus dans le volume des états probables a priori. De la

même manière, il est possible de calculer l’entropie correspondant à notre connaissance du

vecteur a posteriori, c’est à dire après connaissance de l’information apportée par la mesure.

Celle-ci s’exprime alors comme :

S[P (x|y)] =
1

2
log2 |Ŝx|+ c. (4.19b)

où Ŝx correspond à la matrice de variance-covariance des états a posteriori décrite dans

l’équations 4.12. L’entropie S[P (x|y)] correspond alors à la quantité d’états indépendants

dans le volume de l’espace des états défini par la matrice Ŝx, qui représente normalement une

réduction du volume de l’espace des états a priori défini par Sa.

Ainsi, la différence entre l’entropie S[P (x)] et l’entropie S[P (x|y)] renseigne directement

sur la quantité d’information apportée par le vecteur mesure y sur le vecteur d’état x

puisqu’elle quantifie la réduction du volume de l’espace des états causée par l’apport d’informations

par la mesure. Cette différence d’entropie est notée Hs, et représente ce que l’on appelle le

contenu en information sur la mesure dans l’espace des états. Ce contenu en information

s’exprime donc de la manière suivante :

Hs = S[P (x)]− S[P (x|y)]

=
1

2
log2 |Sa| −

1

2
log2 |Ŝx|

=
1

2
log2 |Ŝ−1

x Sa|.

(4.20)

Puisque Hs fournit une information en bit, il faut comprendre que l’ensemble des mesures

contenues dans le vecteur y permettent de distinguer 2Hs états à l’intérieur de l’espace défini

par la connaissance a priori des paramètres du vecteur d’état x. Plus Hs est grand, plus les

mesures contiennent d’informations sur les paramètres à inverser.

On peut noter qu’un développement parfaitement similaire peut être effectué dans l’espace

des mesures. Dans ce cas le contenu en information est noté Hm, et représente la différence

entre S[P (y)] et S[P (y|x)]. Au final, on retrouve que Hm est égal à Hs puisque le contenu

en information total ne dépend aucunement de l’espace dans lequel on se place.

Une limite importante concernant Hm ou Hs est celle en deçà de laquelle le système

d’observation n’apporte aucune information supérieure au bruit. Afin de déterminer cette
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limite, il semble logique de faire appel à la matrice de poids K, qui contient toute la sensibilité

du système d’observation aux paramètres. Cette matrice doit être confrontée à la matrice Sε

de manière à déterminer si la sensibilité aux paramètres est supérieure au bruit. Ces deux

matrices ne sont cependant pas facilement comparables car elles ne s’expriment pas dans le

même espace. Rodgers [2000] montre qu’un changement de base dans l’espace des états tel

que x̃ = Sa
−1

2x et dans l’espace des mesures tel que ỹ = Sε
−1

2y permet de faciliter cette

analyse. En effet, dans cette base, il est possible de montrer que les matrices S̃a et S̃ε sont

unitaires, et que la matrice de poids K̃ (devenue sans dimension) s’apparente alors à une sorte

de rapport Signal sur Bruit. Cette dernière s’exprime dans la nouvelle base comme suit :

K̃ = Sε
− 1

2KSa

1
2 . (4.21)

Sans entrer ici dans le long développement menant à ce résultat, Rodgers [2000] montre

également que les valeurs propres λi de cette matrice sont directement proportionnelles au

rapport signal sur bruit. Lorsque ces valeurs propres sont supérieures à l’unité alors le signal

apporte de l’information sur le vecteur d’état, sinon l’information est noyée dans le bruit. Les

vecteurs propres associés à ces valeurs propres permettent ensuite de déterminer sur quels

paramètres du vecteur d’état se répartit cette information. Dans cette nouvelle base définie

par x̃ et ỹ la forme finale de l’équation 4.20 se réécrit (en utilisant l’équation 4.16) de la

manière suivant :

Hs =
1

2
log2 |(KTSε

−1K + Sa
−1)Sa|

=
1

2
log2 |Sa

1
2KTSε

−1KSa

1
2 + In|

=
1

2
log2 |K̃TK̃ + In|,

(4.22)

où In est la matrice unité de dimension n dans l’espace des états.

Par un développement similaire il est possible de montrer que le contenu en information

dans l’espace des mesures, Hm, est défini comme

Hm =
1

2
log2 |K̃K̃T + Im|, (4.23)

où Im est la matrice unité de dimension m dans l’espace des mesures.

Dans la pratique, le calcul des valeurs propres et vecteurs propres s’effectue sur la matrice

carrée K̃TK̃ pour l’espace des états, ou sur K̃K̃T pour l’espace des mesures. On peut donc
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définir deux types de valeurs propres λ, noté λs,i dans l’espace des états et λm,i dans l’espace

des mesures. On comprend bien qu’il est alors possible, après diagonalisation des deux ma-

trices K̃TK̃ et K̃K̃T, d’exprimer le déterminant des expressions 4.22 et 4.23 par une simple

somme dans chacun des espaces, comme décrit ci-dessous :

Hs =
n∑

i=1

Hs,i =
1

2

n∑
i=1

log2 (1 + λ2
s,i), (4.24a)

Hm =
n∑

i=1

Hm,i =
1

2

m∑
i=1

log2 (1 + λ2
m,i). (4.24b)

Les termes Hs,i et Hm,i sont appelés les contenus en information partiels, respectivement

définis dans l’espace des états et dans l’espace des mesures. Les valeurs totales des contenus

en information dans l’espace des états et dans l’espace des mesures étant identiques, on dénote

H le contenu information égal à ces deux valeurs, soit :

H = Hs = Hm. (4.25)

Comme énoncé précédemment, la limite pour laquelle le signal est supérieur au bruit

s’exprime dans l’espace des mesures par λm,i ≥ 1. Il est alors possible en utilisant l’équation

4.24b de reporter cette limite sur Hm,i, afin de déduire que le contenu en information partiel

doit être supérieur à 0.5 (voir équation 4.24b). Il en va de même pour l’espace des états.

De façon tout à fait similaire, il est possible de définir un degré de liberté du signal qui

exprime le nombre de paramètres indépendants qu’il est possible de retrouver dans l’espace

des états. Pour un système d’observation parfait et un vecteur d’état optimal, le nombre

total de degrés de liberté dans l’espace des états, noté ds, serait donc égal au nombre de

paramètres (ou dimension n) du vecteur d’état. Cette grandeur est donc comprise entre 0 et

n, et se calcule comme suit :

ds =
n∑
i=1

ds,i =
n∑
i=1

λ2
s,i

1 + λ2
s,i

, (4.26)

où ds,i représentent les degrés de liberté partiels dans l’espace des états. Un degré de liberté

dm peut également être défini pour l’espace des mesures, et indique par conséquent le nombre

de mesures indépendantes qui participent à la réduction du volume de l’espace des états.

Celui-ci s’exprime comme :

dm =
n∑
i=1

dm,i =
n∑
i=1

λ2
m,i

1 + λ2
m,i

, (4.27)
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où dm,i représentent les degrés de liberté partiels dans l’espace des mesures.

Comme pour le contenu en information, les degrés de liberté totaux dans l’espace des états

et dans l’espace des mesures sont identiques, et on appelle d le degré de liberté total défini

comme :

d = ds = dm (4.28)

On note que la limite entre le signal et le bruit (qui est indiquée par λi = 1) se traduit sur les

degrés de liberté par le fait que chaque degré de liberté partiel doit être supérieur à 0.5 pour

indiquer que le signal l’emporte sur le bruit.

L’un des avantages majeur de la théorie du contenu en information réside donc dans le fait

qu’il est possible de décomposer les contenus en information totaux Hs et Hm, ou les degrés

de libertés totaux ds et dm, en contenu en information ou degré de liberté partiel dans l’espace

des états ou dans l’espace des mesures. De cette manière il est alors possible de connaître

comment l’information totale apportée par la mesure se répartit sur chaque paramètre du

vecteur d’état x, ou encore de savoir quels composantes du vecteur mesure y ont réellement

apportées de l’information afin de réduire l’espace des états. Un développement complet de

ce type d’analyse est expliqué en détail par Rodgers [1996].

4.4.2 Etude de contenu en information théorique pour les canaux

de IIR

Avant de présenter le résultat d’inversions utilisant les mesures des campagnes CIRCLE-2

et Biscay ’08, il est intéressant d’utiliser la théorie sur le contenu en information afin de

déterminer a priori le degré d’information sur les paramètres à inverser qui est contenu dans

les mesures de IIR.

La figure 4.1 présente le résultat d’un calcul de contenu en information effectué en consid-

érant comme système d’observation les mesures du radiomètre IIR, et comme vecteur d’état

le diamètre effectif et l’épaisseur optique d’extinction à 12 µm d’une couche de cirrus. Les

erreurs sur le modèle direct et sur les mesures instrumentales sont celles définies dans le para-

graphe 4.3. L’atmosphère considérée pour ce calcul est constituée d’un cirrus placé entre 10

km et 12 km d’altitude, dont l’épaisseur optique varie entre 0 et 10, et le diamètre effectif

de ses cristaux entre 0 et 100 µm. La forme utilisée pour les cristaux est aléatoirement fixée
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comme correspondant à un type Solid Column, suivant une distribution mono-disperse.
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Figure 4.1: Etude de contenu en information a priori effectuée sur les canaux IIR

Cette figure montre dans un premier temps que l’information totale est toujours située au

dessus du bruit, ce qui tend à laisser penser que les mesures fournissent de l’information sur

au moins un des paramètres à inverser. L’information semble d’autant plus grande que le

diamètre effectif des cristaux du cirrus est petit, et notamment lorsque celui-ci est inférieur à

40 µm. De même l’information totale diminue à mesure que l’épaisseur optique augmente.

Afin de comprendre ces résultats plus en détail, il est utile de voir comment se répartie

l’information totale sur chacun des paramètres du vecteur d’état. Pour cela, des contenus

en information partiels dans l’espace des états sont calculés pour l’épaisseur optique et pour

le diamètre effectif, et sont donc respectivement notés Hs,τ et Hs,Deff
. Les valeurs de ces

contenus en information partiels sont représentés sur les figures 4.2a-b. On y remarque tout

d’abord que l’information sur l’épaisseur optique du cirrus est bien plus importante que celle

sur la taille des cristaux. On peut également remarquer que l’information sur τ contenue dans

les mesures de IIR apparaît indépendante du diamètre effectif des cristaux, ce qui n’est pas

tout à fait le cas pour Deff dont l’information semble dépendante de la valeur de l’épaisseur

optique. En tout cas, il apparaît clairement sur la figure 4.2b que l’information sur τ donnée

par les mesures IIR se situe bien au dessus du bruit quelque soit la valeur de Deff , malgré

le fait que celle-ci se rapproche tout de même du bruit pour des épaisseurs optiques plus
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Figure 4.2: Contenus en information partiels a priori pour les mesures IIR, décomposés sur le diamètre

effectif (a) et sur l’épaisseur optique (b)

importantes. La figure 4.2a laisse cependant penser que la restitution de la taille des cristaux

sera beaucoup plus problématique et dépendra fortement de la configuration microphysique

des cirrus. Bien que l’information sur les faibles diamètres reste très bonne, on aperçoit

que la ligne témoignant de la limite signal sur bruit (représentée par un trait noir continu)

apparait pour des diamètres supérieurs à 80 µm, et qu’il devrait dès lors être très compliqué

de retrouver de façon précise les diamètres des grosses particules.

L’un des problèmes de ce type d’analyse est toutefois qu’il est parfois difficile de compren-

dre la signification exacte de la valeur du contenu en information, et de son impact sur les

inversions. Par exemple, la figure 4.2a montre clairement la limite entre l’information et le

bruit par l’intermédiaire de la ligne noire indiquant une valeur de Hs,Def
= 0.5. Cependant,

la perte d’information n’est bien entendu pas soudaine, et on se doute que l’information est

déjà très faible bien avant. Afin de mieux interpréter ces valeurs, il est intéressant de les com-

parer avec les erreurs relatives sur les paramètres a inverser qui sont attendues pour chaque

couple d’épaisseur optique et de diamètre effectif. Les figures 4.3a-b montrent ces erreurs,

directement calculées a priori à partir de la formule 4.16.

On peut voir clairement sur la 4.3b que de très faibles erreurs sont à prévoir sur la restitu-
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Figure 4.3: Erreurs relatives attendues sur le diamètre effectif (a) et sur l’épaisseur optique (b).

tion de l’épaisseur optique, conséquence directe de l’information importante sur ce paramètre.

Cependant une erreur de 100% sur le diamètre effectif est atteinte bien avant la limite signal

sur bruit présentée en figure 4.2a. Une incertitude de 50% sur ce paramètre n’est obtenue

que pour des valeurs de Hs,Deff
supérieures à environ 4.0. Il est intéressant de remarquer qu’à

partir des mesures IIR il n’est donc pas attendu de pouvoir retrouver précisément une infor-

mation sur la taille des cristaux lorsque celle-ci dépasse un diamètre effectif de 40 ou 50 µm,

selon la valeur de l’épaisseur optique. Ce résultat peut facilement s’expliquer en observant la

figure 4.4 qui représente la variation des propriétés optiques des modèles de cristaux de glace

considérés dans notre étude en fonction de la valeur du diamètre effectif. On y remarque que

quelque soit le type de forme, ces propriétés tendent vers un régime asymptotique lorsque le

diamètre dépasse les 50 µm.

Cette étude préalable de contenu en information permet d’appréhender et de mieux com-

prendre les résultats des inversions qui seront présentées dans le prochain paragraphe de ce

chapitre. Elle permet également de caractériser et de quantifier la sensibilité de nos mesures à

l’épaisseur optique des cirrus, et au diamètre effectif de leurs cristaux, compte tenu des erreurs

que nous avons attribuées au modèle direct et aux mesures instrumentales. Une étude simi-
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Figure 4.4: Propriétés optiques des cristaux de cirrus dans chaque canal IIR, pour les sept formes de cristaux

utilisées dans cette étude et suivant une distribution mono-disperse.

laire pour le radiomètre CLIMAT-AV montrerait des conclusions tout à fait identiques dues

à la similarité de leurs bandes spectrales. On pourrait cependant s’attendre à une meilleure

précision des inversions, puisque ses mesures sont beaucoup plus précises (0.1K de précision

absolue, contre 1K pour IIR). Il ne faut également pas oublier que le cas traité dans ce para-

graphe est idéalisé, et que par exemple la présence de différentes couches de nuages liquides

sous-jacents peuvent fortement impacter la précision attendue sur les inversions.



4.5. Résultats d’inversions à partir de mesures de IIR et de CLIMAT-AV 101

4.5 Résultats d’inversions à partir de mesures de IIR et

de CLIMAT-AV

Les trois journées d’études des campagnes CIRCLE-2 et Biscay ’08 présentées dans le chapitre

2 sont utilisées comme base pour les inversions présentées et analysées dans ce paragraphe.

Dans l’optique de comparer par la suite nos inversions avec les produits de l’algorithme

opérationnel de IIR [Garnier et al., 2012], les épaisseurs optiques d’extinctions τ sont d’ores

et déjà transformées en épaisseurs optiques d’absorption τabs. Cette transformation peut être

exprimée simplement, en utilisant les formules 1.4 et 1.7, comme :

τabs = τ(1−$0). (4.29)

Les données des radiomètres IIR et CLIMAT-AV seront utilisées séparément pour composer

le vecteur mesure dans l’algorithme. Les même considérations que celles présentées dans

le paragraphe 3.3 pour le traitement préalable des données radiométriques sont donc prises

en compte, afin de rendre les inversions issues des mesures des deux instruments compara-

bles entre elles. Puisque les trois journées d’études présentent des configurations nuageuses

différentes, celles-ci sont traitées séparément dans la suite de ce chapitre.

4.5.1 CIRCLE-2 : 16 mai 2007

4.5.1.a Résultats des inversions

Les résultats des inversions effectuées lors de la journée du 16 mai 2007 sont résumés sur les

figures 4.5a-d. La figure 4.5e représente le profil nuageux exact considéré dans l’algorithme

d’inversion. Les nuages d’eau liquide y sont représentés par une couleur grise, et les cirrus

par une couleur noire. Une information complémentaire à ces résultats peut également être

trouvée sur les figures 4.6a-b qui représentent l’erreur relative sur les paramètres restitués.

Les figures 4.5a-b montrent une superposition des résultats des inversions de l’épaisseur

optique d’absorption et du diamètre effectif, effectuées séparément en utilisant les mesures

IIR (en noir) et CLIMAT-AV (en rouge). Pour ces inversions nous avons fixé la forme des

cristaux à des colonnes pleines (Solid Column), qui est la forme majoritairement restituée et

utilisée par l’algorithme opérationnel de IIR le long de ce parcours. Comme l’indique la figure
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Figure 4.5: (a-b) Résultats des inversions de l’épaisseur optique (a) et du diamètre effectif (b) en fonction

de la latitude pour la journée du 16 mai 2007. (c-d) Valeurs de la fonction coût et du contenu en information

à la fin des itérations. Les résultats obtenus à partir des mesures IIR sont indiqués pour une couleur noire sur

toutes les figures, contre une couleur rouge pour CLIMAT-AV (e) Profil nuageux considéré pour les inversions

(les couleurs noires et grises correspondent respectivement à des nuages de glace et d’eau liquide).
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Figure 4.6: Erreurs relatives sur les restitutions de l’épaisseur optique (a) et du diamètre effectif (b) en

fonction de la latitude, pour la journée du 16 mai 2007.

4.5a, les valeurs des épaisseurs optiques retrouvées se situent entre 0 et 0.4, ce qui correspond

bien au cas d’un cirrus fin attendu pour cette journée d’étude. On remarque que quelque soit

l’instrument utilisé, ce paramètre est retrouvé très précisément, puisque l’incertitude relative

moyenne qui lui est associée est de l’ordre de 10% (c.f. figure 4.6a). Ces incertitudes varient

inversement avec la valeur de l’épaisseur optique, et peuvent atteindre 30% lorsque celle-ci est

très faible (τabs ' 0.05 entre 48.1° et 48.4°). Les inversions sont en revanche bien moins précises

pour le diamètre effectif. On remarque en effet que les restitutions de ceux-ci sont associées

à de très larges incertitudes dans la première moitié du parcours, où l’épaisseur optique du

cirrus est la plus faible. Cependant il faut également considérer la taille importante retrouvée

pour les cristaux situés dans cette zone, qui peut également être la cause de fortes incertitudes

comme nous l’avons vu dans le paragraphe précédent. La seconde moitié du parcours montre

une restitution beaucoup plus précise du diamètre effectif, avec des valeurs comprises entre 20

et 40 µm environ. On peut voir sur la figure 4.6b que les incertitudes relatives dans cette zone

varient entre 40 et 70%. On retrouve bien ici les résultats attendus à partir de l’étude a priori

effectuée dans le paragraphe 4.4.2. Par exemple, entre les latitudes 48.6° et 49.4°, la valeur du

diamètre effectif moyen retrouvé est d’environ 30 µm, pour un nuage possédant une épaisseur

optique d’absorption moyenne d’environ 0.25. A partir de la formule 4.29 et de la valeur

correspondante de l’albédo de diffusion simple à 12 µm pour des Solid-Column (observable
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sur la figure 4.4), il est possible d’en déduire une valeur d’environ 0.5 pour l’épaisseur optique

d’extinction. En reportant ces valeurs moyennes sur la figure 4.3, on retrouve bien une erreur

relative attendue d’environ 50% pour le diamètre effectif, et d’environ 10% pour l’épaisseur

optique, ce qui est tout à fait en accord avec les résultats présentés sur les figures 4.6a-b.

Les comparaisons entre les résultats des inversions effectuées séparement à partir des

mesures CLIMAT-AV et IIR sont également très bonnes. En effet, on observe sur les fig-

ures 4.5a-b que les valeurs moyennes retrouvées à partir des inversions utilisant les mesures

respectives des deux radiomètres sont extrêmement similaires. Ce résultat conforte ainsi la

validation effectuée dans le chapitre 3. On remarque également sur les figures 4.6a-b que les

inversions effectuées par CLIMAT-AV sont un peu plus précise que celles de IIR, ce qui est

attendu du fait de la meilleure incertitude instrumentale du radiomètre aéroporté.

La méthode d’estimation optimale possède également l’avantage de pouvoir pousser plus

loin l’analyse des résultats en quantifiant la fiabilité de ceux-ci. Il est précisé dans le para-

graphe 4.2.3 que la meilleure estimation du vecteur d’état a posteriori (dont les composantes

sont exposées ici) est obtenue lorsque la valeur de la fonction coût est la plus basse possible.

On rappelle que dans le cas où de fortes incertitudes sont associées à notre connaissance

a priori du vecteur d’état, alors la fonction coût est minimisée lorsque le modèle direct et

le vecteur mesure sont assez proches, compte tenu des incertitudes qui leurs sont associées.

Marks and Rodgers [1993] précisent que cette fonction coût peut s’apparenter à un test du

χ2 et que les inversions peuvent être considérées comme fiables lorsque la valeur de φ est in-

férieure à la dimension du vecteur mesure. La valeur de cette fonction coût en fin d’itérations

permet ainsi d’obtenir une indication quant à la qualité des inversions, en nous indiquant

si les paramètres retrouvés permettent une convergence acceptable entre le modèle direct et

la mesure. On observe sur la figure 4.5c que les valeurs de la fonction coût retrouvées pour

cette étude sont situées bien en dessous de la dimension du vecteur mesure (indiquée par un

trait rouge discontinu) le long de la quasi totalité du parcours. Il est tout de même possi-

ble d’observer une légère augmentation de la valeur de la fonction coût obtenue à partir des

mesures CLIMAT-AV entre 48.0° et 48.4°. Ceci provient certainement des mauvaises valeurs

du diamètre effectif restitués dans cette zone, faute de sensibilité, comme l’atteste la figure

4.5b. La figure 4.5c montre néanmoins que les valeurs de diamètres effectifs et d’épaisseurs

optiques retrouvées permettent, à l’aide du modèle direct, d’expliquer globalement la mesure

dans la limite des incertitudes instrumentales et du modèle direct. Les figures 4.7a-f appuient
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cette conclusion en montrant les valeurs simulées par le modèle direct en fonction des mesures

de CLIMAT-AV (figures 4.7a-c pour les canaux C08, C10 et C12 respectivement) et de IIR

(figures 4.7d-f). On y observe bien une très bonne convergence globale entre les simulations

et les mesures pour les deux instruments.
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Figure 4.7: Comparaison entre les simulations du modèle direct après convergence et les mesures instru-

mentales, pour les canaux C08 (a), C10 (b) et C12 (c) de CLIMAT-AV, et de IIR (d-f).

La seule analyse de la fonction coût φ ne permet cependant pas d’obtenir un diagnostique

complet de la bonne fiabilité des restitutions. Il est en effet tout à fait possible d’obtenir une

faible fonction coût si les matrices de variance-covariance sont grandes (c’est à dire pour des

incertitudes importantes), ou si la sensibilité des paramètres du vecteur d’état aux mesures

est faible. Il apparaît donc nécessaire, afin d’obtenir une vision complète de la qualité des

inversions, d’effectuer une étude de contenu en information. Celle-ci est cette fois réalisée a

posteriori, c’est à dire lorsque l’algorithme a convergé. La figure 4.5d montre le résultat de

cette analyse pour le parcours du 16 mai 2007. On y remarque, comme il pouvait être attendu,

un contenu en information élevé associé aux restitutions de l’épaisseur optique. En ce qui
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concerne le diamètre effectif, le contenu en information est cependant beaucoup plus faible.

On observe que ses valeurs sont mêmes situées en dessous de la limite du bruit (indiquée par un

trait rouge discontinu) sur certaines portions, ce qui indique que la valeur du diamètre effectif

retrouvée est loin d’être fiable. Cette analyse de contenu en information a posteriori permet

parfaitement d’expliquer les incertitudes retrouvées sur les figures 4.5a-b, qui augmentent

lorsque H est proche de sa limite et donc quand la mesure n’apporte pas assez d’information.

4.5.1.b Impact du choix de modèle de cristal

Le choix de ne pas tenter de retrouver la forme des cristaux de glace dans cette étude est basé

sur le fait que, comme expliqué dans le paragraphe 4.3.4, la sensibilité de IIR à ce paramètre

est bien moindre que sa sensibilité à l’épaisseur optique des cirrus et à la taille des particules

qui les composent. De plus, la non-continuité de ce paramètre le rend très difficile à intégrer

dans un schéma d’estimation optimale. Il reste toutefois intéressant, dans le but de conforter

ce choix, de vérifier sur un cas d’étude précis le degré de sensibilité des mesures à la forme

des cristaux.

Pour cela, une inversion similaire à celle présentée précédemment est menée, en remplaçant

la forme de colonne pleine par des plaquettes hexagonales (plate). Les résultats d’une telle

inversion sont présentés sur les figure 4.8a-e de la même manière que dans l’étude précédente.

On y remarque tout de suite que les épaisseurs optiques restituées sont quasiment identiques

à celles retrouvées en utilisant des cristaux de type Solid Column. Les inversions des di-

amètres effectifs laissent cependant apparaître des cristaux plus larges que ceux retrouvés

précédemment, avec des incertitudes également plus larges. Il est toutefois difficile à partir

de ces comparaisons de déterminer quelle est la meilleure configuration de forme de cristaux.

Afin d’en avoir une idée, la fonction coût semble être un bon indicateur. En effet, on peut

stipuler que la forme qui donnerait en moyenne une fonction coût plus faible serait la mieux

adaptée pour représenter le cirrus étudié. Cependant, on remarque en comparant les figures

4.5c et 4.8c que celles-ci restent toutes les deux bien en dessous de la limite “acceptable”

(représentée par la ligne rouge discontinue) dans la zone d’intérêt située entre 48.6° et 49.4°

de latitude. Les colonnes hexagonales permettent toutefois d’obtenir des simulations légère-

ment plus proches des mesures que les plaquettes, ce qui indique un bon choix de la part

de l’algorithme opérationnel de IIR. Ces résultats nous confortent donc dans notre choix de
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Figure 4.8: Similaire à la figure 4.5, mais avec utilisation de plaquettes hexagonales à la place de colonnes

pleines comme forme de cristaux pour effectuer les inversions.
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ne pas essayer de retrouver la forme des cristaux puisque la sensibilité ne semble pas assez

grande, mais aussi dans le fait que IIR semble bien restituer la forme réduisant le plus la

fonction coût.

4.5.2 CIRCLE-2 : 25 mai 2007

De la même manière que pour la journée CIRCLE-2 du 16 mai 2007, les résultats des in-

versions correspondants au 25 mai 2007 sont présentés sur les figures 4.9a-e. Ces inversions

ont également été effectuées en utilisant des cristaux de forme colonne hexagonale, comme

majoritairement indiqué par IIR durant cette journée. On y observe que l’épaisseur optique

est assez variable le long du parcours, avec quelques pics entre 0.5 et 2, mais que celle-ci reste

malgré tout globalement très faible. La figure 4.10a, qui montre les erreurs relatives sur ce

paramètre, laisse apparaître comme dans le cas précédent que les erreurs varient inversement

avec la valeur de l’épaisseur optique. Il semble toutefois qu’entre 46.0° et 47.0° de latitudes

les incertitudes augmentent énormément, alors que la valeur de l’épaisseur optique correspon-

dante ne le justifie pas. Cette zone coïncide cependant avec la présence de nuages d’eau

liquide situés dans la moyenne troposphère, qui semblent donc altérer très fortement la qual-

ité des inversions. Ces nuages sont assez épais puisque les produits CALIOP nous indiquent

une épaisseur optique visible située entre 2 et 4.5, ce qui implique une probable extinction

du signal lidar et donc une erreur conséquente sur ce paramètre qui a dû se propager sur les

inversions. La figure 4.9d montre en effet une très forte chute du contenu en information sur

l’épaisseur optique dans cette zone, qui peut être expliquée par une importante augmentation

des erreurs associées aux paramètres non-inversés. Nous reviendrons sur ces affirmations en

fin de chapitre lors d’une analyse plus poussée de l’impact de chaque paramètre non-inversé

du modèle direct sur les erreurs totales.

Les inversions du diamètre effectif sont exposées sur la figure 4.9b. On y remarque des

incertitudes élevées sur l’ensemble du parcours, puisque les épaisseurs optiques y sont très

faibles, que les diamètres effectifs retrouvés y sont au contraire assez élevés. La figure 4.9d

montre en effet que l’information sur la taille effective des cristaux est très souvent située

en dessous du bruit tout au long du parcours. Cette observation est particulièrement vrai

en présence de nuages d’eau liquide dans la moyenne troposphère. Il existe tout de même

quelques zones où ces incertitudes diminuent grâce à une augmentation de l’épaisseur optique
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Figure 4.9: Similaire à la figure 4.5, pour la journée du 25 mai 2007.
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Figure 4.10: Erreurs relatives sur les restitutions de l’épaisseur optique (a) et du diamètre effectif (b) pour

la journée du 25 mai 2007.

(comme par exemple entre 45.6° et 46.0° de latitudes). Dans ces zones, le diamètre effectif

moyen retrouvé est situé entre 20 µm et 30 µm, avec des erreurs associées d’environ 30 à 70

% (c.f. figure 4.10b), comme lors du 16 mai 2007.

De manière globale, la figure 4.9c montre que les valeurs des paramètres restitués sont

globalement fiables sur l’ensemble du parcours, compte tenu des incertitudes qui leurs sont

associées. Les comparaisons entre les inversions effectuées respectivement à partir des mesures

des instruments CLIMAT-AV et IIR sont également très bonnes. Les épaisseurs optiques

retrouvées sont en effet très proches tout au long du parcours. Cependant, à cause des fortes

incertitudes, le même constat est difficile à effectuer pour les inversions du diamètre effectif,

mais les résultats sont tout de même parfaitement cohérents, en particulier dans les zones où

les paramètres sont retrouvés avec des incertitudes plus faibles.

4.5.3 Biscay ’08 : 18 octobre 2008

Nous avons vu dans le paragraphe 2.4.3 que le cas du 18 octobre 2008 se détache des journées

d’étude CIRCLE-2 de part la présence d’une zone parfaitement claire, mais aussi d’une zone

possédant un cirrus très épais entre 40° et 41.7° de latitude. Ces observations sont bien
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Figure 4.11: Similaire à la figure 4.5, pour la journée du 18 octobre 2008.
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Figure 4.12: Erreurs relatives sur les restitutions de l’épaisseur optique (a) et du diamètre effectif (b) pour

la journée du 25 mai 2007.

retrouvées sur la figure 4.11a qui montre une épaisseur optique d’absorption dans cette zone

variant entre 1 et 5. La figure 4.12a pointe également une très bonne qualité des inversions,

avec une incertitude très souvent meilleur que 5% sur ce paramètre. Le nuage d’eau liquide

présent entre 40.3° et 40.9° semble avoir moins d’impact sur les restitutions que lors du 25

mai 2007. Ceci s’explique d’une part par une plus forte valeur de l’épaisseur optique du

nuage de glace dans cette zone, qui diminue ainsi considérablement la sensibilité des mesures

aux nuages sous-jacents, mais également du fait de la plus faible épaisseur optique du nuage

liquide lui même (inférieure à 1.0). La seconde zone présentant un cirrus, située entre 42.4° et

43.5°, laisse apparaître une épaisseur optique beaucoup plus faible, très comparable à celles

observées durant les deux journées de la campagne CIRCLE-2. La forte augmentation des

incertitudes relatives observées sur la figure 4.12a pour cette zone est causée par des valeurs

d’épaisseur optique extrêmement faibles, approchant zéro.

Les inversions du diamètre effectif sont, comme dans le cas d’étude du 25 mai 2007, as-

sociées à de fortes incertitudes. La figure 4.11b montre en effet que, bien que les épaisseurs

optiques soient fortes sur une grande partie du parcours, les diamètres effectifs retrouvés sont

également élevés, ce qui mène par conséquent à des incertitudes relatives proches de 100%

(c.f. figure 4.12b). Ces résultats sont encore une fois tout à fait en accord avec les prévisions
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de l’étude de contenu en information théorique présentée sur la figure 4.3. L’étude de contenu

en information a posteriori, présentée sur la figure 4.11d, montre bien une faible sensibilité

des mesures au diamètre effectif, qui est parfois située sous la limite du bruit.

Dans l’ensemble, les valeurs de la fonction coût laissent tout de même penser que nos resti-

tutions sont fiables pour cette journée d’étude. Les comparaisons entre les résultats obtenus

à partir des mesures de CLIMAT-AV et ceux retrouvés en utilisant les mesures de IIR sont

globalement très proches pour l’épaisseur optique. De légères déviations apparaissent mais

semblent tout à fait acceptables compte tenu des différences attendues entre les observations

des deux instruments, comme discuté dans le paragraphe 3.3. La comparaison des diamètres

effectifs est plus difficile à cause des fortes incertitudes qui leurs sont associées, mais les valeurs

moyennes retrouvées sont globalement assez proches.

4.6 Comparaisons aux mesures in situ

Comme nous l’avons expliqué dans le chapitre 2, la campagne CIRCLE-2 a également fait

l’objet d’un grand nombre de mesures in situ de propriétés microphysiques et optiques de

cirrus. Ces mesures on été effectuées par le Falcon-20 du DLR (appelé GF20), qui a volé à

l’intérieur même du nuage tout en restant en bonne synchronisation sous le FF20. Le GF20

a embarqué divers instruments tels qu’un néphélomètre polaire, une sonde FSSP-300, ou

encore un imageur CPI. Les caractéristiques techniques de tous ces instruments peuvent être

trouvées dans le paragraphe 2.3.2. Nous souhaitons préciser que l’ensemble des données in

situ provenant de ces instruments nous ont été fournies par le LaMP, où elles ont été traitées

en suivant les méthodes décrites par Gayet et al. [2006] de manière à en extraire des propriétés

comparables à nos inversions.

Dans ce paragraphe, nous souhaitons donc confronter les résultats de nos inversions avec

les restitutions de propriétés optiques et microphysiques issues du traitement des données

in situ, qui sont ici des coefficients d’extinction volumique visible et des diamètres effectifs.

Les coefficients d’extinction volumique sont obtenus à partir d’un traitement des fonctions de

phase mesurées par le néphélomètre polaire, avec une précision de l’ordre de 25% [Gayet et al.,

2002]. Les diamètres effectifs ne sont toutefois pas directement mesurés mais sont déduits

d’un calcul nécessitant la connaissance des coefficients d’extinction et de contenus en glace
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(voir ci-après). Ces contenus en glace peuvent être obtenus à partir des mesures du FSSP-300

avec une précision estimée entre 75% et 100% [Gayet et al., 2002], ainsi qu’à partir du CPI

avec une précision de 60% [Lawson and Baker, 2006]. Ces deux instruments sont toutefois

complémentaires, puisque le premier mesure des particules ayant une taille comprise entre 3

µm et 21 µm, alors que le second est sensible aux particules dont la taille est supérieure à au

moins 10 µm (c.f. paragraphe 2.3.2). Une combinaison des contenus en glace obtenus à partir

de ces deux instruments est donc considérée pour représenter la microphysique du nuage.

Enfin, le diamètre effectif des cristaux de glace est calculé à partir de ces deux paramètres

comme suit :

Deff = A
IWC

σext

, (4.30)

où IWC représente le contenu en glace (en g.m−3), σext est le coefficient d’extinction visible

(en km−1) et A = 3000 mm3.g−1 [Gayet et al., 2006]. Le diamètre effectif est alors exprimé

en µm. Les incertitudes sur le diamètre effectif sont ensuite calculées à partir d’une étude de

sensibilité basée sur l’équation 4.30.

Dans le but de comparer les mêmes propriétés, un coefficient d’extinction volumique moyen

à 12 µm est calculé à partir de nos inversions, en divisant l’épaisseur optique d’extinction

retrouvée par notre algorithme par l’étendue verticale du nuage. Celui-ci est ensuite trans-

formé en coefficient d’extinction volumique visible en utilisant les propriétés optiques des

cristaux de cirrus pour une forme donnée (qui sera précisée par la suite). Afin que les résul-

tats soient les plus comparables possibles, nous n’utilisons dans la suite de ce paragraphe que

les inversions obtenues à partir des mesures de CLIMAT-AV, ce qui permettra une meilleure

synchronisation avec le GF20. Il faut toutefois se rappeler que les mesures de CLIMAT-AV

ont subies certaines modifications dans le but de devenir comparables avec celles de IIR (telles

qu’une correction sur les latitudes, suivie d’une moyenne glissante, voir paragraphe 3.3). Des

modifications identiques sont donc appliquées aux données du GF20 de manière à assurer

de bonnes comparaisons entre nos inversions et les observations in situ. Nous nous sommes

également assurés de la très bonne synchronisation entre le FF20 et le GF20 le long des zones

étudiées.

Les résultats des comparaisons sont maintenant présentés pour les deux journées d’études

de CIRCLE-2. Il faut préciser que les coefficients d’extinction obtenus durant cette campagne

ont déjà fait l’objet d’analyses poussées par Mioche et al. [2010] dans le but d’effectuer une
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validation in situ des mesures de CALIOP. Nous nous baserons donc ici sur certaines de leurs

observations, tout en prenant soin de ne pas renouveler les mêmes analyses.

4.6.1 Mesures in situ lors du 16 mai 2007

Lors de la journée du 16 mai 2007, Mioche et al. [2010] montrent que les analyses du CPI

indiquent une présence majoritaire de cristaux ayant une forme de type plaquette hexago-

nale (Plate). Le fait que cette forme soit observée par l’instrumentation in situ alors que les

données radiométriques indiquent une présence plus probable de colonnes pleines (c.f. para-

graphe 4.5.1.b) pourrait par exemple être expliqué par une orientation privilégiée des cristaux

dans le nuage, bien observée par Mioche et al. [2010]. Dans tous les cas, nous ferons dans ce

paragraphe confiance à la forme retrouvée par le CPI de manière à effectuer des comparaisons

dans les meilleures conditions possibles.

 0

 0.1

 0.2

 0.3

 0.4

 0.5

48.6! 48.8! 49.0! 49.2! 49.4!

ex
t (

km
-1

)

Latitude

CLIMAT-AV in situ

 0

 20

 40

 60

 80

 100

48.6° 48.8° 49.0° 49.2° 49.4°

D
ef

f  
 (µ

m
)

Latitude

CLIMAT-AV in situ(a) (b) 

Figure 4.13: Comparaisons en fonction de la latitude des coefficients d’extinction volumique (a) et des

diamètres effectifs (b) résultants de nos inversions (en noir) et des données in situ (en rouge) pour la journée

du 16 mai 2007

La figure 4.13a montre la comparaison des coefficients d’extinctions retrouvés par notre

algorithme en utilisant les mesures de CLIMAT-AV (en noir) et par le néphélomètre polaire

(en rouge), entre 48.6° et 49.4° de latitude (ce qui correspond au cirrus le plus homogène

de cette journée). On observe de bonnes similitudes, puisque les coefficients d’extinction

sont bien retrouvés dans le même ordre de grandeur (entre 0.1 et 0.4 km−1). Un pic semble

cependant apparaître autour de 49.3° de latitude dans les mesures du néphélomètre, alors
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que celui-ci est absent dans nos restitutions. Les comparaisons de diamètres effectifs sont

présentées de la même façon sur la figure 4.13b, où on observe une bonne cohérence générale

en tenant compte des incertitudes sur les produits. Les diamètres effectifs obtenus à partir

de notre méthode d’inversion sont toutefois globalement plus élevés que ceux restitués par

l’in situ. Afin de mieux comprendre ces différences, il faut tenir compte du fait que l’avion

effectue des mesures ponctuelles dans le nuage, alors que les mesures radiométriques sont plus

sensibles à des propriétés verticalement intégrées dans celui-ci. La figure 4.14 montre en effet
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Figure 4.14: Coefficients d’extinction volumique par couches nuageuses retrouvées pour la journée du 16

mai 2007 par le lidar CALIOP dans ses produits à 5 km. Le trait noir continu indique la position de l’avion

GF20.

que le vol du GF20 (dont la position est indiquée par un trait noir) s’est déroulé à une altitude

correspondant au sommet du cirrus. Celui-ci étant optiquement fin durant cette journée (c.f.

figure 4.5a), on peut s’attendre à ce que le signal radiomètrique soit sensible à l’ensemble de

son étendue verticale, et donc que les inversions obtenues à partir de CLIMAT-AV fournissent

des diamètres effectifs moyens représentatifs de l’ensemble du nuage. Le même phénomène

est également applicable pour le coefficient d’extinction volumique. La taille des cristaux

étant plus faible au sommet qu’à la base des nuages de glace (c.f. figure 1.3), on pourrait

alors s’attendre à ce que les instruments in situ indiquent des valeurs plus faibles que nos

restitutions. Il ne faut également pas oublier qu’il peut exister des phénomènes de cassures

des cristaux au contact des appareils de mesures ou des ailes de l’avion, qui peuvent introduire

ce type de biais dans les observations in situ [Heymsfield, 2007, Korolev and Isaac, 2005].
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La figure 4.14 pourrait également permettre d’expliquer la différence observée sur la figure

4.13a autour de 48.3° de latitude puisque ce moment correspond à un changement d’altitude

du GF20 dans le nuage, dans une zone où les coefficients d’extinction semblent ponctuellement

plus forts. Les valeurs de coefficients d’extinction retrouvées par l’algorithme opérationnel

de CALIOP sont toutefois fournies ici uniquement à but indicatif. Celles-ci ne seront pas

comparées à nos restitutions ou aux mesures in situ puisque ce travail d’analyse apparaît

déjà de manière précise dans l’article de Mioche et al. [2010]. De manière générale, nous

pouvons tout de même conclure pour cette journée d’étude à une bonne cohérence générale

entre nos inversions et les données in situ.

4.6.2 Mesures in situ lors du 25 mai 2007

La zone d’étude pour la journée du 25 mai 2007 se limite à un intervalle de latitude où le cirrus

est le plus homogène, soit entre 45.6° et 46° (c.f. figure 4.9). Cette zone d’étude fût également

sélectionnée par Mioche et al. [2010], qui montrent que les observations du CPI y indiquent

une dominance de formes Plate et Bullet-Rosette. Notre algorithme ne nous permettant pas

d’utiliser de tels mélanges de cristaux, des inversions ont été réalisées séparément à partir

des mesures CLIMAT-AV en considérant des nuages uniquement composés de chacune des

deux formes. Cependant, afin de ne pas alourdir ce paragraphe, nous ne présenterons ici

que les résultats des inversions utilisant les formes Plate, qui sont en meilleur accord avec les

observations in situ. Nous précisons tout de même que les résultats des inversions en utilisant

des cristaux de types Bullet-Rosette indiquent des coefficients d’extinction volumique presque

identiques, mais des diamètres effectifs plus élevés.

La figure 4.15a montre que les mesures du néphélomètre polaire sont systématiquement

en dessous de nos restitutions. Les coefficients d’extinction restent cependant relativement

consistants entre eux jusqu’à 45.84° de latitude, où les mesures du néphélomètre commencent

à diminuer progressivement. Ce phénomène est parfaitement expliqué par le fait que l’avion

sort de la couche de cirrus à cet endroit, comme l’indique la figure 4.16. La figure 4.15b

montre un bon accord entre les diamètres effectifs, qui restent globalement plus élevés pour

nos inversions. Les mêmes raisonnements que ceux présentés pour la journée du 16 mai

peuvent être suivis afin d’expliquer ces déviations.

De manière générale, il est possible de conclure que les comparaisons avec les mesures
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Figure 4.15: Comparaisons en fonction de la latitude coefficients d’extinction volumique (a) et des diamètres

effectifs (b) résultants de nos inversions (en noir) et des données in situ (en rouge) pour la journée du 25 mai

2007
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Figure 4.16: Coefficients d’extinction volumique par couches nuageuses retrouvées durant la journée du 25

mai 2007 par le lidar CALIOP dans ses produits à 5 km. Le trait noir continu indique la position de l’avion

GF20.

in situ effectuées pour ces deux journées restent encourageantes afin d’estimer la qualité

de nos inversions. En effet, malgré les difficultés liées aux comparaisons de produits issus

d’instrumentation in situ et de télédétection, les coefficients d’extinction volumique et les

diamètres effectifs sont bien retrouvés dans les mêmes ordres de grandeurs, et restent en très

bon accord compte tenu des incertitudes associées à ces paramètres. Une prochaine étape

dans le but de tester la qualité des restitutions de notre algorithme est la comparaison avec



4.7. Comparaisons avec les produits opérationnels de IIR 119

des produits tout à fait différents, qui sont ceux de l’algorithme opérationnel de IIR.

4.7 Comparaisons avec les produits opérationnels de IIR

Ce paragraphe traite de la comparaison des restitutions de notre algorithme avec les valeurs

d’épaisseurs optiques et de diamètres effectifs fournies par les produits de niveau 2 de IIR. De

telles comparaisons permettent de consolider la performance des deux algorithmes puisque la

procédure d’inversion est totalement différente. Une description détaillée du fonctionnement

de l’algorithme opérationnel de IIR est donc faite, avant de présenter dans un second temps les

résultats de comparaisons. De plus amples informations sur le calcul des propriétés radiatives

par l’algorithme de IIR peuvent être trouvées dans un l’article explicatif de Garnier et al.

[2012].

4.7.1 Algorithme opérationnel de IIR

4.7.1.a Détermination du profil nuageux

Un paramètre primordial à la configuration d’un algorithme d’inversion de propriétés nuageuses

est bien sûr la position des nuages, établie à travers un profilage de l’atmosphère. Il est ici im-

portant de décrire en détail la méthode utilisée par l’algorithme opérationnel de IIR puisque

celle-ci diverge nettement de la nôtre, et que ces divergences doivent ainsi être parfaite-

ment comprises et identifiées dans le but de comparer les résultats. Cet algorithme traite

virtuellement deux couches nuageuses, appelées couche supérieure et couche inférieure, qui

sont classées en fonction de leurs altitudes et de leurs opacités respectives. Comme dans

notre méthode, les produits de CALIOP sont utilisés afin d’obtenir une information sur la

position des couches, en ne sélectionnant que celles qui sont détectées en moyennant les don-

nées lidar sur 5 km et 20 km [Vaughan et al., 2009]. La position de chacune des couches

dans l’algorithme opérationnel est ensuite caractérisée par l’altitude de son sommet et de sa

base, mais aussi par une altitude dite centroïde. Celle-ci correspond à une altitude moyenne

obtenue par pondération de l’intensité du signal de rétrodiffusion lidar à 532 nm [Vaughan

et al., 2005]. L’opacité de la couche est également fournie par les données CALIOP, relative-

ment à l’extinction de son signal à la même longueur d’onde. L’algorithme IIR différencie
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ces deux couches par rapport à leurs opacités. Ainsi la couche supérieure (dont les propriétés

sont inversées) doit toujours être semi-transparente, alors que la couche inférieure doit être

parfaitement opaque. Trois cas de figures sont alors possibles :

• Si aucune couche opaque n’est trouvée alors l’ensemble des couches semi-transparentes

présentes dans la colonne atmosphérique est utilisé pour former la couche supérieure.

La position du sommet et de la base de celle-ci correspondent respectivement au sommet

de la couche la plus haute et à la base de la couche la plus basse. L’altitude centroïde

de la couche supérieure est déterminée par pondération de l’intensité du signal lidar sur

l’ensemble des couches considérées, et celle-ci doit en générale être supérieur à 7 km

pour la couche supérieure.

• Dans le cas de la présence d’un nuage opaque en dessous de nuages semi-transparents,

ce premier est sélectionné pour composer la couche inférieure, alors que les nuages semi-

transparents forment eux la couche supérieure comme expliqué dans le point précédent.

• S’il existe uniquement un nuage opaque dans la colonne atmosphérique, alors celui-ci

est traité comme un nuage semi-transparent, et est par conséquent positionné dans la

couche supérieure.

Toutes les informations (e.g. altitudes centroïde, opacités, nombres de couches utilisées)

nécessaires à la description des couches utilisées pour la formation du profil nuageux IIR

peuvent être trouvées dans une classification fournie dans les produits de cet instrument. Il

est important de comprendre que les termes de couche supérieure et inférieure ne sont pas

synonymes de couche de nuage de glace et couche de nuage d’eau liquide. La distinction

s’établie entièrement en fonction de l’opacité et de l’altitude des couches. Ainsi tout nuage

semi-transparent est traité comme pouvant appartenir à la couche haute, dont les propriétés

sont restituées.

4.7.1.b Calcul de l’épaisseur optique d’absorption

Une fois le profil nuageux posé, une émissivité effective εeff est calculée pour la couche

supérieure [Allen, 1971]. Celle émissivité est obtenue, pour une longueur d’onde λ, de la

manière suivante :

εeff,λ =
Lλ − Lλ,BG

LCN,λ(Tc, Zc)− Lλ,BG
(4.31)
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où Lλ est la luminance montante mesurée dans le canal IIR correspondant à la longueur

d’onde centrale λ, et Lλ,BG est la luminance montante qui serait mesurée dans ce canal en

l’absence de la couche nuageuse supérieure. Cette dernière correspond donc à une mesure

directe de la couche nuageuse inférieure ou du sol. Le terme LCN,λ(Tc, Zc) représente la

luminance émise par un corps noir à la température dite centroïde Tc, et dans les canaux de

IIR. Celle-ci est interpolée à partir d’une connaissance de la température de l’atmosphère à

l’altitude centroïde Zc (indiquée par CALIOP), fournie par les analyses du modèle GOES-5

[Rienecker et al., 2008].

La luminance Lλ,BG, dite de référence, est de préférence issue de mesures IIR. Ces mesures

doivent toutefois être effectuées dans une zone de 100 km autour du pixel étudié, et dans une

atmosphère comparable (possédant un profil de température similaire à 1K près). En cas de

présence d’un nuage opaque, une divergence de 100 m est tolérée sur la position de la base

et du sommet du nuage. En absence de zone comparable, les luminances sont calculées à

partir du code de transfert radiatif FASRAD [Dubuisson et al., 2005]. Celui-ci est configuré

de manière identique au code FASDOM présenté dans le paragraphe 3.5.1 et dans l’Annexe A,

au détail près qu’il ne prend pas en compte les phénomènes de diffusion afin de faire gagner un

temps précieux à l’algorithme opérationnel. L’ensemble des profils atmosphériques utilisés par

cet algorithme, ainsi que la température de surface, sont issus d’analyses du modèle GOES-5.

Une épaisseur optique effective τeff,λ est alors déduite de l’émissivité effective à la longueur

d’onde λ de la couche en suivant la formule présentée dans l’équation 4.32.

τeff,λ = − ln(1− εeff,λ) (4.32)

Garnier et al. [2012] montrent que cette épaisseur optique effective est tout à fait comparable

à une épaisseur optique d’absorption τabs, avec un écart maximum de ±10% pour une valeur

de τabs de 0.1 et ±15% pour une valeur de 3.0.

L’incertitude attribuée à τeff,λ est issue d’un calcul de sensibilité effectué sur chacun des

éléments composant εeff,λ dans l’équation 4.31. Pour de plus amples détails concernant le

calcul des incertitudes, le lecteur pourra se référer à l’article de Garnier et al. [2012].
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4.7.1.c Calcul du diamètre effectif

L’algorithme opérationnel de IIR utilise les modèles de formes de cristaux purs développés par

Yang et al. [2005], en imposant une distribution mono-disperse. Plus de détails sur ces formes

et sur cette distribution sont donnés dans le paragraphe 4.3.4. Des tables d’émissivités sont

calculées en fonction du diamètre effectif pour les formes Plate, Aggregate et Solid Column, à

l’aide du code FASDOM.

La forme et la taille effective des cristaux de glace qui composent la couche nuageuse

supérieure sont retrouvées en utilisant le rapport entre deux émissivités effectives calculées à

des longueurs d’ondes différentes [Parol et al., 1991]. Ce rapport d’émissivité étant fortement

dépendant des propriétés microphysiques de la couche, une simple méthode d’interpolation

permet de remonter à celles-ci, et particulièrement à la valeur du diamètre effectif. Les rap-

ports entre les émissivités retrouvées dans les canaux C10 et C08, et entre les canaux C12 et

C08 sont alors utilisés. Ces deux rapports permettent alors d’estimer, grâce aux tables préal-

ablement calculées par FASDOM, deux valeurs de diamètres effectifs notées Deff(C10, C08)

et Deff(C12, C08) pour chacune des formes de cristaux possible. Le diamètre effectif étant

intrinsèquement indépendant de la longueur d’onde, il est possible de considérer que la forme

permettant de retrouver la meilleure cohésion entre Deff(C10, C08) et Deff(C12, C08) soit la

plus probable pour représenter le nuage. Cependant, il est nécessaire que l’écart entre ces

deux diamètres ne dépasse pas les 30%, auquel cas aucune forme n’est attribuée. Une fois

la forme la plus probable déterminée, la meilleure estimation du diamètre effectif est alors

calculée comme étant la moyenne des deux estimations, soit

Deff =
Deff(C10, C08) +Deff(C12, C08)

2
, (4.33a)

et l’incertitude sur ce paramètre est alors logiquement déduite comme étant

∆Deff =
|Deff(C10, C08)−Deff(C12, C08)|

2
. (4.33b)

Notons que la valeur de ∆Deff telle que donnée par l’algorithme de IIR doit être inférieure à

100 pour indiquer un bon fonctionnement de la méthode. Toute valeur supérieure ou égale à

100 indique un problème dans la restitution du diamètre effectif, qui ne sera donc pas pris en

compte dans cette étude.
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4.7.2 Résultat des comparaisons

Les inversions présentées dans le paragraphe 4.5 sont ici comparées avec les produits opéra-

tionnels de IIR. Les résultats obtenus pour le cas de la journée du 16 mai 2007 sont présentés

sur les figures 4.17a-d. Les figures 4.17c-d représentent respectivement les profils nuageux
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Figure 4.17: Comparaisons des paramètres inversés pour la journée du 16 mai 2007 avec les produits

opérationnels IIR

utilisés par l’algorithme de IIR et par nos inversions. Ces profils sont tous deux issus de don-

nées CALIOP mais, comme il a été expliqué précédemment, les couches nuageuses ne sont

pas traitées de la même manière. Ainsi il est important pour la suite de comparer ceux-ci

afin de trouver des zones où les profils utilisés par les deux algorithmes sont similaires. Pour

ce faire, un code de couleur est choisi :

• En présence de cirrus, un fond blanc témoigne d’un échec pour l’algorithme de IIR de
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retrouver une épaisseur optique.

• Un fond rouge correspond à des profils nuageux identiques dans les deux algorithmes.

• Un fond vert témoigne d’une différence significative (supérieure à 1 km) dans la position

du sommet ou de la base du cirrus.

• Il sera également vu par la suite la présence d’un fond bleu, qui correspond à la présence

d’un nuage d’eau liquide dont la base est positionnée par notre algorithme à une altitude

supérieure à 4 km.

Ces couleurs sont retranscrites sur les figures 4.17a-b afin de bien comprendre d’où provien-

nent les différences observées. On peut remarquer que les comparaisons entre les diamètres

effectifs retrouvés sont globalement bonnes, compte tenu des incertitudes associées (qui ne

sont illustrées que sur les points rouges - provenant des zones rouges - par souci de clarté). On

remarque toutefois qu’il ne semble pas y avoir de signature particulière liée à une différence

entre les profils nuageux. Les comparaisons des épaisseurs optiques présentées sur la figure

4.17b montrent une très bonne corrélation lorsque les profils sont comparables (points rouges).

La corrélation est toutefois clairement moins bonne lorsque l’altitude de la base du cirrus est

considérée plus basse par l’algorithme de IIR (points verts). Ceci est parfaitement expliqué

par le fait que lorsque l’altitude de la base du cirrus est anormalement basse, il est alors fort

probable que l’altitude centroïde soit également plus basse, ce qui implique une surestimation

de la température centroïde Tc pour le cirrus, et par conséquent une émission Bλ(Tc, Zc) plus

importante. On remarque alors à partir de l’équation 4.31 qu’une surestimation de l’émission

du corps noir pousse celle-ci à se rapprocher de Lλ,BG (qui lui est dans la plupart des cas

supérieure), ce qui a donc pour cause une augmentation de l’émissivité effective. Cette aug-

mentation se traduit alors (en observant l’équation 4.32) par une surestimation de l’épaisseur

optique, qui est bien le phénomène observé ici.

Les comparaisons effectuées en utilisant les inversions des journées du 25 mai 2007 et

du 18 octobre 2008 sont présentées sur les figures 4.18 et laissent apparaître des résultats

fortement similaires. En effet, les valeurs moyennes des diamètres effectifs retrouvés sont en

bon accord avec les produits de IIR, malgré les larges incertitudes associées. Les corrélations

sont également très fortes pour l’épaisseur optique, où de légères variations peuvent néanmoins

apparaître pour des valeurs importantes, mais qui restent acceptables compte tenu des barres

d’incertitudes. Les cas où l’altitude de la base du cirrus est plus basse dans l’algorithme

officiel (point verts) mènent toujours à une surestimation de l’épaisseur optique par celui-ci,
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Figure 4.18: Comparaisons des paramètres inversés pour la journée du 25 mai 2007 (gauche) et du 18

octobre 2008 (droite) avec les produits opérationnels IIR

alors que les cas où un nuage d’eau liquide est présent dans la moyenne troposphère (points

bleus) mènent généralement à une épaisseur optique retrouvée plus faible par l’algorithme de

IIR. Cette différence est expliquée physiquement par le fait que si ce nuage n’est en réalité pas

totalement opaque pour le radiomètre infrarouge, alors une partie du rayonnement montant

provenant des couches sous-jacentes est ignorée, ce qui entraîne une sous estimation de la

luminance montante. En effet, un impact radiatif moindre est alors nécessaire de la part

du cirrus pour faire coller les simulations à la mesure, ce qui entraine la restitutions d’une

épaisseur optique plus faible pour celui-ci. Cette différence peut néanmoins également être

expliquée par le phénomène contraire, si les épaisseurs optiques des couches de nuages bas

fournies par CALIOP (qui sont utilisées dans notre algorithme) sont sous-estimées à cause

d’une saturation du signal lidar. Ceci impliquerait alors une surestimation des épaisseurs

optiques de la couche de cirrus dans nos restitutions.

Globalement, il est toutefois possible de conclure à la très bonne corrélation entre les

inversions de l’algorithme opérationnel de IIR et celles de notre algorithme. Ces compara-
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isons permettent ainsi de consolider la qualité de leurs résultats respectifs, puisque les valeurs

moyennes des paramètres retrouvés sont fortement similaires alors que les méthodes de resti-

tutions employées par les deux algorithmes sont totalement différences (bien que les mêmes

données soient utilisées). Un dernier aspect qu’il est toutefois intéressant de pointer, est la

différence de traitement des erreurs attribuées à chaque paramètre inversé par les deux méth-

odes. En effet, un des avantages majeur de l’estimation optimale est la restitution fiable des

erreurs, à partir d’incertitudes attribuées sur les paramètres non-inversés, et sur les mesures.

La méthode utilisée par l’algorithme de IIR étant fortement différente, il est intéressant de

comparer les erreurs données par les deux algorithmes. Celles-ci sont présentées dans les

figures 4.19a-b, qui montrent les erreurs absolues sur le diamètre effectif et sur l’épaisseur

optique restitués par l’algorithme opérationnel, en fonction des erreurs données par notre

code d’inversion. On y remarque une probable sous-estimation des erreurs sur le diamètre
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Figure 4.19: Comparaisons entre les erreurs absolues sur le diamètre effectif (gauche) et l’épaisseur optique

(droite) par l’algorithme officiel de IIR, en fonction des valeurs retrouvées par notre algorithme d’inversion.

Ces données correspondent à l’ensemble des trois jours de campagnes, et lorsqu’une atmosphère comparable

est utilisée dans les deux algorithmes (points rouges sur les figures 4.18 et 4.17).

effectif par l’algorithme de IIR, qui retrouve une erreur absolue située entre 0 et 30 µm.

Cette erreur ne semble également pas être dépendante de la taille des cristaux, ce qui est en

forte contradiction avec les conclusions des études de contenu en informations menées dans le

paragraphe 4.4.2. Ces observations peuvent toutefois être expliquées par la méthode utilisée,

présentée dans le paragraphe 4.7.1.c, qui ne constitue pas un réel calcul d’erreur liée à une

sensibilité du diamètre effectif aux mesures. De bien meilleures corrélations sont néanmoins

retrouvées pour les erreurs associées à l’épaisseur optique, puisque la méthode utilisée par



4.8. Analyse des erreurs 127

l’algorithme opérationnel est cette fois basée sur une étude de sensibilité. Les différences

observées pour les fortes épaisseurs optiques peuvent provenir des différences déjà présentes

dans les comparaisons directes des épaisseurs optique. Il ne faut pas oublier que l’épaisseur

optique effective n’est plus tout à fait équivalente à une épaisseur optique d’absorption dans

ses fortes valeurs, et qu’un biais peut donc être attendu [Garnier et al., 2012].

4.8 Analyse des erreurs

Au cours de ce chapitre, il a été à de nombreuses reprises expliqué que l’un des avantages

majeurs de l’estimation optimale réside dans le traitement clair et précis des erreurs que

permet cette méthode. On rappelle que ces erreurs sont issues de chaque paramètre non-

inversé et des mesures instrumentales, et qu’elles sont retranscrites sur le modèle direct sous

la forme d’une erreur totale par l’intermédiaire de chacun des termes diagonaux de la matrice

Sε. Cependant il est logiquement attendu que chacune de ces sources d’incertitudes n’ait

pas le même impact sur l’erreur totale. Dans une telle méthode, il est espéré que les erreurs

soient dominées par les incertitudes liées aux instruments utilisés, et non par un paramètre

non-inversé. En effet, si un tel paramètre implique une erreur sur les simulations qui est plus

grande que l’incertitude instrumentale, alors cela traduit la nécessité (et parfois la possibilité)

d’inverser ce paramètre.

Il est ainsi tout à fait utile d’analyser la contribution de chacun des paramètres non-

inversés sur l’erreur finale. Pour ce faire, les figures 4.20a-h montrent la valeur de l’erreur

relative totale obtenue en fin d’itération pour chaque composante du modèle direct (soit

σελ/Fλ, indiquée en trait noir pour chaque longueur d’onde λ). La décomposition de cette

erreur totale y apparaît également à l’aide d’un code de couleurs, décrivant la contribution

de chaque groupe de paramètres non-inversés du modèle direct (qui sont détaillés dans le

tableau 4.1) et de la mesure instrumentale. Cette analyse est effectuée pour les inversions du

16 mai (figures 4.20a-d) et du 25 mai 2007 (figures 4.20e-h). On observe pour le 16 mai 2007

une erreur relative totale située entre 3 et 5% pour le canal C08, et entre 2 et 3% pour les

canaux C10 et C12. La décomposition des erreurs relatives totales montre que celles-ci sont

dominées par les paramètres non-inversés liés aux cirrus (et plus particulièrement à la forme

des cristaux) dans le canal C08, et par les incertitudes instrumentales dans les deux autres
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Figure 4.20: Décomposition de l’erreur relative assignée à chaque composante du vecteur F en fin d’itération,

pour la simulation de canaux IIR, et pour les journées du 16 mai 2007 (gauche) et du 25 mai 2007 (droite). La

décomposition est effectuée sur chacun des groupes de paramètres non-inversés (voir tableau 4.1 pour détail).

canaux. La plus forte sensibilité à la forme des cristaux du canal C08 est due à la plus grande

variabilité des propriétés des cristaux de glace dans ce canal, comme le montre la figure 4.4.

La dépendance à la forme est bien moindre dans les canaux C10 et C12, impliquant une

sensibilité faible mais non-nulle à la forme des cristaux lors des inversions, ce qui explique les

résultats obtenus dans le paragraphe 4.5.1.b. En dehors de la forme des cristaux, on remarque

une forte influence des nuages d’eau liquide. Leur impact est d’autant plus fort que ces nuages

sont situés à une altitude élevée dans la troposphère, comme on peut l’observer pour le 25 mai

2007 (c.f. figures 4.20e-h) où de nombreux nuages liquide mid apparaissent. Ceci s’explique

par le fait que le gradient de température avec le sol devient plus important avec l’altitude

des nuages, ce qui implique un impact radiatif plus important en cas d’incertitudes sur leurs
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propriétés. Dès lors, la présence de nuages d’eau liquide dans la moyenne troposphère nuira

très fortement à la qualité des inversions de part leur très fort impact sur les incertitudes

associées au modèle direct. Ceci est parfaitement observé sur la figure 4.10, où on note une

très forte augmentation des erreurs relatives associées à l’épaisseur optique et au diamètre

effectif en présence de nuages mid (entre 46° et 47° de latitude).

Ce type d’étude apporte ainsi énormément d’indications quant à la direction à prendre

afin d’améliorer la qualité des inversions. Par exemple, la présence de fortes erreurs dues

à la méconnaissance de la forme des cristaux pousse à améliorer l’algorithme de manière à

ne plus devoir faire le choix entre différents types de formes de cristaux uniques. Ceci peut

être effectué en utilisant par exemple des mélanges de formes de cristaux. Il est également

clair que l’impact des nuages d’eau liquide est non négligeable sur la qualité des paramètres

retrouvés. Une solution consisterait alors à également tenter de restituer ces paramètres. Ceci

nécessiterait toutefois l’ajout de nouveaux canaux plus sensibles aux propriétés de nuages en

phase liquide, puisque la sensibilité des canaux infrarouges à ceux-ci est non négligeable mais

non suffisante (en particulier pour les nuages liquides dans la moyenne troposphère).

4.9 Conclusion

Dans ce chapitre nous avons présenté un algorithme d’inversion basé sur une méthode vari-

ationnelle de type estimation optimale. Celui-ci permet de restituer l’épaisseur optique des

nuages de glace et le diamètre effectif de leurs particules, à partir de mesures radiométriques

infrarouges. Les mesures du radiomètre IIR ont donc été utilisées, ainsi que celles du ra-

diomètre aéroporté CLIMAT-AV présent lors des campagnes CIRLCE-2 et Biscay ’08.

Une étude théorique de contenu en information a tout d’abord montré que l’utilisation des

mesures de IIR par notre algorithme rend possible la restitution d’épaisseurs optiques avec

une incertitude meilleure que 10%. De larges incertitudes (de l’ordre de 100%) sont toutefois

à attendre sur les restitutions du diamètre effectif lorsque celui-ci dépasse 40 µm. Les cas

d’études offerts par les campagnes CIRCLE-2 et Biscay ’08 ont ensuite permis de confirmer

ces attentes, puisque les inversions se sont montrées très précises pour les épaisseurs optiques,

mais plus délicates pour les diamètres effectifs. Seuls les cas où ceux-ci sont les plus petits

(inférieurs à 40 µm) permettent d’obtenir des incertitudes plus raisonnables (entre 30% et
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70%), en accord avec notre étude théorique. Une bonne fiabilité des résultats a également pu

être conclue grâce à une étude de la fonction coût, qui a permis de vérifier que les paramètres

retrouvés permettent une bonne cohérence entre le modèle direct et les mesures.

Les comparaisons des valeurs d’épaisseurs optiques et des diamètres effectifs obtenues in-

dépendamment à partir des deux radiomètres ont également montré de très fortes simili-

tudes, ce qui tend à renforcer les conclusions du chapitre 3 quant à la validité des mesures de

l’instrument IIR.

Afin de tester la qualité de nos inversions, celles-ci ont également été confrontées dans un

premier temps aux mesures in situ effectuées par l’avion GF20 durant la campagne CIRCLE-

2, puis aux produits opérationnels de IIR. Dans les deux cas, les comparaisons ont montré

une très bonne cohérence de nos restitutions, ce qui nous permet de conclure à une bonne

fiabilité des résultats de notre algorithme, ainsi que de l’algorithme opérationnels de IIR.

Enfin, ce chapitre s’est terminé par une étude visant à déterminer quels paramètres dits

non-inversés impactent le plus les erreurs totales sur le modèle direct. Ce type d’étude

est fortement utile puisqu’il permet d’indiquer les possibles directions à suivre dans le but

d’améliorer notre algorithme d’inversion. Deux types de paramètres sont alors apparus comme

ayant un fort impact sur la qualité des inversions : d’une part le choix de la forme des cristaux

de glace, et d’autre part notre méconnaissance des propriétés d’éventuelles couches de nuages

d’eau sous-jacents.

Dans la perspective d’améliorer notre algorithme, il est donc dans un premier temps

nécessaire de régler le problème lié à la forme des cristaux. Pour ce faire, deux solutions

sont envisageables : il serait possible de tenter de contraindre celle-ci par l’intermédiaire de

mesures de luminances polarisées multi-directionnelles, ou de remplacer les formes pristines

par des mélanges de cristaux plus développés, de manière à s’affranchir du choix d’une forme

privilégiée. La seconde solution nous semble toutefois physiquement plus adaptée et moins

coûteuse en temps de calculs. Le problème lié à la mauvaise connaissance de la configura-

tion nuageuse sous-jacente pourrait lui être résolu en intégrant quelques propriétés de nuages

d’eau liquide dans le vecteur d’état. Ceci impliquerait alors la nécessité d’insérer des canaux

supplémentaires dans le vecteur mesure. Des canaux situés dans les domaines visible et le

proche-infrarouge pourraient fournir une telle information, et auraient également le double

avantage d’être sensibles à des cristaux de glace plus larges que les mesures IIR [Cooper
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et al., 2007]. C’est en suivant ces perspectives que nous avons envisagé une amélioration de

l’algorithme actuel, qui est présentée dans le prochain chapitre de cette thèse.



Chapitre 5

Inversions simultanées de propriétés de nuages de

glace et d’eau liquide

5.1 Introduction

Dans le chapitre 4 nous avons présenté un algorithme d’inversion de propriétés nuageuses

basé sur une méthode variationnelle de type estimation optimale. Cet algorithme utilise

l’information contenue dans trois canaux situés dans la fenêtre atmosphérique infrarouge

thermique, afin de retrouver l’épaisseur optique et le diamètre effectif de nuages de glace,

ainsi que les incertitudes associées à ces restitutions. Les diverses sources d’incertitudes

sont reliées à la précision des instruments et à la connaissance des paramètres non-inversés

utilisés dans le modèle direct. Une analyse d’erreur effectuée à la fin du chapitre 4 montre en

effet qu’une mauvaise connaissance des propriétés radiatives ou microphysiques de possibles

couches de nuages d’eau liquide sous-jacentes à la couche de nuage de glace peut avoir un

impact conséquent sur les incertitudes associées aux paramètres inversés. De plus, nous avons

remarqué que la méconnaissance de la forme précise des cristaux de glace lors de l’utilisation

de modèles de type pristine peut s’avérer problématique quant à la qualité des inversions.

Ce chapitre présente une modification de l’algorithme introduit dans le chapitre 4, perme-

ttant à présent d’inverser simultanément les propriétés d’une couche de nuage de glace et de

deux couches de nuages d’eau liquide sous-jacentes. Ce type d’inversions multi-couches est

encore assez peu commun de nos jours, alors qu’il semble pourtant nécessaire à l’amélioration

de la qualité des inversions de propriétés nuageuses, comme le montrent par exemple les

travaux de Watts et al. [2011]. Un autre intérêt majeur d’une méthode d’inversion multi-

couches est bien entendu qu’elle permet d’accéder directement à une connaissance beaucoup

plus complète de la colonne atmosphérique. Les propriétés nuageuses doivent également être

radiativement cohérentes entre les différentes couches puisqu’il est nécessaire que le modèle

132
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direct converge vers toutes les composantes du vecteur mesure. Les inversions sont ici ef-

fectuées à l’aide de l’addition de deux canaux supplémentaires dans les domaines visible et

proche infrarouge. En plus de l’information que de tels canaux possèdent sur les nuages d’eau

liquide, Cooper et al. [2007] ont montré que l’utilisation couplée de ceux-ci avec des canaux

situés dans l’infrarouge thermique peut être fortement utile à l’étude des nuages de glace.

Dans un souci d’amélioration de la qualité des inversions et de la consistance microphysique

sur tout le spectre électromagnétique, les modèles de cristaux de glace de types pristine de

Yang et al. [2001, 2005] utilisés jusqu’à présent sont remplacés par une paramétrisation basée

sur un modèle d’ensemble de particules hexagonales, développée par Baran et al. [2011b].

Cette paramétrisation permet d’obtenir des propriétés optiques de nuages de glace à partir

du contenu en glace et de la température du nuage. L’intérêt final de cet algorithme est

de fournir une description complète et précise des propriétés de nuages de glace dans des

cas multi-couches, tout comme dans des cas mono-couches. Des cas d’orbites complètes sont

alors traités de manière à obtenir une statistique fiable de nos restitutions. Ces résultats sont

particulièrement intéressants pour constituer des bases de données utiles à la paramétrisation

de modèles climatiques, puisque des densités de probabilité de propriétés nuageuses peuvent

être retrouvées avec des incertitudes précises associées.

La première partie de ce chapitre est ainsi consacrée à la présentation de l’algorithme multi-

couche, en détaillant les modifications qui ont été apportées à l’algorithme présenté dans le

chapitre 4. Ensuite, quelques résultats d’inversions sont présentés le long d’une courte scène

représentative de diverses configurations mono et multi-couches. Ces résultats sont couplés

à une étude de contenu en information de manière à illustrer les capacités et les limites de

l’algorithme. Enfin, des résultats d’inversions correspondant à deux mois d’orbites complètes

au dessus de l’océan Atlantique, et sous la trace du lidar CALIOP, sont présentés. Ceux-ci

sont par la suite comparés à divers produits opérationnels de manière à valider notre nouvel

algorithme.
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5.2 Algorithme d’inversion multi-couche

5.2.1 Changement de modèles de cristaux de glace

Le changement de modèles de cristaux constitue la modification la plus conséquente effectuée

sur l’algorithme présenté dans le chapitre 4. La complexité des formes de cristaux de glace

fut déjà illustrée dans le paragraphe 1.3.1 lors de la présentation d’un exemple de résultat

de mesures in situ aéroportées. Il y a été montré que, en fonction de la taille des particules,

ces formes peuvent aller de simples pristines à des agrégats de plus en plus complexes, avec

la présence possible d’inclusions de bulles d’air ou d’aérosols ainsi que d’inhomogéneités à

la surface des cristaux. Il semble donc clair que l’hypothèse selon laquelle l’ensemble de la

couche nuageuse serait constituée de cristaux de glace de forme unique peut, dans certains cas,

paraître approximative compte tenu de la forte variabilité spatiale de ceux-ci. L’utilisation de

particules pristines, telle qu’effectuée dans l’algorithme précédent, impose donc le choix d’une

forme unique sur l’ensemble de la couche nuageuse qui n’est cependant pas représentative de

la diversité observée dans les mesures in situ (c.f. figure 1.3). Afin de prendre en compte

l’impact de cette représentation simplifiée sur les inversions, il a été choisi dans le chapitre

précédent d’introduire une incertitude liée à la forme. Le paragraphe 4.8 a cependant montré

les limites de cette représentation à travers l’impact important qu’elle peut avoir sur les

incertitudes. Il semble donc nécessaire, dans le but d’améliorer les inversions, de s’affranchir

du choix d’une forme majoritaire de pristine en utilisant des modèles plus réalistes de cristaux

de glace tenant compte de la diversité spatiale de leurs formes. C’est dans le but d’améliorer

cette représentation de la microphysique des nuages de glace que depuis de nombreuses années

une grande quantité de modèles ou de paramétrisation décrivant des ensembles de cristaux ont

été mis au point. Il est par exemple possible de citer les travaux de McFarquhar et al. [2002],

Baum et al. [2005, 2010], ou encore les travaux plus récents de Baran and C.-Labonnote [2007]

et Baran et al. [2009, 2011a,b]. Ce sont ces derniers que nous avons choisis comme alternative

aux cristaux de Yang et al. [2001, 2005] utilisés jusqu’à présent. Un bref descriptif de ceux-ci

est proposé dans la suite de ce paragraphe.
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5.2.1.a La fonction de phase analytique

Avec l’incorporation de canaux effectuant des mesures situées dans les domaines visible et

proche infrarouge, il devient important de traiter avec précision les phénomènes de diffusion

par les particules composant les nuages de glace. L’utilisation de fonctions de phase qui cor-

respondent à une approximation de type Henyey-Greenstein (telle qu’utilisée jusqu’à présent)

peut en effet se montrer limitée dans les cas de fortes diffusions (voir l’annexe A pour plus de

détails). Il existe cependant diverses modifications de cette fonction de phase permettant de

la rendre plus réaliste, tout en gardant l’avantage majeur d’une telle approximation qui est

son faible coût en terme de temps de calcul. Un exemple de modification est la fonction de

phase dite analytique [Baran et al., 2001]. Celle-ci fut construite en se basant sur les mesures

laboratoire de Volkovitskiy et al. [1980], mais également à partir de mesures aéroportées et

satellitaires. Baran et al. [2001] montrent que cette fonction de phase possède une très bonne

cohérence lors de confrontations avec des fonctions de phases issues de mesures in situ ou de

télédétection. La fonction de phase analytique reste malgré tout une approximation de type

Henyey-Greenstein, et possède donc l’avantage de pouvoir être calculée uniquement à partir

du facteur d’asymétrie g.
SELF-CONSISTENT SCATTERING MODEL FOR CIRRUS. I: SOLAR REGION 1903

(a)

Smallest member
Hexagonal Column

Six-branched bullet
rosette

Three-branched

Five-branched Eight-branched Largest member
Ten-branched

(b) (c)

(d) (e) (f)

Figure 1. The ensemble model showing (a) the smallest member of the ensemble represented by the hexagonal ice column, (b) the six-branched
bullet-rosette, (c) three-branched ice crystal, (d) five-branched ice crystal, (e) eight-branched ice crystal, and (f) the largest member of the

ensemble represented by the ten-branched ice crystal. This figure is available in colour online at www.interscience.wiley.com/qj

in Figure 1(b) is given in Table I. The geometrical con-
struction for the other five members of the ensemble is
listed in Tables II–V.

In Tables I–V the three-dimensional geometry of each
hexagonal element is defined by its semi-width, a, and
length, L; the aspect ratio, AR, of each hexagonal element
is given by L/2a. The coordinate geometry for each
member of the ensemble is taken to be the same as that

Table II. Same as Table I but for the third member of
the ensemble represented by the three-branched ice crystal,

Figure 1(c).

Element a µm L µm AR x0 y0 z0

1 46.0 276.0 3.0 0.0 0.0 0.0
2 28.0 234.0 4.17 −26.691 178.50 47.369
3 19.0 54.0 1.421 35.923 −49.692 −37.533

Table III. Same as Table II but for the fourth member of
the ensemble represented by the five-branched ice crystal,

Figure 1(d).

Element a µm L µm AR x0 y0 z0

1 46.0 158.0 1.717 0.0 0.0 0.0
2 40.0 240.0 3.0 15.808 105.189 −60.108
3 28.0 140.0 2.50 −26.691 113.005 47.369
4 48.0 336.0 3.50 −85.688 −37.190 −11.643
5 53.0 318.0 3.0 104.532 169.990 27.801

Table IV. Same as Table III but for the fifth member of
the ensemble represented by the eight-branched ice crystal,

Figure 1(e).

Ele-
ment

a µm L µm AR x0 y0 z0

1 46.0 211.60 2.30 0.0 0.0 0.0
2 40.0 320.0 4.0 −15.808 126.189 −79.70
3 28.0 78.0 1.392 −26.691 73.005 47.369
4 48.0 480.0 5.0 −260.688 190.190 −30.929
5 53.0 318.0 3.0 104.532 176.08 27.801
6 19.0 54.0 1.42 35.923 −49.692 −37.533
7 34.0 102.0 1.50 40.110 −94.727 110.238
8 43.0 138.0 1.605 9.7524 −179.313 57.131

described in Yang and Liou (1998) with the coordinate
values for the particle centre given as x0, y0, and z0 in
Tables I–V. The three coordinate transformations γ ′, θ ′,
and φ′ follow the numerical values given in Yang and
Liou (1998). In Table V the values of γ ′, θ ′, and φ′ for
the last two elements are given by (29°, 41°, 60°) and
(19°, 23°, −122°), respectively. The spatial configurations
and dimensions given in Tables I–V are chosen so
that when elements are attached together overlapping is
avoided. The numerical values given in Tables I–V can
be appropriately scaled to give any ice crystal size. The
maximum dimensions and orientation-averaged aspect
ratio for each member of the ensemble shown in Figure 1
is given in Table VI. The maximum dimension, Dm, in
this paper is defined as literally the maximum dimension

Copyright  2007 Royal Meteorological Society Q. J. R. Meteorol. Soc. 133: 1899–1912 (2007)
DOI: 10.1002/qj

Figure 5.1: Schématisation des six membres composant le modèle d’ensemble de cristaux développé par

Baran and C.-Labonnote [2007].
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5.2.1.b Le modèle d’ensemble de cristaux hexagonaux

Il existe bien sûr des fonctions de phase plus complexes qui ne correspondent pas à des

approximations de ce type, et qui rendent ainsi compte plus précisément des effets liés à

la diffusion. Parmi celles-ci, il est possible de citer la fonction de phase issue d’un modèle

d’ensemble de particules hexagonales, dit modèle d’ensemble, développé par Baran and C.-

Labonnote [2007]. Ce modèle est composé de six formes différentes dont la concentration

relative dépend de la distribution en taille du nuage. Une schématisation de ces six formes

est représentée sur la figure 5.1. Les particules les plus petites correspondent à des cristaux de

type solid-column ou bullet-rosette, puis avec l’augmentation de la taille viennent s’agglomérer

de manière parfaitement arbitraire d’autres éléments hexagonaux jusqu’à former au maximum

une chaîne aléatoire composée de dix branches. Ce modèle possède également l’avantage

de pouvoir incorporer des inhomogénéités (distorsion δ) ainsi que des inclusions de bulles

d’air. Baran and C.-Labonnote [2007] contraignent ces paramètres par comparaison avec des

fonctions de phase fidèles à des observations instrumentales in situ, comme la fonction de

phase analytique présentée précédemment ou encore la fonction de phase correspondant au

modèle IHM (Inhomogeneous Hexagonal Monocrystal) [Labonnote et al., 2001] qui permet

de représenter les variations multi-angulaires mesurées par POLDER au dessus des nuages

de glace. Une comparaison entre ces différentes fonctions de phase est illustrée sur la figure

5.2, et montre entre autre la forte ressemblance de la fonction de phase analytique avec

celles issues du modèle d’ensemble et du modèle IHM entre 50° et 180° d’angle de diffusion

(qui correspond à la plage d’angles généralement atteinte en télédétection spatiale). Cette

forte ressemblance renforce l’idée que la fonction de phase analytique devrait permettre de

rendre compte avec une bonne précision des phénomènes de diffusions dans les nuages de

glace. De plus, le problème majeur lié à l’utilisation du modèle d’ensemble est le temps

de calcul beaucoup plus important qui est nécessaire à l’obtention de la fonction de phase

(puisqu’il faudrait intégrer la fonction de phase de chaque forme sur la distribution en taille),

contrairement à la fonction de phase du modèle analytique qui est directement calculable à

partir du facteur d’asymétrie. La solution pour laquelle nous avons opté est donc d’utiliser

en première approximation la fonction de phase analytique pour décrire les phénomènes de

diffusion dans chacun des canaux considérés dans le vecteur mesure. Toutefois, la fonction

de phase issue du modèle d’ensemble a été tabulée pour quelques distributions en taille (soit

quelques valeurs d’IWC, voir ci-après) et est comparée lors de chaque pas itératif à la fonction
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SELF-CONSISTENT SCATTERING MODEL FOR CIRRUS. I: SOLAR REGION 1905

greater than about 60°. Note that the IHM model still
shows evidence for the 22° and 46° halos. The phase
function representing the ensemble model with distor-
tions only overestimates the intensity at scattering angles
between about 80° and 110°, and relative to the analytic
phase function between the scattering angles of about
115° and 155° there is a distinct decrease in the inten-
sity. The action of spherical air bubble inclusions in the
ensemble model is to further smooth the phase function so
that it becomes essentially flat at scattering angles greater
than about 120°. In the rest of this paper the best value
found for δ, η and MFPL is applied to each member of
the ensemble shown in Figure 1(a)–(f).

In the next section the basis of the in situ data used
to test the ensemble model predictions of bulk cirrus
properties such as IWC and βext is described.

4. The basis of the midlatitude and tropical data

In this paper, to test the ensemble model prediction of
IWC a parametrization of the PSD function described
in Field et al. (2005) and Field et al. (2008) is used.
The ensemble model prediction of βext is tested using
parametrizations described in Heymsfield et al. (2003),
which link the inferred ice cloud extinction to IWC.
The work of Field et al. (2005, 2008) and Heymsfield
et al. (2003) is based on in situ data obtained in the
midlatitudes and Tropics.

In the paper by Field et al. (2005) they used many
in situ measurements of ice crystal PSD functions
obtained in ice stratiform cloud by the UK C-130 air-
craft sampled at various locations around the British Isles
between the temperatures of 0 °C and −60 °C. They found
that the ice crystal PSD functions can be described by a
single underlying PSD from which the initial PSD can

Figure 2. The phase function (P11) plotted as a function of scat-
tering angle for the analytic phase function (full line), IHM model
(dashed-dotted line), and ensemble with distortions only (dashed line)
and the ensemble with distortions plus spherical air bubble inclu-
sions (dotted line). The ensemble model with distortions only is
described by the following parameters: δ = 0.4 and η = 0.85. The
ensemble model with distortions and spherical air bubble inclusions is
described by δ = 0.4, η = 0.85 and MFPL = 200 µm. The phase func-
tions were computed assuming an incident wavelength of 0.865 µm and

N = 1.3038 + 2.15e–07i.

be generated from knowledge of two moments. They
make use of the 2nd moment, the IWC, and by using
the in-cloud temperature, Tc, power laws are obtained to
link IWC to any moment. The parametrization due to
Field et al. (2005) is independent of assumptions about
ice crystal shape and it does not include the contribu-
tion of small ice crystals less than 100 µm due to the
known uncertainties regarding the measurement of small
ice particles (see Strapp et al., 2001; Field et al., 2003b).
So, from given values of IWC and Tc the PSD function
associated with these macrophysical values can be accu-
rately generated. In Field et al. (2008) the same analysis
is performed as in Field et al. (2005) but using tropi-
cal data. The tropical data of particular interest to this
paper was obtained from anvils during the CRYSTAL-
FACE (Cirrus Regional Study of Tropical Anvils and
Cirrus Layers – Florida Area Cirrus Experiment) cam-
paign during July 2002 using the Citation aircraft, and a
total number of 9800 PSDs were sampled between the
temperatures of 0 °C and −60 °C. Throughout the rest of
this paper the PSD functions are generated from values of
IWC and Tc using the parametrization due to Field et al.
(2005, 2008) and integrated to solve Equations (1)– (6).

In the paper by Heymsfield et al. (2003) they sampled
a total of 13 and 6 midlatitude and tropical ice clouds
in the temperature ranges −20 °C to −65 °C and 0 °C to
−50 °C, respectively, to investigate relationships between
the visible optical depth and ice water path (product
of IWC and cloud vertical geometric thickness). In this
paper particular use is made of their derived relationship
between the inferred cloud extinction, $inf, and IWC
obtained for the midlatitudes and Tropics. The term $inf
is not directly measured but estimated from their in situ
measurements of the ice crystal total cross-sectional area
of the particle population per unit volume in the limit of
geometric optics. Since the limit of geometric optics has
been assumed then the inferred ice cloud extinction is
twice the particle geometric cross-sectional area (van de
Hulst, 1957), so:

$inf = 2
∫ Dmax

Dmin

N(D)A(D)dD, (7)

where N(D) is the measured PSD and A(D) is the
cross-sectional area of particles of size D. They find that
for the midlatitudes the best fit to their data is given
by $inf = 0.02(IWC)0.89 and for the Tropics the best fit
found is $inf = 0.019(IWC)0.91.

In the next section the parametrizations described
above are used to test the ensemble model’s prediction
of IWC (Equation 5) and βext (Equation 2).

5. Testing the ensemble model’s prediction of IWC
and extinction coefficient

5.1. The ensemble model prediction of IWC

In this section the ensemble model prediction of IWC
using Equation (5) is tested against the parametrization

Copyright  2007 Royal Meteorological Society Q. J. R. Meteorol. Soc. 133: 1899–1912 (2007)
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Figure 5.2: Fonction de phase à 0.865 µm en fonction de l’angle de diffusion pour la fonction de phase analy-

tique (trait continu), le modèle IHM (trait en pointillé discontinu), le modèle d’ensemble avec inhomogénéités

(trait discontinu), et le modèle d’ensemble avec inhomogénéité plus inclusions de bulles d’air (trait pointillé).

(Figure tirée de [Baran and C.-Labonnote, 2007])

de phase analytique de manière à calculer des erreurs fiables liées à cette approximation. Ces

erreurs sont ensuite reportées dans la matrice de variance-covariance totale du modèle direct

Sε (plus de détails sur le calcul des erreurs liées au modèle direct du nouvel algorithme seront

donnés par la suite).

5.2.1.c Paramétrisation de la distribution en taille

Afin de pouvoir utiliser le modèle d’ensemble, nous avons montré dans le paragraphe précé-

dent qu’il est nécessaire de coupler celui-ci à une distribution en taille de particules, ou PSD

(Particule Size Distribution). Le problème réside donc dans le fait d’obtenir une distribu-

tion en taille qui soit la plus représentative possible des nuages de glace que l’on souhaite

étudier, en sachant que celle-ci est fortement dépendante des conditions thermodynamiques

dans lesquelles se trouvent les nuages (comme illustré sur la figure 1.3). En se basant sur de

nombreux travaux effectués sur la distribution en taille des gouttelettes d’eau (e.g. Testud

et al. [2001]), Field et al. [2007, 2005] montrent que lorsque l’on possède un grand nombre de

PSD de nuages de glace (par exemple obtenues à partir de mesures in situ), celles-ci peuvent

être réduites en une distribution dite universelle à partir de laquelle les PSD originales peu-
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vent être complètement reconstituées si l’on connait au moins deux de leurs moments. Field

et al. [2007, 2005] poussent même plus loin cette étude en montrant que, grâce à une loi de

puissance reliant les deux moments, il est possible de reconstituer les distributions en taille

originales à partir du contenu en glace (qui est directement relié au second moment des PSD),

et de la température du nuage. En d’autres termes, si l’on possède une distribution en taille

universelle assez fiable et représentative de l’ensemble des cas que l’on souhaite traiter, alors

il est possible d’obtenir une distribution en taille précise pour n’importe quel nuage de glace

dont on connaît la température et le contenu en glace.

Baran et al. [2009, 2011a,b] se sont alors basés sur ces travaux, de manière à avoir accès

à une distribution en taille universelle représentative de plus de 20 000 PSD obtenues à

partir de mesures in situ provenant de régions de moyennes latitudes et intertropicales. Les

données que nous utilisons ici sont assez fiables pour représenter des nuages de glace dont

la température est comprise entre 0°C et -80°C. Ainsi, pour chaque couple de contenu en

glace (IWC) et de température (Tc) décrivant une couche de nuage de glace, une distribution

en taille peut donc être calculée et être directement insérée dans le modèle d’ensemble de

manière à obtenir les propriétés optiques de cette couche. Ces propriétés peuvent donc être

obtenues de manière cohérente pour chaque longueur d’onde λ désirée. Au final, une nouvelle

paramétrisation peut alors être mise en place afin de relier directement les propriétés optiques

d’une couche de nuage de glace à la température et au contenu en glace de celle-ci. Cette

paramétrisation s’exprime comme suit :

Zn,λ = an,λ + bn,λTc + cn,λ log10(IWC ), (5.1a)

où an,λ, bn,λ, et cn,λ sont des coefficients (avec n variant de 1 à 3), dépendant de la longueur

d’onde λ et provenant de régressions effectuées dans l’espace défini par chaque propriété

optique à partir l’équation 5.1a. Les correspondances avec les propriétés de la couche nuageuse

sont ensuite directement obtenues à partir des valeurs de Zn,λ telles que :

Z1,λ = log10(σext,λ), Z2,λ = $0,λ, et Z3,λ = gλ, (5.1b)

où σext,λ, $0,λ et gλ représentent respectivement le coefficient d’extinction volumique, l’albédo

de diffusion simple et le facteur d’asymétrie à la longueur d’onde λ.

Pour une meilleure compréhension, la figure 5.3 illustre la manière dont les propriétés sont

calculées par l’algorithme à partir du contenu en glace et de la température de la couche
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nuageuse. Cette méthode permet d’assurer la cohérence spectrale des propriétés de nuages

de glace puisqu’elle peut être appliquée de manière parfaitement identique et valable quelque

soit la longueur d’onde considérée.

IWC, TC 

PSD 

Modèle d’ensemble 

paramétrisation 

g      

panalytique(Θ) pensemble(Θ) ϖ0,    Ke 

Entrée 

Utilisation dans les codes 
de transfert radiatif 

Pré-tabulation 
pour divers IWC 

Calculs d’erreurs Inversions 

Figure 5.3: Schématisation du fonctionnement de l’algorithme pour le calcul de propriétés de nuages de

glace à partir de paramétrisation de Baran et al. [2009, 2011a,b].

5.2.2 Une distinction plus précise entre les couches nuageuses

La dernière modification majeure effectuée sur l’algorithme présenté dans le chapitre précédent

concerne la distinction entre les trois couches nuageuses. Il est expliqué dans le paragraphe

4.3.4 que cette distribution est effectuée en fonction de l’altitude des couches restituée par

le lidar CALIOP, en suivant les informations sur les étages atmosphériques présentées dans

le tableau 1.1. Cette distinction entre les couches nuageuses fut préalablement testée avec

succès sur les scènes observées durant les campagnes CIRCLE-2 et Biscay ’08. Cependant,

une telle classification uniquement en fonction de l’altitude n’est pas adaptée pour traiter
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des cas plus globaux (à la fois en zones tempérées et inter-tropicales). C’est pourquoi les

informations du produit opérationnel Feature Classification Flag (FCF) fournies par CALIOP

sont à présent utilisées de manière à distinguer les couches de nuages de glace des couches

de nuages d’eau liquide. Plus d’informations sur ce produit peuvent être trouvées dans le

document de Liu et al. [2005]. Ainsi la première étape est de s’assurer à partir de ce produit

que, dans l’algorithme, le nuage attribué à la couche la plus haute correspond bien à un nuage

de glace et que les deux nuages sous-jacents sont en phase liquide. Ensuite, la distinction entre

les couches liquides s’effectue à partir du genre nuageux qui leur est attribué dans le produit

FCF, en associant les nuages les plus bas (de genre stratus, cumulus ou encore stratocumulus)

à la couche dite low et les nuages généralement situés dans l’étage moyen de la troposphère

(comme les altocumulus et les altostratus) dans la couche dite mid. Il est également possible,

notamment dans le cas de nuages de glace, que de nombreuses couches situées à des altitudes

très proches soient observées. Dans ce cas, nous vérifions : si les caractéristiques que le

produit FCF attribue à chacune des couches sont parfaitement identiques, et si elles ont été

détectées à la même résolution (on rappelle que nous ne considérons toujours que les couches

détectées par CALIOP à 5 km ou 20 km de résolution horizontale). Si ces conditions sont

vérifiées, alors le sommet de la couche la plus haute et la base de la couche la plus basse sont

prises comme correspondant respectivement au sommet et à la base d’une couche unique qui

sera celle définit dans l’algorithme.

5.2.3 Modification du vecteur d’état et du vecteur mesure

L’ajout de nouvelles propriétés à inverser dans un algorithme utilisant l’estimation optimale

nécessite dans un premier temps la modification du vecteur d’état (qui comprendra alors les

nouveaux paramètres à restituer), mais généralement aussi du vecteur mesure, de manière à

inclure de nouvelles informations qui nous aiderons à restituer ces ‘nouveaux’ paramètres.

5.2.3.a Modification du vecteur d’état

Due à l’introduction de la paramétrisation de Baran et al. [2011b], l’épaisseur optique et

le diamètre effectif qui décrivaient les propriétés des nuages de glace sont remplacés par un

seul paramètre : le contenu en glace (IWC ) de la couche nuageuse. Ce paramètre présente
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non seulement l’avantage de coupler l’information qui était apportée par le diamètre effectif

et l’épaisseur optique, mais également d’être utilisé dans la paramétrisation des modèles

climatiques, ce qui rend sa restitution fort utile pour tester les pronostiques des modèles via

les résultats. Les nuages d’eau étant toujours considérés comme composés de gouttelettes

sphériques, ils sont caractérisés dans le vecteur d’état par leur rayon effectif reff , et par leur

épaisseur optique visible d’extinction τ . Au final, le nouveau vecteur d’état est donc défini

comme suit :

x =



< IWC >

τ low

r low
eff

τmid

rmid
eff


. (5.2)

Dans ce vecteur d’état, les indices low et mid indiquent comme précédemment que les

couches de nuages d’eau liquide se trouvent respectivement dans les couches basse et moyenne

de la troposphère. On précise que c’est bien un contenu en glace moyen < IWC > qui

est retrouvé par l’algorithme, puisque l’on considère des couches nuageuses verticalement

homogènes. Les crochets seront cependant omis par la suite pour plus de clarté.

De la même manière un vecteur d’état a priori xa doit être défini, et être associé à une

nouvelle matrice de variance-covariance des états a priori Sa. Les paramètres contenus dans

ce vecteur sont bien entendu les mêmes que ceux contenus dans le vecteur d’état x, défini

dans l’équation 5.2. Comme dans l’étude précédente, chaque paramètre de xa est associé à

une très forte incertitude afin de rendre l’algorithme très peu dépendant des considérations

a priori. Ainsi, nous définissons donc le contenu en glace a priori IWCa tel que IWCa=

10 mg.m−3, avec comme incertitude sur ce paramètre σIWCa = 50IWCa (soit IWCa compris

entre 0 et 0.5 g.m−3), ce qui devrait pouvoir permettre de traiter l’ensemble des cas de nuages

de glace en régions inter-tropicales ou de moyennes latitudes [Heymsfield and McFarquhar,

2002]. Pour chacune des deux couches nuageuses en phase liquide nous fixons l’épaisseur

optique a priori τa à 10, en lui attribuant une incertitude στa = 5τa de manière à pouvoir

considérer des épaisseurs optiques de nuages d’eau liquide comprises entre 0 et 50, ce qui nous

semble tout à fait raisonnable. Enfin, les rayons effectifs de gouttelettes d’eau sont associés

à un a priori reffa=11 µm tout en attribuant à cette valeur l’incertitude σreffa
=2reffa , ce qui

permet à ce paramètre de varier entre 0 et 30 µm [Han et al., 1994].
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5.2.3.b Adaptation du vecteur mesure

Nous avons montré dans le paragraphe 4.8 que les canaux C08, C10 et C12 de IIR possèdent

une certaine sensibilité aux nuages d’eau liquide, mais que celle-ci ne dépasse pas l’erreur

instrumentale dans le cas de nuages de la basse troposphère (low). C’est pourquoi il est

nécessaire d’ajouter au vecteur mesure des canaux plus sensibles à ces nouvelles propriétés

à restituer. Il est aujourd’hui bien connu que les propriétés de nuages d’eau liquide telles

que l’épaisseur optique et le rayon effectif des gouttes peuvent être retrouvées à partir d’un

couple de mesures situées dans les domaines visible et le proche infrarouge [Nakajima and

King, 1990]. Notre choix se porte donc sur l’ajout des canaux centrés à 0.85 µm et à 2.13

µm du radiomètre MODIS, situé à bord du satellite Aqua [Xiong et al., 2009]. Ces deux

canaux se montrent en effet déjà très utiles pour les inversions opérationnelles des propriétés

de nuages d’eau liquide effectuées par cet instrument [King et al., 1998, Platnick et al., 2003].

Il aurait également été possible de considérer d’autres canaux MODIS, notamment dans le

proche infrarouge. Cependant le canal à 3.75 µm nécessite une correction afin de retirer la

contribution thermique à cette longueur d’onde [Nakajima and Nakajma, 1995], et le canal à

1.64 µm est lui plus sensible à l’hétérogénéité des nuages [Zhang and Platnick, 2011]. C’est

pourquoi le canal à 2.13 µm est ici préféré. De plus, il a été montré que de tels canaux

peuvent également contenir des informations profitables à la restitution de propriétés des

cirrus [Cooper et al., 2007]. Le radiomètre MODIS effectue des mesures dans 36 bandes allant

de 0.4 µm à 14.5 µm, dont trois bandes fortement similaires à celles de IIR. Il serait donc

tout à fait envisageable de ne considérer que les mesures radiométriques de cet instrument.

Cependant, dans un souci de continuité avec ce qui a été fait précédemment, nous avons choisi

de garder les canaux IIR pour fournir l’information dans l’infrarouge thermique. De plus, IIR

possède une bien meilleure coordination avec les observations du lidar CALIOP, qui nous sont

nécessaires à la détection et au positionnement des couches nuageuses.

Enfin, bien que nous ne restituons qu’un seul paramètre de nuage de glace, nous avons

vu dans le paragraphe 4.8 que les canaux IIR peuvent également être très sensibles aux

propriétés de nuages d’eau liquide situés dans la moyenne troposphère. Il est donc intéressant

de garder les trois canaux de IIR afin d’apporter de l’information non seulement sur IWC,

mais également sur rmid
eff et τmid.
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Finalement, le nouveau vecteur mesure s’écrit donc comme

y =



LIIR
8 .6

LIIR
10 .6

LIIR
12 .0

LMODIS
0 .85

LMODIS
2 .13


, (5.3)

où LIIR
08 , LIIR

10 , et LIIR
12 sont les luminances mesurées par IIR respectivement dans ses canaux

C08, C10 et C12, et LMODIS
0.8 et LMODIS

2.1 sont les luminances normalisées mesurées respective-

ment dans les bandes 2 et 7 de MODIS.

5.2.3.c Ajout d’un nouveau modèle direct

Dans un souci d’une possible ouverture vers l’incorporation de mesures polarisées dans cet

algorithme d’inversion (telles que celles du radiomètre POLDER), un code de transfert radiatif

basé sur la méthode de l’Adding-Doubling (voir l’annexe A pour une description détaillée

de celui-ci) est préféré à FASDOM pour simuler les mesures des canaux visible et proche

infrarouge. L’utilisation future de telles mesures pourrait en effet permettre d’apporter une

information précieuse sur la forme des cristaux de glace, sur l’altitude des couches nuageuses,

ou encore sur une possible couche d’aérosol. FASDOM reste néanmoins utilisé pour simuler

les mesures dans l’infrarouge thermique (dans les canaux centrés à 8.65 µm, 10.6 µm, et

12.0 µm), avec une configuration identique à celle décrite dans le chapitre 4. Les nouveaux

paramètres liés à la configuration de l’utilisation de l’Adding-Doubling sont listés dans le

paragraphe suivant.

5.2.4 Nouveaux paramètres non-inversés et conséquences sur le cal-

cul des erreurs

Toutes ces modifications de l’algorithme original ont évidement un impact indirect sur le

calcul des erreurs puisque certains paramètres non-inversés sont amenés à disparaître (comme

certaines propriétés des nuages d’eau liquide) alors que d’autres vont au contraire faire leur

apparition (comme les paramètres non-inversés liés à l’Adding-Doubling). L’ensemble des
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ces paramètres, ainsi que les incertitudes qui leurs sont associées, sont discutés dans les

paragraphes suivants avant d’être résumés dans le tableau récapitulatif 5.1.

5.2.4.a Les mesures du radiomètre MODIS

Nous avons précédemment vu que l’introduction de mesures supplémentaires situées dans

les domaines visible et proche-infrarouge semble indispensable à une bonne restitution de

l’ensemble des propriétés de nuages d’eau liquide contenues dans le vecteur d’état. Le ra-

diomètre MODIS semble être parfaitement utile pour remplir cette tâche puisque celui-ci se

trouve à l’intérieur même de l’A-Train. Cependant, l’utilisation des mesures issues de cet

instrument n’est pas sans poser quelques problèmes du point de vue de la réelle similitude

des scènes observées. En effet, la simultanéité temporelle et la co-localisation spatiale n’est

pas aussi bonne qu’entre CALIOP et IIR puisque, bien qu’appartenant à l’A-Train, MODIS

ne se trouve pas sur la même plateforme que ces deux instruments. De manière à s’assurer de

la meilleure colocalisation possible entre CALIOP, IIR et MODIS, les produits CALTRACK

[Pascal and Manley, 2009a,b] du pôle ICARE sont utilisés. Ces produits permettent d’avoir

accès aux mesures des divers instruments (dont MODIS) en coïncidence avec les mesures de

CALIOP. Cependant, la possibilité d’un léger décalage spatial entre les observations des ces

instruments reste à prendre en compte. De plus, les mesures du radiomètre MODIS possèdent

des résolutions de 250 m et 500 m dans les canaux centrés respectivement à 0.85 µm et 2.13

µm. Ceci implique alors la nécessité d’effectuer une moyenne (fournie dans les produits CAL-

TRACK ) afin d’obtenir une taille de pixel comparable à celle de IIR, soit 1 km. Ces deux

points ne sont pas sans rappeler les problèmes rencontrés lors des comparaisons des mesures

spatiales de IIR avec les mesures aéroportées de CLIMAT-AV dans les chapitres 2 et 3. Ceci

laisserait alors penser qu’il existerait une possibilité non négligeable que la colocalisation ne

soit pas optimal et que les scènes observées soient par conséquent légèrement différentes. Il

est donc indispensable de tenir compte de cette possible différence d’observation entre les

produits CALTRACK et CALIOP dans les incertitudes associées aux mesures MODIS, en

surestimant par exemple légèrement celles-ci. Les incertitudes intrinsèques liées à la calibra-

tion de ce radiomètre sont considérées comme étant meilleures que 2% sur les luminances

normalisées [Esposito et al., 2004, Xiong and Barnes, 2006]. Ainsi, tenant compte de toutes

ces sources d’erreurs, une incertitude relative de 3% sur les luminances normalisées fournies
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par les produits CALTRACK semble tout à fait raisonnable. De manière générale, il reste

en effet préférable de surestimer très légèrement une incertitude lorsqu’on ne maîtrise pas

parfaitement celle-ci, plutôt que de prendre le risque qu’elle puisse être sous-estimée. Bien

qu’une telle considération n’affectera que très peu la restitution du vecteur d’état, un affinage

par une étude poussée de l’impact réel de l’utilisation des produits CALTRACK peut être

cependant envisagé si l’on désire optimiser les erreurs sur les paramètres inversés.

5.2.4.b Adding-Doubling

Un code de transfert radiatif basé sur la méthode d’Adding-Doubling est utilisé pour simuler

les luminances normalisées dans les canaux MODIS à 0.85 µm et 2.13 µm (voir Annexe A).

Celui-ci est configuré de manière à prendre en compte les phénomènes d’absorption de gaz tel

que H2O, O3, CH4, CO2 ou encore NO2 en utilisant la méthode de correlated-k distribution

(voir Annexe chap:Annexe1 pour plus de détails). Les profils de vapeur d’eau et d’ozone

sont fournis par le GMAO, en accord avec les données utilisées dans le code de transfert

radiatif FASDOM. La version complète du code d’Adding-Doubling utilisée dans ce chapitre

(et contenant le traitement des gaz) a été configurée pour les besoins de notre étude, c’est

pourquoi il nous est difficile de nous appuyer sur des travaux préalables afin de déterminer

en détail la précision de celui-ci.

Des comparaisons de la correlated-k distribution telle qu’implémentée dans notre code sur

les canaux à 0.85 µm et à 2.13 µm avec une technique de line-by-line n’a pas pu être effectuée

au cours de cette thèse. Kratz [1995] estime que ses coefficients de la correlated-k distribution

(que nous utilisons) permettent d’obtenir des flux radiatifs en accord de 0.5% en comparaison

avec l’utilisation de line-by-line dans les bandes du radiomètre AVHRR (Advanced Very High

Resolution Radiometer). Il est cependant difficile de déduire de cette valeur une incertitude

précise sur les luminances normalisées simulées pour les bandes MODIS. De plus, une config-

uration très précise de la correlated-k distribution (soit avec une forte discrétisation le long de

l’intervalle spectral) augmente de manière importante les temps de calcul de l’algorithme. Il

est donc nécessaire d’estimer un nombre de coefficients optimal permettant d’avoir la meilleure

description possible des phénomènes d’absorption gazeuse, tout en gardant un temps de calcul

convenable. Ainsi, divers tests nous ont permis de conclure qu’une discrétisation en utilisant

un seul coefficient (ki) peut être parfaitement suffisante pour traiter l’ensemble de gaz à
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0.858 µm, où les phénomènes d’absorption sont plus faibles. Cependant, à 2.13 µm il est

nécessaire d’utiliser un nombre plus élevé de coefficients afin de traiter l’absorption par la

vapeur d’eau. Nous avons en effet remarqué que dans l’hypothèse d’une négligence de la de-

scription de l’absorption de l’H2O à 2.13 µm (en n’effectuant pas de discrétisation spectrale,

soit NK=1), une erreur d’environ 8% viendrait s’ajouter sur les simulations à cette longueur

d’onde. Les incertitudes liées au code de transfert radiatif seraient alors plus importantes

que celles liées à la précision instrumentale, ce qui ne serait pas souhaité dans un algorithme

utilisant l’estimation optimale. De plus, nous avons observé qu’une telle approximation im-

pliquerait un biais allant de 0.5 µm à 2.0 µm sur les restitutions de rayons effectifs de nuages

d’eau liquide. Il est donc nécessaire, malgré des temps de calculs plus long, de décrire avec pré-

cision l’absorption gazeuse par l’H2O dans la bande centrée à 2.13 µm. Nous avons finalement

observé qu’une discrétisation spectrale de ce canal en quatre intervalles (soit Nk=4) est suff-

isante afin d’assurer une bonne précision des simulations. Dans l’ensemble, une incertitude de

2% sur les luminances normalisées simulées dans chaque canal par le code d’Adding-Doubling

semble raisonnable. Nous incluons dans cette incertitude les erreurs liées à l’utilisation de

la méthode de correlated-k distribution par rapport à une méthode line-by-line, ainsi que les

erreurs dues à l’utilisation d’un nombre moindre de coefficients afin d’obtenir des temps de

calculs convenables. Comme dans le cas des mesures instrumentales MODIS, il paraît plus

prudent de risquer une légère surestimation de l’incertitude de manière à s’assurer que les

erreurs sur les paramètres inversés contiennent bien l’ensemble des solutions possibles.

Enfin, le code d’Adding-Doubling nécessite la connaissance d’un albédo de surface. Pour

une surface océanique, considérée ici comme lambertienne, les mesures MODIS indiquent un

albédo d’environ 0.044 pour sa bande centrée à 0.85 µm et 0.022 pour sa bande centrée à 2.13

µm [Sun-Mack et al., 2004]. Cependant, aucune incertitude n’est réellement attribuée à ces

valeurs, et il semble également difficile de se faire une idée de celle-ci à partir de la littérature

tant les valeurs d’albédo associées aux surfaces océaniques peuvent varier d’une étude à une

autre (on retrouve par exemple par exemple 0.03 dans les deux canaux MODIS pour Lee et al.

[2006] ou 0.05 pour Wind et al. [2010]). Des tests ont donc été effectués en restituant des

propriétés de nuages de glace et d’eau liquide à partir de différentes combinaisons d’albédo de

surface, telles que trouvées dans la littérature. Nous avons alors observé que la valeur choisie

de l’albédo de surface n’influence en réalité qu’extrêmement peu les résultats des restitutions,

étant donné que la surface devient quasiment négligeable en présence de couches de nuages
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d’eau liquide ou d’un nuage de glace épais. Ainsi, de manière à rester dans la philosophie de

la méthode d’estimation optimale, nous avons fixé l’albédo de surface à 0.05 pour les deux

canaux MODIS, en y attribuant une très large incertitude (de 100%) qui devrait permettre

de prendre en compte toutes les configurations possibles.

5.2.4.c Nuages de glace

Les modèles de cristaux de glace utilisés dans ce chapitre ont été présentés en détail dans le

paragraphe 5.2.1. Nous rappelons que les propriétés optiques telles que l’albédo de diffusion

simple, le coefficient d’extinction volumique et le facteur d’asymétrie sont calculés à partir

du contenu en glace et de la température des couches nuageuses, par l’intermédiaire d’une

paramétrisation développée par Baran et al. [2011b]. Trois coefficients (an, bn, et cn, n variant

de 1 à 3, c.f. équation 5.1a) sont également nécessaires à l’obtention de chacune des propriétés.

Ces coefficients sont issus de régressions, et sont donc entachés d’une erreur que A. J. Baran

estime être de l’ordre de 1% (communication personnelle). Ainsi, de manière à rendre compte

des incertitudes sur les propriétés optiques des nuages de glace, chacun de ces coefficients est

donc considérés comme étant un paramètre dit non-inversé du modèle direct, et est associé à

une incertitude de 1%.

Afin d’obtenir la description la plus complète possible des phénomènes de diffusion par les

particules qui composent les nuages de glace, la fonction de phase du modèle dit analytique

(voir paragraphe 5.2.1.a) est utilisée. Celle-ci correspond à une amélioration de la fonction de

phase de Henyey-Greenstein et est donc directement calculée à partir du facteur d’asymétrie

g. Le choix d’opter pour une telle approximation provient donc de la rapidité de calcul

des propriétés de diffusion qu’offre ce modèle. Cependant, de manière à estimer l’erreur

introduite par cette approximation, les luminances simulées par le modèle direct en utilisant

la fonction de phase analytique sont comparées à chaque pas itératif aux luminances simulées

dans les mêmes conditions mais en utilisant une fonction de phase plus ‘exact’ correspondant

au modèle d’ensemble (voir paragraphe 5.2.1.b pour plus de détails sur celui-ci). La différence

trouvée entre ces deux luminances dans chaque canal est considérée comme étant l’erreur due

à l’utilisation de la fonction de phase analytique.
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Paramètre Précision

Code de transfert radiatif

- FASDOM 0.6% par canal sur les luminances

- Adding-Doubling* 2% par canal sur les luminances normalisées

Profiles atmosphérique :

- Température 1K par couche

- Humidité relative 10% par couche

- Ozone 10% sur la colonne

Surface :

- Température 1K

- Emissivité* (FASDOM) 1% par canal

- Albédo (Adding-doubling) 100% par canal

Cirrus :

- Altitude 100 m sur la base et le sommet

- Fonction de phase* Comparaison avec la fonction de phase

fournie par le modèle d’ensemble

- Paramètres microphysiques* 1% sur chaque coefficient de la paramétrisation

(an, bn, et cn)

Nuages d’eau liquide :

- Altitude 100 m sur la base et le sommet

Mesures radiométriques :

- IIR 1K en température de brillance équivalente

sur les mesures, par canal

- MODIS* 3% par canal sur les luminances normalisées

issues de CALTRACK

Tableau 5.1: Résumé des incertitudes utilisées dans l’algorithme modifié sur les paramètres non inver-

sés et sur les mesures instrumentales. Les astérisques indiquent les nouveaux paramètres ajoutés depuis la

modification de l’algorithme.
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5.3 Cas d’étude le long d’une courte scène

Ce paragraphe est dédié à la présentation d’une première application de l’algorithme multi-

couche (également appelé par la suite Multiple-Layer, ou ML) introduit dans ce chapitre.

Un cas d’étude est choisi comme correspondant à une courte scène de quelques degrés de

latitude mais possédant toutes les configurations nuageuses possibles que l’algorithme ML

puisse traiter (simple, double, ou triple couche). Cette application a pour but d’observer les

capacités et les limites de cet algorithme selon le type de scène étudiée. De plus, afin de

pouvoir effectuer une comparaison avec les résultats obtenus par l’algorithme présenté dans

le chapitre 4, dit simple couche (ou Single-Layer - SL), l’utilisation d’une journée d’étude

commune avec les campagnes CIRCLE-2 ou Biscay ’08 semble judicieux. La première partie

de ce paragraphe est dédiée à la présentation des restitutions obtenues à partir de l’algorithme

multi-couche, et d’une correction qu’il a été nécessaire d’appliquer. La seconde partie montre

des comparaisons entre les restitutions de l’algorithme ML et celles de l’algorithme SL. Enfin,

une troisième partie montre les résultats d’une étude de contenu en information effectuée pour

ce cas d’étude.

5.3.1 Résultats principaux des inversions

Le cas d’étude présenté ici correspond à des mesures effectuées dans le golfe de Gascogne

durant le 25 mai 2007. Ces mesures englobent donc la journée CIRCLE-2 présentée dans le

paragraphe 3.4.2. Nous avons vu dans le chapitre 4, que cette journée de campagne est assez

difficile à traiter à cause de la présence de nombreux nuages d’eau liquide sous-jacents à des

couches de cirrus fins, en particulier dans l’étage moyen de la troposphère. Elle paraît ainsi

être un cas d’étude parfait pour illustrer les performances de l’algorithme ML.

L’ensemble des résultats obtenus pour ce cas d’étude sont réunis sur les figures 5.4a-g. On

remarque bien, sur le profil nuageux pris en compte dans l’algorithme (qui apparaît sur la

figure 5.4a), la présence d’un grand nombre de configurations (simple couche de nuage de

glace ou d’eau liquide, double couche et même triple couche entre 46.5° et 47° de latitude).

La figure 5.4b montre que l’ensemble des restitutions semble fiable puisque les valeurs de

la fonction coût φ sont, dans la plupart des cas, bien inférieures à la dimension du vecteur

mesure (qui est représentée par une ligne orange discontinue). On y observe tout de même la
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présence de zones où la fonction coût augmente fortement. Ce comportement semble pouvoir

être expliqué par deux phénomènes :

• Premièrement, il faut se rappeler que CALIOP et IIR ne se trouvent pas sur la même

plate-forme que MODIS. Ainsi, bien que les produits CALTRACK soient utilisés afin

de garantir une bonne géo-localisation des mesures, une différence reste possible entre

les observations de CALIOP et celles de MODIS. Il arrive donc que MODIS observe

une couche de nuage d’eau liquide qui ne soit pas indiquée par le lidar. Ce phénomène

peut également être dû à la différence de résolution entre les instruments. Le même

phénomène est aussi possible avec les nuages de glace, mais est moins problématique

étant donné leur impact généralement moins important sur les mesures visible et proche-

infrarouge de MODIS. Il peut également arriver que, dues à la différence de résolution

entre les IIR et CALIOP, les mesures de ce premier perçoivent la présence de nuages de

glace qui ne sont pas indiqués par le lidar. Ce cas reste plus rare mais doit également

être considéré.

• La saturation du signal lidar dans le cas d’une couche épaisse de nuage d’eau liquide mid

ou de nuage de glace peut également entraîner le même phénomène. Dans ce cas, aucun

nuage d’eau liquide dans la couche low n’est indiqué, alors que les mesures MODIS

peuvent y être sensibles.

Dans les deux cas, il devient alors particulièrement difficile (voir impossible) aux sim-

ulations du modèle direct, de coller aux mesures dans les canaux à 0.85 µm et 2.13 µm,

puisqu’aucune couche de nuage d’eau liquide n’est traitée par l’algorithme. Ceci a pour

conséquence une mauvaise convergence de l’algorithme et donc une très forte valeur de la

fonction coût, qui peut alors être qualifiée d’anormale. Ainsi, une correction est appliquée à

l’algorithme de manière à améliorer au mieux la qualité des inversions. Lorsqu’une valeur

fortement anormale de la fonction coût est observée, l’algorithme vérifie s’il existe dans

quelques canaux spécifiques une signature dans la différence entre les mesures et les sim-

ulations du modèle direct. Par exemple, une forte valeur de luminance normalisée dans la

bande à 0.85 µm a de fortes chances d’indiquer la présence d’une couche de nuage d’eau liquide

dans l’étage bas de la troposphère. Si celle-ci n’est pas indiquée par les produits CALIOP, elle

est alors ajoutée dans l’algorithme en utilisant la position de la couche de nuage d’eau liquide

similaire la plus proche, et les paramètres à restituer sont ensuite recalculés en utilisant le

nouveau profil. Ces nouveaux paramètres restitués sont alors conservés s’ils permettent une



152 Chapitre 5. Inversions simultanées de propriétés de nuages de glace et d’eau liquide

meilleure diminution de la fonction coût, sinon la configuration initiale est reprise. Nous avons

noté que ce problème reste toutefois assez singulier, mais non négligeable. Cette correction

permet donc d’améliorer sensiblement la qualité des inversions, et est appliquée dans tous les

résultats de ce chapitre (dont ceux présentés sur la figure 5.4). La présence de triples couches

nuageuses est particulièrement problématique puisqu’il devient alors difficile dans ce cas de

savoir où appliquer la correction. On remarque en effet sur la figure 5.4b que, bien que la

correction y soit déjà appliquée, de telles zones sont à l’origine de pics anormaux dans les

valeurs de la fonction coût. Il faut néanmoins préciser à nouveaux que ces pics restent très

ponctuels, et ne doivent en rien entacher la qualité des restitutions, qui permettent une très

bonne convergence globale entre le modèle direct et les mesures.

Dans l’ensemble, les figures 5.4c-g montrent que les restitutions de tous les paramètres sont

relativement précises puisque les incertitudes qui leurs sont attachées semblent se situer dans

des ordres de grandeurs tout à fait raisonnables. Une étude précise des valeurs exactes des

paramètres restitués, ainsi que de leurs incertitudes, n’est cependant pas le but principal de

ce paragraphe qui reste dédié à donner un premier aperçu des résultats de l’algorithme multi-

couche. Les inversions le long d’orbites complètes (présentées dans la prochaine partie de ce

chapitre) permettront en effet d’obtenir une statistique beaucoup plus fiable pour juger des

performances de l’algorithme. On peut toutefois, d’ores et déjà, observer que le passage d’un

type de scène à un autre ne semble pas influencer de manière notable les valeurs locales des

paramètres restitués (pas de discontinuité au passage d’un type de scène à un autre), malgré

une augmentation légère des incertitudes. Une forte diminution de l’épaisseur optique visible

apparaît tout de même autour de 49° de latitude, mais celle-ci reste malgré tout continue

et peut donc difficilement être attribuable au changement de type de scène. Comme nous

l’avons déjà vu dans le chapitre 4, la valeur des incertitudes reliées au rayon effectif des

gouttelettes semble fortement augmenter avec la diminution de l’épaisseur optique des nuages

d’eau liquide.

5.3.2 Comparaisons avec l’algorithme SL

Il est intéressant de comparer les résultats obtenus par cet algorithme à ceux qui ont précédem-

ment été obtenus en utilisant l’algorithme simple couche dans le paragraphe 4.5.2. Il est

difficile d’effectuer une comparaison précise en terme de taille de cristaux puisque les modèles
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utilisés à présent correspondent à des mélanges pour lesquels on ne connaît pas exactement

la distribution en taille. De plus, en dehors de quelques zones limitées, ce paramètre n’a pas

été retrouvé avec grande précision par l’algorithme SL lors de cette journée. Cependant, il est

possible d’utiliser le coefficient d’extinction volumique obtenu à partir de la paramétrisation

décrite dans le paragraphe 5.2.1.c, en utilisant la valeur du contenu en glace restitué et la

température moyenne de la couche nuageuse. Une épaisseur optique d’extinction (appelée

τML) peut ensuite être déduite à l’aide de l’étendue verticale de la couche nuageuse. Celle-ci

est alors tout à fait comparable à l’épaisseur optique d’extinction retrouvée par l’algorithme

SL (appelée τSL). La comparaison entre ces deux épaisseurs optiques est présentée sur les

figures 5.5a-b.
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Figure 5.5: (a) Comparaisons des restitutions de l’épaisseur optique d’extinction obtenues séparément à

partir des algorithmes SL (points rouges, similaires aux résultats présentés sur la figure 4.9a pour une épaisseur

optique d’absorption) et ML (points noirs). (b) Epaisseur optique d’extinction retrouvée par l’algorithme SL

en fonction de l’épaisseur optique d’extinction retrouvée par l’algorithme ML. La couleur des points indique

la configuration nuageuse sous-jacente au cirrus.

La figure 5.5a montre que les valeurs d’épaisseurs optiques retrouvées par les deux algo-

rithmes sont globalement très proches sur l’ensemble de la zone. Des divergences importantes

apparaissent cependant en présence d’une couche de nuage d’eau liquide dans l’étage moyen

de la troposphère (entre 46.0° et 47.0° de latitude). On y remarque que, dans ce cas, les

épaisseurs optiques restituées par l’algorithme multi-couches sont généralement plus faibles

que celles retrouvées par l’algorithme simple couche. Cette observation se retrouve sur la

figure 5.5b qui permet de bien distinguer les zones où des nuages d’eau liquide mid et low
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se trouvent sous le cirrus. Dans le cas d’une couche unique de cirrus, les épaisseurs optiques

restituées sont très proches pour les deux algorithmes. On aperçoit toutefois un décalage très

léger entre τML et τSL en présence de nuages d’eau liquide dans la couche low, et un décalage

beaucoup plus important lorsque ces derniers se trouvent dans la couche mid. Ce décalage

est expliqué par le fait que les épaisseurs optiques des nuages d’eau liquide utilisées dans

l’algorithme SL sont issues de mesures CALIOP, qui saturent lorsque l’épaisseur optique des

nuages dépasse environ 3.0 [Vaughan et al., 2009]. Or, on voit clairement sur les figures 5.4d

et 5.4f que les épaisseurs optiques des nuages d’eau liquide dépassent largement ces valeurs.

Ainsi, une sous estimation de l’épaisseur optique des nuages liquides dans l’algorithme SL

entraîne logiquement la restitution d’une épaisseur optique plus forte pour les cirrus. Cette

surestimation dans la restitution de l’épaisseur optique est d’autant plus grande que l’altitude

du nuage liquide augmente, puisque l’écart en température entre celui-ci et le sol est alors

plus fort.
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Figure 5.6: (a) Comparaisons des coefficients d’extinction volumique obtenus par les algorithmes SL, ML, et

les mesures in situ du néphélomètre polaire (similaires à la figure 4.15). (b) Position dans le cirrus de l’avion

GF-20 contenant le néphélomètre polaire. Le code de couleur indique les coefficients d’extinction fournis par

les produits 5-km de CALIOP (similaire à la figure 4.16).

Afin de se convaincre que ces différences proviennent bien d’une amélioration de la part

de l’algorithme ML, nos restitutions sont comparées aux mesures in situ obtenues durant

la journée du 25 mai 2007. Ces comparaisons se font de manière tout à fait similaires à

celles présentées dans le paragraphe 4.6. La figure 5.6a montre les coefficients d’extinction

volumique visibles obtenus à partir des mesures du néphélomètre polaire à bord du GF20

(points rouges), et à partir des restitutions des algorithmes SL (points noirs) et ML (points



5.3. Cas d’étude le long d’une courte scène 155

bleus). Dans le paragraphe 4.6 nous ne nous sommes intéressés qu’à l’intervalle de latitudes

45.5°-46.0° représentatif du cirrus le plus homogène de ce parcours (en accord avec l’étude de

Mioche et al. [2010]). Nous nous intéressons cependant ici à l’intervalle de latitudes 46.0°-47.0°

où réside les divergences les plus notables entre les algorithmes SL et ML. On observe bien que

les restitutions de l’algorithme multi-couches sont bien plus proches des mesures in situ que

celles de l’algorithme mono-couche. On retrouve bien des extinctions caractéristiques d’un

nuage très fin, ce qui est en accord avec les produits de CALIOP présentés dans la figure 5.6b.

Nous observons donc bien ici une nette amélioration au profit de l’algorithme multi-couches,

grâce à la description plus précise des propriétés de nuages d’eau liquide que permet celui-ci.

Des comparaisons de nos restitutions d’IWC avec les mesures du FSSP-300 et du CPI ne sont

pas illustrées ici. Celles-ci mènent au mêmes conclusions que celles prises dans le paragraphe

4.6 concernant les diamètres effectifs, c’est à dire que nos restitutions sont globalement plus

élevées que les mesures in situ. Ceci peut de la même manière être expliqué par le fait que le

GF20 vole au sommet du nuage, et que des phénomènes de cassures des cristaux de glace au

contact des instruments de mesure peuvent exister.

5.3.3 Etude de contenu en information

Nous avons vu dans le chapitre 4 qu’une étude de contenu en information peut s’avérer utile à

de nombreux points de vue. Premièrement, il est indispensable de coupler celle-ci à l’analyse

des résultats présentés dans le paragraphe précédent si on désire affirmer notre diagnostique

sur la qualité des inversions. De plus, ce type d’étude aide à comprendre plus en détail

d’où provient l’information et sur quels paramètres elle se répartit. Il serait intéressant, par

exemple, de vérifier que les ‘nouvelles’ mesures incluses dans le vecteur mesure ont réellement

contribué à apporter une information nouvelle, ou encore si les nouveaux paramètres utilisés

reçoivent réellement une information nécessaire à leurs restitutions.

Par la suite, le choix de travailler en terme de degrés de liberté du signal d plutôt qu’en

terme de contenu en information H est fait, de manière à permettre une meilleure clarté dans

la présentation des résultats (d étant borné entre 0 et 1). On rappelle que le degré de liberté

total du signal peut être décomposé, tout comme H, dans l’espace des états et dans l’espace

des mesures, en degrés de liberté partiels. Le degré de liberté total dans l’espace des états

est appelé ds, alors que le degré de liberté total dans l’espace des mesures est appelé dm.
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Ainsi, ds indique le nombre de paramètres indépendants qu’il a été possible de restituer, et

sa décomposition permet de connaître lesquels. Au contraire, dm indique le nombre total de

canaux qui ont été utiles au bon fonctionnement des inversions, et sa décomposition fournit

un renseignement sur les canaux exacts qui ont participé ou non aux restitutions. Dans tous

les cas, chaque degré de liberté partiel issu de ds ou de dm doit être supérieur à 0.5 pour que

le signal soit situé au dessus du bruit. En plus des explications données dans le paragraphe

4.4.1, des détails sur la décomposition des degrés de liberté telle qu’effectuée ici peuvent être

trouvés dans l’article de Rodgers [1996].
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Figure 5.7: (a) Profil nuageux traité par l’algorithme pour le cas d’étude du 25 mai 2007 (similaire à la

figure 5.4a). (b) degré de liberté du signal total (trait noir), décomposé dans l’espace des états en degrés de

liberté partiels sur chaque paramètre (code de couleur indiqué dans la légende).

La figure 5.7b représente la décomposition des degrés de liberté du signal dans l’espace des

états pour le cas d’étude du 25 mai 2007. Comme expliqué précédemment, la valeur totale

de cette grandeur (représentée par un trait noir continu) renseigne sur le nombre total de

paramètres qu’il a été possible de restituer à partir de l’ensemble des mesures mises à dispo-

sition. Dans le cas d’une simple couche de nuage de glace, on remarque une information très
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forte sur le contenu en glace, puisque le degré de liberté associé à ce paramètre est proche de

1. Dans le cas d’une simple couche de nuage d’eau liquide low, comme par exemple autour

de 49.4° de latitude, l’information semble également très forte sur le rayon effectif des gout-

telettes ainsi que sur l’épaisseur optique du nuage. Dans le cas de doubles couches (nuage

de glace et nuage d’eau liquide), les zones situées entre 46.0° et 50.0° de latitude montrent

très clairement que les mesures contiennent bien assez d’informations pour retrouver avec

précision l’IWC des nuages de glace, et les deux paramètres (que sont reff et τ) des nuages

d’eau liquide situés dans la basse ou de la moyenne troposphère. L’information sur le rayon

effectif des gouttelettes d’eau diminue cependant fortement lorsque l’épaisseur optique devient

faible, comme c’est le cas sur les bords du nuage d’eau liquide situé entre 47.0° et 48.0° ou

entre 49.5° et 50.0° de latitude. Cette étude de contenu en information montre également que

la valeur de ds peut atteindre plus de 4.0. Cela signifie que, dans le cas de scènes à triple

couches nuageuses, les mesures peuvent contenir assez d’information pour retrouver précisé-

ment jusqu’à quatre paramètres, qui sont l’IWC du nuage de glace, l’épaisseur optique des

deux nuages d’eau liquide, et le rayon effectif des gouttelettes d’une des deux couches liquide

(en fonction de l’épaisseur optique de celles-ci).

Il est également intéressant, afin de compléter cette étude, de connaître quels sont les

canaux de mesures qui ont apporté toute l’information sur les paramètres décrits précédem-

ment. Ceci peut être retrouvé grâce à la décomposition du degré de liberté total dans l’espace

des mesures, comme présenté sur la figure 5.8. Cette figure contient cependant une informa-

tion supplémentaire par rapport à la figure 5.7, qui est l’ordre de priorité des canaux du point

de vue de l’information. Ainsi, le canal apparaissant le plus bas sur la figure (pour dm entre

0 et 1) est celui ayant apporté le plus d’informations aux restitutions. Par exemple, on note

que le canal à 12.0 µm est celui qui est le plus utilisé pour retrouver l’IWC. Aucun autre

canal n’est nécessaire, puisqu’il permet à lui seul d’apporter une information complète sur ce

paramètre, et toute autre information ne serait ainsi que redondante. Dans le cas de nuage

d’eau liquide, les canaux à 0.85 µm et 2.13 µm sont utilisés simultanément pour retrouver

l’épaisseur optique et le rayon effectif. En observant les zones où l’information sur le rayon

effectif est la plus faible, on remarque que seul le canal à 0.85 µm est utilisé, ce qui montre

bien que le canal à 2.13 µm contient plus d’informations sur la taille des gouttelettes alors

que le canal à 0.85 µm en contient plus sur l’épaisseur optique du nuage. Les deux canaux
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Figure 5.8: Similaire aux figures 5.7a-b, avec cependant une décomparison en degrés de liberté partiels dans

l’espace des mesures.

restant (généralement à 8.6 µm et 10.6 µm) sont utilisés pour compléter l’information dans

le cas de scènes à trois couches. Nous avons vu en effet dans le chapitre précédent que ces

canaux peuvent être fortement sensibles à l’épaisseur optique des nuages mid, ce qui nous

conforte dans l’idée de ne pas les supprimer du vecteur mesure, puisqu’ils peuvent s’avérer

utiles dans ces cas de scènes compliquées.

5.4 Restitutions à plus grande échelle des paramètres nuageux

Ce paragraphe expose les résultats d’une application à plus grande échelle de l’algorithme

multi-couches. Il faut préciser que l’un des défauts majeurs de notre algorithme reste, malgré

toutes les précautions qui ont été prises, son fort coût en terme de temps de calcul. Ainsi,

une application globale reste malheureusement impossible durant le temps imparti à cette

thèse. C’est pourquoi notre choix s’est porté sur quelques orbites précises, qui vont tout de
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même permettre d’approcher une statistique fiable dans le but d’analyser les capacités de

l’algorithme. La première partie de ce paragraphe présente ainsi le choix des orbites traitées,

avant de passer dans un second temps à l’analyse précise des résultats des restitutions. Enfin,

la troisième partie de ce paragraphe présente des comparaisons de nos inversions avec différents

produits opérationnels de l’A-Train.

5.4.1 Présentation des orbites étudiées

Le choix des scènes traitées dans ce paragraphe s’est effectué en considérant deux points :

Le premier est que celles-ci doivent être assez grandes afin d’obtenir une statistique fiable

comprenant de nombreux cas de scènes simples et multi-couches. Le second point est que ces

scènes doivent également inclure le plus grand nombre possible de types de cirrus, c’est à dire

possédant une climatologie assez variée. Pour ce faire, l’utilisation de mesures le long d’orbites

complètes semble indispensable de manière à obtenir des restitutions à la fois en zones de

moyennes latitudes et en zones intertropicales. Les orbites considérées doivent également

se trouver entièrement au dessus d’une surface océanique, puisque notre version actuelle de

l’algorithme ne permet pas encore de traiter des cas de surfaces terrestres. Finalement, les

possibilités d’orbites se résument donc au traitement de zones situées entre -60° et +60° de

latitude, au dessus de l’océan Atlantique ou de l’océan Pacifique. Le choix final s’est alors

porté assez arbitrairement sur la zone Atlantique, qui est moins large que la zone Pacifique

et pourrait ainsi permettre à plus long terme d’effectuer une climatologie de cette zone, si les

statistiques le permettent.

Les figures 5.9a-b laissent apparaître un aperçu des restitutions effectuées par l’algorithme

ML en terme de contenu en glace intégré (IWP) et d’épaisseur optique de la couche dite low

de nuages d’eau liquide. Ces figures permettent de mieux appréhender les zones d’études, qui

correspondent à une cinquantaine d’orbites sous la trace du lidar CALIOP. Deux périodes de

l’année sont ainsi considérées par la suite : une période incluant 29 jours du mois de janvier

2008, et une période incluant 20 jours du mois de juin 2008. Une statistique plus complète

du mois de juin n’a malheureusement pas pu être obtenue par manque de temps. On aperçoit

clairement en observant ces deux figures que les cas de doubles couches entre nuages d’eau

liquide et nuages de glace ne sont pas négligeables.

La figure 5.10 permet de mieux connaître l’occurrence exacte des différents types de scènes



160 Chapitre 5. Inversions simultanées de propriétés de nuages de glace et d’eau liquide

-60°

-40°

-20°

0°

20°

40°

60°

-100° -80° -60° -40° -20° 0° 20° 40°

La
tit

ud
e

Longitude

 0.25  1  4  16  64  256

IWP (g.m-2)

-60!

-40!

-20!

0!

20!

40!

60!

-100! -80! -60! -40! -20! 0! 20! 40!
La

tit
ud

e

Longitude

 0  2  4  6  8  10  12  14

low

(a) (b) 

Figure 5.9: Résultat des restitutions du contenu intégré en glace (a) et de l’épaisseur optique des nuages

liquide low (b) sous une cinquantaine de traces de CALIOP traitées par l’algorithme multi-couches.
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Figure 5.10: Décomposition de la distribution de la fonction coût en fonction du type de scène traitée, sur

l’ensemble de l’orbite pour les mois de janvier et juin 2008.

observées, en reliant également celles-ci à la valeur de la fonction coût retrouvée pour chaque

pixel inversé. La distribution de la fonction coût montre clairement que celle-ci est très

souvent inférieure à la dimension du vecteur mesure (qui on le rappelle est égale à cinq)

pour la plupart des pixels traités. Ceci traduit le très bon comportement de l’algorithme
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qui parvient à retrouver des paramètres permettant au modèle direct d’être cohérent avec les

mesures pour la majorité des scènes (dans la limite des incertitude de la mesure et du modèle

direct). Cette figure indique également que presque tous les types de scènes traitables par

l’algorithme ML sont rencontrés en assez grand nombre pour permettre une statistique fiable.

Il existe en effet une bonne occurrence de cas de simples couches de nuages de glace (en noir

sur la figure) et de nuages d’eau liquide low (en jaune), ainsi que de cas de double couches

entre ces deux types (en rose). Les cas de doubles couches dites Glace + Liquide low sont

en effet presque aussi présents que les cas de nuages de glace seuls. Les cas de nuages d’eau

liquide dans l’étage moyen de la troposphère (en bleu clair) sont néanmoins beaucoup moins

présents, et d’autant moins lorsqu’une autre couche nuageuse est simultanément présente (en

bleu foncé et en vert). Les cas de triples couches (en rouge) sont eux extrêmement rares, soit

à cause d’une saturation de la mesure lidar qui empêche leurs détections, soit à cause d’une

réelle rareté de ces cas de figure. Quoiqu’il en soit, ce type de scène ne sera pas étudié en détail

par la suite par manque de statistique. Les scènes incluant une couche mid seront traitées,

mais il faudra toutefois garder à l’esprit que celles-ci sont beaucoup moins présentes, ce qui

implique une statistique moins fiable. Finalement, une dernière information que fournit la

figure 5.10 est qu’il ne semble pas y avoir de signature nette du type de scène dans l’évolution

de la fonction coût. C’est à dire que la même répartition des scènes semble apparaître dans

chaque intervalle, et il n’y a donc pas à première vue de configuration nuageuse précise qui

soit particulièrement mal restituée par l’algorithme.
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Figure 5.11: Similaire à la figure 5.10 mais découpée selon les zones géographiques traitées.

Afin d’approfondir ces premier résultats globaux, il est intéressant d’identifier plus en dé-
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tail les occurrences de types de scènes selon les zones géographique traitées. Pour ce faire,

les résultats présentés sur la figure 5.10 sont découpés en fonction de la zone géographique,

soit une zone inter-tropicale entre -30° et 30° de latitude, et une zone de moyennes latitudes

(également appelée mid-latitude) entre -60° et -30° et entre 30° et 60° de latitude (une dis-

tinction entre les deux hémisphères n’est pas effectuée pour l’instant). Un tel découpage

est présenté sur les figures 5.11a-b. On remarque tout d’abord que ce sont dans les régions

inter-tropicales que l’occurrence des nuages de glace est la plus grande, et que cette tendance

tend à s’inverser en ce qui concerne les nuages d’eau liquide. Ces différences d’occurrences se

révéleront particulièrement importantes pour l’analyse de résultats présentée dans le prochain

paragraphe.

Enfin, de manière à effectuer une analyse robuste de nos résultats, deux filtres sont ap-

pliqués à l’ensemble des inversions :

• Premièrement, la valeur de la fonction coût pour un pixel donné est utilisée de manière à

s’assurer de la bonne convergence générale de l’algorithme. Ainsi, seuls les pixels ayant

obtenu une valeur de la fonction coût inférieure à cinq sont retenus, ce qui représente

près de 72% des inversions totales (c.f. figure 5.10). Il aurait été possible d’étendre la

limite fixée sur φ à deux fois la dimension du vecteur mesure, ce qui aurait inclus plus de

85% des résultats tout en conservant une convergence raisonnable, mais nous préférons

être certains de la robustesse de nos résultats, quitte à sacrifier une part des statistiques.

• Dans un second temps, il a été vu dans le chapitre 4 que cet unique test sur la fonction

coût ne constitue pas une condition suffisante de la fiabilité des résultats obtenus. Il faut

également s’assurer que la valeur des paramètres restitués est bien issue de l’information

apportée par les mesures, et non par l’a priori. C’est pourquoi un second filtre basé

sur une étude de contenu en information est appliqué à nos résultats. Ainsi, toutes les

valeurs de paramètres auxquels est attribué un degré de liberté du signal (ds) inférieur

à 0.5 seront exclus de l’analyse des résultats. Afin d’avoir une idée du pourcentage

d’inversions rejetées, les figures 5.12a-e indiquent pour chaque paramètre restitué la

distribution des valeurs de degrés de liberté qui lui sont associés. Ces résultats sont

obtenus après que le filtre sur la fonction coût soit appliqué. La ligne en pointillés

rouges indique la limite au delà de laquelle le signal l’emporte sur le bruit. Ainsi,

uniquement des paramètres qui sont associés à un degré de liberté partiel se trouvant à
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droite de cette ligne seront utilisés pour l’analyse ci-après. Les pourcentages de résultats

inclus ou exclus sont respectivement indiqués pour chaque paramètre à droite et à

gauche de cette ligne. On remarque sur les figures 5.12a, 5.12b et 5.12d que la quasi-

totalité des inversions de contenu en glace et d’épaisseur optique de nuages d’eau seront

conservées. Cependant, le pourcentage est beaucoup plus faible pour les rayons effectifs

de gouttelettes d’eau pour lesquels seuls près de 70% des résultats seront retenus, comme

le montrent les figures 5.12c et 5.12e.
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Figure 5.12: Distributions des valeurs de degrés de liberté du signal associées à chacune des composantes

du vecteur d’état, pour l’ensemble des pixels ayant une fonction coût φ ≤ 5. La ligne verticale en pointillé

indique la limite signal/bruit. Les pourcentages représentent pour chaque paramètre la part de valeurs se

trouvant au deçà et au delà de cette limite. Le découpage de chaque intervalle par type de scène se fait suivant

l’échelle de couleur présentée sur la figure 5.10.
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5.4.2 Résultats principaux

5.4.2.a Restitutions du contenu en glace

Etude générale des restitutions :

Bien qu’une climatologie poussée des nuages de glace à partir de nos restitutions ne soit en

aucun cas le but de ce chapitre, il semble cependant utile pour la compréhension générale des

résultats de présenter dans un premier temps la répartition de ceux-ci en fonction du mois et

de la zone géographique traitée. Par la suite, les restitutions seront toutefois présentées de

manière globale.
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Figure 5.13: Restitutions du contenu en glace intégrés (IWP) en fonction de la latitude pour les mois de

janvier (trait bleu), juin (trait rouge), ainsi que la moyenne dite annuelle (trait noir discontinu).

La figure 5.13 montre le résultat des inversions de contenus en glace intégré (IWP), en

fonction de la latitude. Les mois de janvier, et de juin sont respectivement représentés par

des traits bleus et rouges. On remarque pour le mois de juin deux maxima (si on ignore le

maximum ponctuel vers 56°) qui se trouvent dans la zone de convergence inter-tropicale et

dans la région de moyennes latitudes de l’hémisphère Sud (autour de 40°S). Un maximum un

peu moindre peut également être observé en région de moyennes latitudes de l’hémisphère

Nord (autour de 40°N). Le mois de janvier présente quant à lui une répartition des IWP un

peu plus ‘lisse’, avec trois maxima moins prononcés assez proches de ceux trouvés pour le

mois de juin. Malgré le manque de statistiques, ces observations semblent tout de même être
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en accord avec des répartitions types comme celles du modèle ECMWF [Jakob, 2002, Waliser

et al., 2009]. La moyenne dite ‘Annuelle’, qui est représentée par un trait noir pointillé,

correspond à l’ensemble des données sans distinction temporelle. On peut remarquer que

cette moyenne suit la tendance imposée par les restitutions de janvier car un nombre plus

important de données ont été traitées pour ce mois.

 0.001

 0.01

 0.1

 1

 0.0625  0.25  1  4  16  64  256

PD
F

IWC (mg.m-3)

’Annuel’
Janvier

Juin

 0.001

 0.01

 0.1

 1

 0.0625  0.25  1  4  16  64  256

PD
F

IWC (mg.m-3)

globale
mid-latitude Nord
mid-latitude Sud

inter-tropique

(a) (b) 

Figure 5.14: Densités de probabilité totale des IWC restituées (traits noirs), présentées avec les contributions

respectives de chaque zone géographique (a) ou temporelle (b) (traits de couleurs)

La présentation des résultats en fonction de la latitude reste néanmoins peu pratique, et le

passage à une représentation sous forme de fonction de densité de probabilité (PDF ) semble

beaucoup plus adaptée. Les figures 5.14a-b présentent ainsi sous la forme de densités de prob-

abilité les résultats observés sur la figure 5.13. Ces densités de probabilité correspondent à

la quantité de valeurs d’IWC se trouvant dans des intervalles de largeurs constantes (en base

logarithmique). La figure 5.14a montre la répartition totale (janvier + juin) des contenus en

glace restitués (en trait noir discontinu) ainsi que la contribution de chaque zone (en traits

de couleur). De la même manière, la figure 5.14b met l’accent sur la contribution de chaque

mois. Les distributions dites “Globales” (d’un point de vue géographique) ou “Annuelles”

(d’un point de vue temporel) sont bien entendu identiques, et pour une meilleure clarté nous

appellerons cette distribution Totale par la suite. On parle ici de contribution, car sur ces

figures seule la répartition totale correspond à une réelle densité de probabilité, c’est à dire

ayant une aire normalisée à l’unité. Il faudrait ainsi ajouter les aires des distributions de cha-

cune des contributions afin d’obtenir la distribution totale normalisée. Cette représentation

possède l’avantage de rendre compte de l’impact réel de chaque contribution sur la densité de
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probabilité totale, et sera adoptée dans toute la suite de ce chapitre.

Ainsi, on remarque sur la figure 5.14a des valeurs d’IWC essentiellement comprises entre

0.5 et 130 mg.m−3 pour les régions de moyennes latitudes. Les distributions sont relativement

identiques dans ces deux régions, avec un très léger décalage de l’hémisphère Nord vers les

plus faibles IWC. La région inter-tropicale possède quant à elle une contribution plus forte

à la distribution totale puisque, comme le montre les figures 5.11a-b, c’est dans celle-ci que

l’on retrouve le maximum de cirrus. C’est dans cette région que l’on retrouve également la

plus grande plage d’IWC, avec des valeurs s’échelonnant de 0.05 à 130 mg.m−3. De manière

générale, la distribution totale d’IWC retrouvée par notre algorithme s’étend donc d’environ

0.05 à plus de 130 mg.m−3, avec cependant une occurrence beaucoup plus forte (d’un fac-

teur 10) pour des IWC compris entre 1 et 32 mg.m−3. La figure 5.14b confirme bien que

le mois de juin possède un poids moindre que celui de janvier, de part le plus petit nombre

d’inversions effectuées. Ce mois fait également état de restitutions de contenus en glace légère-

ment plus petits que durant janvier, mais les deux contributions restent relativement proches.

Robustesse de l’algorithme au type de scène observé :

Afin de tester la robustesse de notre algorithme au type de scène (simple ou double

couches), il est possible d’observer s’il existe une variation de la distribution du contenu

en glace en fonction du type de scène nuageuse sous-jacente. Pour ce faire, la distribution

totale du contenu en glace est cette fois décomposée selon le type de configuration possible

sous le nuage de glace, soit : Pas de nuage liquide, Nuage liquide low uniquement, ou Nu-

age liquide mid uniquement. On rappelle que les cas de triples couches ont été écartés par

manque de statistiques. Les résultats d’une telle décomposition sont présentés sur la figure

5.15a. Celle-ci montre que la distribution en IWC n’est pas la même selon la configuration

nuageuse sous-jacente. En effet, il existe un fort décalage entre la distribution correspondant

à une absence de nuages d’eau liquide (trait rouge sur la figure, qui est centrée autour de

3 mg.m−3) et celle correspondant à la présence de nuages liquides de type low (trait vert,

qui est centrée autour de 10 mg.m−3). Les couches de nuages d’eau liquide de type mid

sont elles beaucoup moins présentes et affectent ainsi beaucoup moins la distribution totale

en IWC, bien que leur distribution (trait bleu) soit encore différente de celles provenant des

autres configurations nuageuses. Afin de s’assurer que de tels décalages ne proviennent pas

de dysfonctionnements de l’algorithme, une comparaison avec des distributions obtenues à
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Figure 5.15: (a) : Densité de probabilité totale des IWC restituées (trait noir), présentée avec les contribu-

tions respectives de chaque type de configuration possible sous le nuage de glace. (b) : Similaire à la figure

5.15a mais obtenue à partir des produits DARDAR le long des mêmes orbites.

partir d’autres produits opérationnels peut s’avérer utile. La figure 5.15b montre de la même

manière la décomposition de la densité de probabilité d’IWC obtenue à partir des valeurs

moyennes d’IWC fournies par les produits DARDAR [Delanoë and Hogan, 2008, 2010] le long

des mêmes orbites. Ces produits sont également basés sur une méthode variationnelle, qui

utilise des mesures actives (lidar, radar) et passives (radiomètre) de manière à restituer des

profils verticaux de propriétés de nuages de glace. On peut alors observer sur la figure 5.15b

des tendances tout à fait similaires à celles observées pour notre algorithme. On remarque

également que DARDAR retrouve des valeurs d’IWC bien plus grandes que celles obtenues à

partir de notre algorithme, mais cette différence fera l’objet d’une étude plus précise dans le

paragraphe 5.4.3.c. Les produits DARDAR nous rassurent donc sur le fait que les différences

obtenues en fonction du type de scène ne proviennent a priori pas d’un dysfonctionnement

de l’algorithme.

Afin de proposer une explication à ce phénomène, il faut se rappeler que l’on utilise simul-

tanément des mesures effectuées en régions intertropicales et de moyennes latitudes. Il a été

montré un peu plus tôt sur la figure 5.14a que les valeurs de contenu en glace peuvent être

fortement dépendantes de la zone étudiée : soit une occurrence beaucoup plus forte de petits

IWC pour les régions intertropicales, et une occurrence plus élevée des grands IWC dans les

régions de moyennes latitudes. Or, nous avons également observé sur les figures 5.11a-b que

la répartition des types de scènes nuageuses n’est pas uniforme selon la région dans laquelle
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on se trouve. Ainsi, sachant que les cas de simples couches de nuages de glace se trouvent

majoritairement en régions intertropicales (c.f. figure 5.11b), et puisque ces régions montrent

une plus forte occurrence de contenus en glace plus petits (c.f. figure 5.14a), alors un décalage

vers les faibles valeurs de IWC apparaît naturellement pour ce type de scène.
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Figure 5.16: Décompositions en fonction de la zone géographique des densités de probabilité d’IWC obtenues

en cas de présence sous le nuage de glace d’une couche de nuage liquide low (a), mid (b), ou en l’absence de

couche de nuage liquide (c).

Les figures 5.16a-c appuient ce raisonnement, à l’aide d’une décomposition géographique

des densités de probabilité totales de chacun des types de configurations nuageuses, recensés

sur la figure 5.15. On observe sur les figure 5.16a-b que les cas de doubles couches en présence

de nuages liquide sont presque identiquement répartis dans les régions tempérées et intertrop-

icales. Cependant, la figure 5.16c montre bien que les cas de simples couches de nuages de

glace sont essentiellement issues des zones inter-tropicales, ce qui impose bien le décalage

observé vers les faibles valeurs d’IWC. Nous aurions néanmoins pu nous attendre à ce que

les distributions soient plus semblables pour une zone géographique donnée, quelque soit le

type de scène observé. Une analyse plus poussée des différences impliquerait cependant une

bien meilleure statistique que celle disponible dans cette étude. Le but de ce chapitre n’étant

pas d’effectuer une analyse climatologique précise des nuages, nous nous contenterons ici de

la comparaison avec les produits DARDAR, et des explications liées aux différences entre les

zones géographiques, pour considérer que notre algorithme ne fournit à première vue pas de

décalages anormaux du contenu en glace entre les cas simples et multi-couches.

Etude des erreurs sur les restitutions :
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Après avoir analysé les densités de probabilité obtenues à partir des contenus en glace

restitués, nous pouvons également traiter de façon statistique les incertitudes associées à ces

restitutions. Celles-ci sont en effet primordiales afin d’affecter une sorte de ‘confiance’ aux

PDF restitués, par exemple dans l’optique d’un usage par des modèles climatiques.

0%

50%

100%

150%

200%

 0.0625  0.25  1  4  16  64  256

Er
re

ur
 re

la
tiv

e 
su

r I
W

C

IWC (mg.m-3)

Ecart Type
Moyenne

0%

50%

100%

150%

200%

 0.0625  0.25  1  4  16  64  256

Er
re

ur
 re

la
tiv

e 
su

r I
W

C

IWC (mg.m-3)

Ecart Type
Moyenne

Toutes les scènes Pas de nuages liquides 

Figure 5.17: (a) : Erreurs relatives moyennes (trait noir) calculées à partir des erreurs relatives contenues

dans chaque intervalle de la densité de probabilité totale (présentées sur les figures 5.14a-b). Un écart-type

sur cette moyenne est placé de part et d’autre de cette moyenne (surface rouge). (b) : Similaire à (a) en

l’absence de nuage en phase liquide sous-jacents.

Ainsi, la figure 5.17a représente les incertitudes relatives associées à la densité de probabilité

totale (c.f. figure 5.15a). L’incertitude relative moyenne y est représentée par un trait noir

continu, et est issue d’une moyenne effectuée sur chaque valeur d’incertitude relative contenue

dans un intervalle donné de la densité de probabilité. Pour plus de précisions dans nos

analyses, un écart-type est également associé à cette moyenne. Celui-ci caractérise ainsi la

dispersion de l’erreur relative dans chacun des intervalles, et est ici représenté par une surface

rouge allant de plus ou moins un écart-type autour de la moyenne. On remarque que les

erreurs relatives moyennes associées aux restitutions de faibles valeurs de contenu en glace

sont très élevées : elles dépassent les 100% pour des valeurs de IWC inférieures à 1 mg.m−3.

Ces incertitudes relatives descendent au minimum à environ 30% pour des valeurs de IWC

comprises entre 4 et 32 mg.m−3, avant d’augmenter à nouveau pour des valeurs de contenus

en glace plus fortes. Il est important de noter que la meilleure précision sur les restitutions

correspond à la plage pour laquelle nous avons le plus grand nombre de valeur de IWC, c’est
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à dire entre 1 et 32 mg.m−3. Sur la figure 5.17b, nous avons représenté de la même manière

l’erreur relative sur les restitutions de l’IWC mais dans le cas de scènes sans nuages d’eau

liquide sous-jacents. On remarque dans ce cas une nette diminution de l’incertitude relative,

qui peut atteindre 10% de la valeur de l’IWC dans l’intervalle compris entre 4 et presque 64

mg.m−3. Un autre détail frappant est que la dispersion de cette erreur relative est beaucoup

plus faible que dans le cas où des nuages d’eau liquide sont présents sous le nuage de glace.

La dispersion qui est présente sur la figure 5.17a est en effet assez forte, ce qui peut laisser

penser à une influence importante de la présence de nuages d’eau en phase liquide sur les

erreurs associées aux inversions d’IWC.

Dans ce sens, nous avons remarqué au cours de différentes études de sensibilité qu’il ne

semble pas exister de valeurs particulières d’épaisseur optique ou de diamètre effectif dans les

couches mid ou low pouvant être la cause directe de fortes incertitudes sur les restitutions

d’IWC. Cependant, une forte incertitude sur ces paramètres (par exemple due à une mauvaise

convergence entre le modèle direct et les mesures MODIS) peut dans certain cas expliquer

une augmentation de l’incertitude sur les restitutions de l’IWC, et ainsi provoquer une grande

dispersion sur les erreurs relatives (quelque soit la valeur de IWC). Ces observations viennent

donc appuyer certaines conclusions du chapitre précédent, qui justifient l’utilisation d’un

algorithme multi-couche permettant de contraindre au mieux les incertitudes sur les possibles

couches de nuages d’eau liquide sous-jacentes, de manière à améliorer la qualité globale des

inversions.

5.4.2.b Propriétés des nuages d’eau liquide

Les résultats des inversions des propriétés de nuages d’eau liquide le long des différentes or-

bites est donnés sous la même forme que pour le contenu en glace, c’est à dire à travers une

représentation en densités de probabilité. Une approche similaire à celle suivie précédemment

est donc adoptée, en étudiant les densités de probabilité et leurs incertitudes en fonction des

types de scènes. Dans la suite de ce paragraphe, les résultats des inversions pour chaque

couche sont traités séparément.

Les nuages d’eau liquide de la couche low :

La répartition des types de scènes présentée sur la figure 5.10 montre une occurrence
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importante des cas de nuages d’eau liquide seuls, ce qui devrait assurer une bonne statistique

pour l’analyse de leurs densités de probabilité. Les cas de nuages d’eau liquide avec présence

de nuages de glace au dessus sont eux légèrement moins fréquents.
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Figure 5.18: (a-b) Densités de probabilité représentatives des restitutions de diamètres effectifs de la couche

low par l’algorithme ML, obtenues quelque soit le type de scène (a) ou en l’absence de nuage de glace (b).

(c-d) Incertitudes relatives moyennes (trait noir) associées à chaque intervalle de diamètres effectifs présenté

sur les figures (a) et (b). La surface rouge représente l’écart-type sur cette moyenne

Les figures 5.18a-b représentent les histogrammes des densités de probabilité de rayons

effectifs des gouttelettes d’eau de la couche low, en présence ou non d’un nuage de glace. On

remarque des distributions très proches quelque soit le type de configuration nuageuse, ce qui

laisse à penser à première vue à une bonne robustesse de l’algorithme. Les distributions en

taille sont toutes deux comprises entre 3 et 30 µm, avec un maximum autour de 12 µm. Ces

résultats sont en accord avec les observations de Han et al. [1994] concernant les nuages d’eau

liquide océaniques. Le fait que les distributions soient bornées entre 3 et 30 µm est dû à une

limitation préalable des valeurs de rayons effectifs dans les bases de données de l’algorithme,

ce qui explique la légère augmentation des restitutions autour de 3 µm. Les incertitudes

relatives associées aux rayons effectifs contenus dans chaque intervalle de la distribution sont,

pour les deux cas de configuration nuageuse, présentées sur les figures 5.18c-d. On remarque
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sur la figure 5.18c, qui présente toutes les scènes, que l’incertitude relative est inférieure ou

égale à 20% sur des rayons supérieurs à 8 µm, et que celle-ci augmente de façon drastique à

mesure que le rayon diminue en-dessous de 8 µm. En absence de couches de nuage de glace,

ces incertitudes ne paraissent être que légèrement plus faibles, ce qui tend à laisser penser que

la présence de ceux-ci n’influence pas énormément les inversions du rayon effectif des nuages

d’eau liquide. Les incertitudes sont tout de même nettement plus faibles dans le cas de petits

rayons effectifs.
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Figure 5.19: Similaires aux figures 5.18a-d, pour les épaisseurs optiques de la couche low.

Les figures 5.19a-b présentent de la même manière que sur les figures 5.18a-b les his-

togrammes des densités de probabilité d’épaisseurs optiques pour les nuages d’eau liquide de

la couche low. On remarque sur ces deux figures que la densité de probabilité des épaisseurs

optiques suit une loi pratiquement linéaire avec une pente négative. Les épaisseurs optiques

restituées se trouvent principalement entre 0 et à peu prés 35, avec cependant deux ordres de

grandeurs entre les occurrences de ces deux extrêmes. La forme générale de ces distribution

est probablement expliquée par le fait que des moyennes sur des orbites complètes, et ainsi sur

tous les types de nuages d’eau liquide possibles, sont considérées. Il faudrait ainsi se focaliser
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sur une région particulière du globe pour obtenir une signature dans la densité de probabilité

d’épaisseurs optiques. Quoiqu’il en soit, on remarque entre les figures 5.19a et 5.19b que les

nuages de glace ne semblent pas créer de biais particulier dans les restitutions de l’épaisseur

optique de la couche low. La comparaison entre les incertitudes relatives de ces deux types

de scènes, présentées sur les figures 5.19c et 5.19d, est elle beaucoup plus frappante. Tout

d’abord on observe dans les deux cas, des incertitudes importantes pour les valeurs les plus

faibles d’épaisseur optique. Celles-ci diminuent ensuite fortement pour se stabiliser entre 10 et

20% (selon le type de scène considérée), avant d’augmenter à nouveau pour les grandes épais-

seurs optiques. Il semble donc y avoir une région optimale pour les restitutions de l’épaisseur

optique, dont les limites seraient données par la sensibilité du signal radiomètriques. La dif-

férence majeure entre les deux types de scènes provient essentiellement de l’écart-type sur

cette moyenne qui est beaucoup plus fort lorsque toutes les scènes sont considérées. Ceci

est non sans rappeler le phénomène identique observé sur la figure 5.17a, qui montre que

les incertitudes relatives sur le contenu en glace sont beaucoup plus fortes en présence de

nuages bas. Il est ici intéressant de noter que les propriétés des autres couches nuageuses, et

notamment de la couche de nuages de glace, peuvent influencer les incertitudes associées à

l’épaisseur optique. La figure 5.20 montre en effet assez clairement que l’incertitude sur τ est

Figure 5.20: Erreurs relatives sur l’épaisseur optique restituées pour la couche low, en fonction de la valeur

de cette épaisseur optique et de l’IWC restitué du nuage de glace.
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plus élevée lorsque l’IWC de la couche de nuage de glace atteint environ 20 mg.m−3. Ceci

peut donc expliquer la présence d’une très forte dispersion de l’erreur sur la figure 5.19c, qui

est totalement absente sur la figure 5.19d.

Les nuages d’eau liquide de la couche mid :

D’après la figure 5.10 nous avons montré que la présence de couche de nuages de type

mid est beaucoup moins importante que pour les couches de nuages liquide low, ce qui ex-

plique les aspects moins ‘lisse’ des densités de probabilité exposées ci-après. Bien qu’il semble

indispensable de montrer les résultats de ces paramètres inversés, ceux-ci sont relativement

identiques à ceux observés pour les couches low, c’est pourquoi nous nous permettons ici une

analyse plus brève.
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Figure 5.21: Similaires aux figures 5.18a-d, pour les rayons effectifs de la couche mid.

Les figures 5.21a-b montrent respectivement les histogrammes des densités de probabilité

de rayons effectifs pour toutes les scènes rencontrées, ou dans le cas d’une couche de nuage

mid uniquement. Ces deux distributions sont, comme dans le cas des nuages low, comprises

entre 3 et 30 µm, avec cependant un maximum situé autour de 9 µm (ce qui est inférieur à

ce qui avant été trouvé pour les nuages de la couche low). Cette tendance doit cependant
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être confirmée par plus de statistiques, bien qu’elle ne paraisse pas illogique pour des nuages

de genre altostratus ou altocumulus [Heymsfield, 1993]. Les incertitudes relatives présentées

sur les figures 5.21c-d montrent une bonne précision des inversions puisque les rayons effectifs

sont dans la plupart des cas retrouvés avec une incertitude allant de 10 à 20%.
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Figure 5.22: Similaires aux figures 5.19a-d, pour les épaisseurs optiques de la couche mid.

Les figures 5.22a-b présentent de manière similaire la distribution des épaisseurs optiques

de la couche mid. On observe comme dans le cas de la couche low une diminution progressive

de la fréquence des épaisseurs optiques inversées à mesure que celles-ci augmentent. Ces

observations sont valables pour les deux types de configurations nuageuses (avec ou sans nuage

de glace). L’étude des incertitudes relatives à partir des figures 5.22c-d montre clairement

la même tendance que pour les nuages de la couche low, avec cependant un manque de

statistiques évident en présence d’une couche de nuage de glace, qui cause de très fortes

discontinuités sur la dispersion de l’erreur relative.
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5.4.3 Comparaisons avec des produits opérationnels

Avant de conclure ce chapitre, un premier essai de validation des résultats de notre algorithme

est présenté, en comparant nos restitutions avec divers produits opérationnels fournissant des

propriétés de nuages de glace ou d’eau liquide. Le choix de ces produits s’est effectué suivant

deux critères :

• Premièrement il est intéressant de comparer nos résultats à des produits opérationnels

utilisant les mêmes instruments. Ce choix permet de s’assurer que les différences

possiblement observées ne proviennent que des algorithmes puisque les mêmes infor-

mations sont utilisées. Ces comparaisons nous aiderons également à comprendre ce

qu’apporte notre algorithme multi-couche en comparaison avec des algorithmes opéra-

tionnels n’inversant que les propriétés d’une seule couche. Ainsi, les produits de IIR

et de MODIS sont utilisés, afin de fournir respectivement des contenus en glace et des

propriétés de nuages liquide.

• Ensuite, il semble également intéressant de comparer nos restitutions à des produits

issus d’instruments actifs, qui sont en général considérés comme plus ‘précis’. Ces

instruments permettant un réel profil des propriétés dans le nuage, on s’attend en effet

à ce que ceux-ci soient plus proches de la réalité. Ces produits nous aiderons donc à

mieux comprendre les capacités et les limites de notre algorithme. Les produits fournis

par le lidar CALIOP et par l’algorithme DARDAR sont ainsi utilisés.

L’avantage de ces produits est également qu’ils possèdent une co-localisation parfaite (dans

le cas de IIR et de CALIOP), ou bonne (dans le cas de DARDAR et de MODIS, grâce à

l’utilisation de produits CALTRACK ) avec nos restitutions. Il est ainsi possible de comparer

nos restitutions pixel par pixel, le long de l’ensemble des orbites traitées.

Afin de comparer au mieux les propriétés de nuages de glace entre elles, des contenus en

glace intégrés (IWP) seront utilisés par la suite. Cette grandeur semble en effet beaucoup

plus adaptée pour des comparaisons avec des produits actifs, qui fournissent un profil de

propriétés dans le cirrus. Cette grandeur est d’autant plus adaptée qu’elle représente ce à

quoi sont réellement sensibles nos mesures radiométriques.

Enfin, il est important de préciser que les comparaisons présentées ci-dessous ne sont effec-

tuées que dans le but de mieux analyser les résultats globaux de notre algorithme d’inversion,
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et non de juger de la qualité des produits opérationnels. La précision avec laquelle sont effec-

tuées les comparaisons n’est en effet pas suffisante pour une analyse détaillée des résultats,

qui nécessiterait une étude approfondie du fonctionnement de chaque algorithme (comme il

l’a été fait dans le chapitre 4 pour IIR). Les hypothèses que prennent chacun d’entre eux

sur microphysique des nuages de glace peuvent par exemple avoir un impact non-négligeable

sur la restitution du contenu en glace, qu’il est toutefois difficile de quantifier. Ainsi, bien

qu’il sera tenté d’expliquer les tendances globales des différences observées, c’est bien l’allure

générale des corrélations qui sera retenue, afin d’estimer la qualité des restitutions de notre al-

gorithme. Les résultats présentés ci-dessous ne constituent donc qu’une première étape avant

une comparaison précise avec des produits opérationnels. Pour ces raisons, nos analyses ne

porteront que sur les valeurs moyennes restituées, sans prise en compte des incertitudes.

5.4.3.a Produits IIR

L’algorithme opérationnel de IIR fut déjà décrit dans le paragraphe 4.7, lors de l’utilisation

de quelques-uns de ses produits. Le lecteur pourra donc y trouver toutes les informations sur

les méthodes qu’utilise cet algorithme, de manière à restituer l’épaisseur optique des cirrus

ainsi que le diamètre effectif de leurs cristaux. Le contenu en glace fourni par les produits

IIR est calculé à partir de ces deux grandeurs comme suit :

IWP = 0.307Deff (2τabs), (5.4)

oùDeff est le diamètre effectif des particules de glace et τabs est l’épaisseur optique d’absorption

à 12.05 µm, tout deux issus des inversions opérationnelles de l’instrument. On peut noter que

l’équation 5.4 est directement obtenue à partir de la définition du contenu en glace telle que

présentée dans l’équation 1.14, en utilisant ρglace = 0.92 g.cm−2.

Les figures 5.23a-c montrent les comparaisons entre les IWP indiqués par l’algorithme IIR

en fonction des IWP retrouvés par notre algorithme, pour différents types de configurations

nuageuses. On rappelle que les restitutions des deux algorithmes sont confrontées pixel par

pixel le long de l’ensemble des orbites traitées. L’échelle de couleur représente la densité

de probabilité, c’est à dire l’occurrence normalisée, de chaque couple de valeur d’IWP. On

remarque sur les figures un facteur 100 entre les occurrences des points figurant en jaune, et

des points en mauve.
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Figure 5.23: Comparaisons des IWP restitués par l’algorithmes opérationnel de IIR en fonction des IWP

restitués par notre algorithme le long de toutes les orbites traitées. Ces comparaisons sont classifiées selon le

type de configurations nuageuses sous le nuage de glace : (a) : toutes les configurations nuageuses ; (b) : en

l’absence de nuages liquide uniquement ; (c) : en présence de nuage liquide low uniquement.

La figure 5.23a montre les résultats de ces comparaisons quelleque soit la configuration

nuageuse sous le nuage de glace. Les résultats présentés étant préliminaires, et souhaitant

dans un premier temps analyser globalement le comportement de ces comparaisons, une

appréciation visuelle est volontairement préférée au calcul de réelles corrélations. On observe

néanmoins que les valeurs des IWP retrouvés par les deux algorithmes sont très similaires

entre 2 et 130 g.m−2. On peut toutefois noter que de manière générale l’algorithme de IIR

tend à retrouver des valeurs plus faibles d’IWC que notre algorithme en dessous de 30 g.m−2,

et plus forte au dessus. Dans l’ensemble, les restitutions restent néanmoins similaires à un

facteur 2 près, ce qui est relativement encourageant.

La dépendance des résultats au type de scène est présentée sur les figures 5.23b-c. La

première montre de fortes similitudes entre les résultats des deux algorithmes en l’absence

de couches sous-jacentes de nuages en phase liquide. La dispersion des points autour de la

première bissectrice (représentée par un trait jaune continu) est plus faible que sur la figure

5.23a pour des contenus intégrés supérieurs à 8 g.m−3. Les résultats des inversions effectuées

uniquement en cas de double couches avec un nuage low sont présentés sur la figure 5.23c.

On y remarque, en accord avec les observations du paragraphe 5.4.2.a, une occurrence plus

importante d’IWP élevés, alors qu’une occurrence plus importante de plus petits IWP est

observée sur la figure 5.23b. Cette observation générale, expliquée par une occurrence plus

grande de cirrus fins en régions intertropicales sur la figure 5.23b, est toutefois malheureuse
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puisque cela ne nous permet par conséquent pas d’effectuer de réelles comparaisons entre

les résultats des deux algorithmes dans des configurations nuageuses différentes. Plus de

statistiques seraient donc nécessaires afin de pouvoir estimer si la présence ou non de nuages

d’eau liquide possède un impact sur les restitutions de IIR.

5.4.3.b Produits CALIOP

Le calcul du contenu en glace dans les produits CALIOP se fait à l’aide d’une relation em-

pirique développée par Heymsfield et al. [2005] à partir d’observations in situ effectuées durant

de nombreuses campagnes aéroportées. Celle-ci relie le coefficient d’extinction volumique au

contenu en glace par la relation suivante :

IWC = 119 σ1.22
ext , (5.5)

où σext représente le coefficient d’extinction volumique (en m−1) à 532 nm, restitué par

CALIOP à une résolution horizontale de 5 km le long de sa trace [Young and Vaughan,

2009]. Ce contenu en glace est ensuite intégré sur l’ensemble des couches de nuages de glace

identifiées par CALIOP (avec une résolution verticale de 60 m), de manière à obtenir l’IWP.

Figure 5.24: Similaires aux figures 5.23a-c, pour les produits opérationnels de CALIOP.

Les comparaisons entre les produits issus de l’algorithme opérationnel de CALIOP et nos

inversions sont présentées sur les figures 5.24a-c, de la même manière que pour IIR. On

remarque sur la figure 5.24a qu’il existe à première vue des similitudes encourageantes entre

les deux algorithmes, sachant que les mesures utilisées sont tout à fait différentes. On observe
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cependant que les dispersions autour de la première bissectrice peuvent être importantes,

surtout lorsque CALIOP retrouve des IWP inférieurs à 1 g.m−2. Les valeurs d’IWP les plus

occurrentes (entre 4 et 64 g.m−2) sont néanmoins bien corrélées, puisqu’elles sont situées

autour de la première bissectrice.

La figure 5.24b représente les mêmes comparaisons en l’absence totale de nuages d’eau liq-

uide sous-jacents. On sait que, comme dans l’analyse des produits de IIR, cette configuration

possède une plus forte occurrence de petits IWP, due à sa correspondance avec des nuages se

trouvant en région intertropicales. Or, comme il a été dit pour le paragraphe 1.5.1, les lidar

sont souvent utilisés dans l’étude des cirrus fins, car cet instrument est sensible aux nuages de

faibles épaisseurs optiques mais sature rapidement avec celles-ci, alors que la plage de sensi-

bilité des radiomètres est décalée vers des plus grandes épaisseurs optiques. Nos restitutions

de faibles IWP étant entachées de très fortes incertitudes, on peut alors supposer que les pro-

duits CALIOP sont dans cet intervalle plus fiables, et que notre algorithme tend à surestimer

la valeur moyenne des plus petits IWP. Il est toutefois nécessaire de rester prudent avec de

telles conclusions puisque, comme il a été expliqué un peu plut tôt, nous ne maîtrisons pas

toutes les différences entre les méthodes de restitutions. Par exemple, on peut noter que la

quantité de données in situ utilisée par Heymsfield et al. [2005] dans le but de construire sa

relation empirique était assez faible en zones tropicales. Une étude récente de Avery et al.

[2012] montre en effet que des divergences notables sont observées dans ces régions entre les

restitutions d’IWC obtenues par CALIOP et diverses mesures effectuées durant la campagne

TC4 [Toon et al., 2010]. Les auteurs montrent que CALIOP à tendance à sous estimer l’IWC

pour des couches nuageuse situées à des altitudes en dessous de 12 km, et à les surestimer

pour des altitudes plus hautes. Pour palier à ce problème, Avery et al. [2012] proposent une

correction d’un facteur 2 de l’équation 5.5, mais estime qu’une paramétrisation tenant compte

de la température des couches nuageuses (telle que celle que nous utilisons) serait plus effi-

cace. Tout ceci illustre donc clairement la difficulté à réellement comparer des produits, et

à juger de leurs qualités sans une connaissance parfaite de l’algorithmie et de l’ensemble des

considérations prises pour leurs calculs.

La figure 5.5c ne semble pas indiquer de biais particulier qui serait dû à la présence

d’une couche de nuage d’eau liquide. On peut toutefois observer que les restitutions de

CALIOP s’accumulent autour de 64 g.m−2, ce qui peut être expliqué par la saturation évo-

quée précédemment du signal lidar par des nuages possédant un fort contenu en glace.
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De manière générale, nous pouvons tout de même conclure que les comparaisons avec

les produits de l’algorithme opérationnel de CALIOP sont concluantes puisque, malgré les

difficultés de notre algorithme à restituer de manière fiable des petits contenus en glace, les

similitudes restent fortes entre 4 et 64 g.m−2.

5.4.3.c Produits DARDAR

Les produits DARDAR [Delanoë and Hogan, 2008, 2010] fournissent des profils de propriétés

de nuages de glace, obtenues en utilisant les mesures combinées du radar CPR, du lidar

CALIOP, ainsi que (dans certaines conditions) des données radiométriques infrarouges de

MODIS ou de IIR. Cet algorithme est également basé sur une méthode variationnelle de type

estimation optimale, habilement calibrée afin de retrouver pour chaque couche de nuage de

glace un coefficient d’extinction volumique et un paramètre contenant une information sur la

taille des particules, ainsi que le rapport lidar (extinction/rétrodiffusion) pour la colonne. Les

couches contenant des nuages de glace sont préalablement soigneusement identifiées à l’aide

de divers produits opérationnels et de l’information apportée par les mesures. Celles-ci sont

définies comme ayant une extension verticale de 60 m, correspondant à la résolution verticale

de CALIOP. Concernant la microphysique des nuages de glace, deux hypothèses sont faites :

• Premièrement, la forme de la distribution en taille des particules est donnée par une

paramétrisation de distribution en taille dite “unifié” (comparable au type de paramétri-

sation de Field et al. [2007, 2005] sur laquelle se base nos travaux, voir paragraphe

5.2.1.c), originellement développée par Testud et al. [2001] pour décrire les PDF de

gouttelettes d’eau de pluie. La stabilité de celle-ci dans le cas de nuages de glace est

démontrée par Delanoë et al. [2005] par confrontation avec un grand nombre de mesures

in situ obtenues en régions intertropicales et de moyennes latitudes.

• Deuxièmement, l’algorithme utilise la relation masse-dimension proposée par Brown

and Francis [1995], qui est appliquée à des agrégats de sphères. Delanoë and Hogan

[2010] montrent cependant, par comparaison avec des formes de cristaux plus complexes

(Bullet-Rosette), que l’hypothèse de l’utilisation de sphères est tout à fait raisonnable

dans le cas d’utilisation couplée de mesures radar et lidar.

Il reste toutefois difficile de résumer avec précision le fonctionnement de l’algorithme des

produits opérationnels DARDAR en quelques lignes. Seules quelques informations utiles à
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l’analyse de nos résultats sont détaillées ici, et nous invitons donc le lecteur à se référer aux

articles de Delanoë and Hogan [2008, 2010] pour plus de détails.

Figure 5.25: Similaires aux figures 5.23a-c, pour les produits de l’algorithme DARDAR

La comparaison de nos restitutions avec les résultats de l’algorithme DARDAR constitue

une étape importante dans le processus de comparaison avec des produits officiels, puisqu’ils

sont ceux qui semblent apporter l’information la plus complète et précise en terme de contenu

en glace. En effet, le radar étant plus sensible aux grosses particules et le lidar aux petites

particules, l’algorithme prend l’avantage de ces deux instruments afin de restituer précisément

des contenus en glace dans des intervalles très larges, bien au delà des limites de sensibilité

des mesures radiométriques que nous utilisons. Nous nous attendons donc à ce que DARDAR

rende compte clairement des limites de nos restitutions dues à la saturation de la mesure de

IIR, ce qui n’a pas été observé précédemment.

La figure 5.25a montre que de manière générale l’algorithme DARDAR restitue des valeur

d’IWP plus grande que notre algorithme. Cette tendance s’accentue clairement lorsque DAR-

DAR retrouve des fortes valeurs de contenus en glace (pouvant aller jusqu’à 4 kg.m−2), ce

qui expose une claire limite de nos restitutions au delà de 100 g.m−2. La dispersion aug-

mente également pour les faibles IWP, à cause du manque de sensibilité de nos mesures

radiométriques. Cependant il est encourageant d’observer qu’en dehors de ces extrêmes, et

en nous concentrant plutôt sur les valeurs moyennes d’IWP où se trouvent les maximums

d’occurrence (c’est à dire entre 4 et 64 g.m−2), les résultats des inversions des deux algo-

rithmes restent assez similaires, à un facteur 2 près. La comparaison des figures 5.25b et

5.25c ne semble pas indiquer de signature particulière dans les inversions de DARDAR, qui
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serait due à la présence de nuages d’eau liquide sous-jacents. On retrouve cependant, comme

dans les comparaisons avec CALIOP et IIR, des divergences entre les valeurs de IWP restitués,

expliquées par le fait que les résultats présentés dans la figure 5.25b sont plus représentatifs

de nuages de glace situés en zones intertropicales, et la figure 5.25c de nuages en zone de

moyennes latitudes. Les valeurs d’IWP étant différentes entre les deux figures, il est donc

difficile de juger d’un quelconque impact des couches de nuages d’eau liquide.

Le fait que les deux algorithmes n’utilisent ici ni les même mesures, ni les mêmes modèles

de cristaux, rend toutefois très complexe une analyse précise des résultats. Par exemple,

l’un des inconvénients majeurs de l’utilisation de l’information radar par DARDAR est que

celle-ci se situe en dehors des limites de l’optique géométrique, et est donc plus sensible aux

effets de volumes (et ainsi à la forme de la distribution en taille). Par conséquent, le choix

de la distribution en taille utilisée est crucial pour les restitutions de DARDAR, et est donc

un paramètre critique pour nos comparaisons. Bien que nous ne connaissions a priori pas

dans cette étude les distributions en taille utilisées, il est facile de se convaincre que celles-ci

sont certainement différentes puisque les relations masse-dimensions utilisées par les deux

algorithmes sont différentes. En effet, Baran et al. [2011a] estiment que la relation reliant

la masse de la particule à sa taille pour le modèle d’ensemble de particule utilisé dans notre

algorithme est décrite comme suit :

m = 0.04D1.9, (5.6a)

où m représente la masse (en kg), et D le diamètre moyen (en m), alors que la relation de

Brown and Francis [1995] utilisée par DARDAR s’exprime (dans les mêmes unités) comme :

m = 0.0185D1.9. (5.6b)

Une première approche visant à mieux comprendre les différences entre les deux algorithmes

serait donc d’utiliser la même relation masse-dimension. Néanmoins, ce type de simulations

semble pour l’instant dépasser le cadre de cette étude préliminaire de comparaisons. Nous

nous contenterons donc ici du fait que les IWP retrouvées entre les deux algorithmes restent

parfaitement comparables (à un facteur 2 près) dans la zone de maximum d’occurrences (entre

4 et 64 g.m−2), pour conclure à la cohérence de nos restitutions. Les produits DARDAR nous

aident également à quantifier la limite maximum de restitutions due à la sensibilité des mesures

radiomètrique, qui se situe donc autour de 100 g.m−2.
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5.4.3.d Produits MODIS

Enfin, nos restitutions d’épaisseurs optiques et de rayons effectifs sont comparés aux produits

opérationnels de MODIS (version 5 de l’algorithme). Il serait trop lourd de détailler ici la

méthode utilisée par cet algorithme afin de retrouver les propriétés de nuages d’eau liquide,

c’est pourquoi nous invitons le lecteur à se diriger vers le rapport technique de King et al.

[1998] pour plus d’information à ce sujet. Il est toutefois nécessaire de bien comprendre que

les restitutions de MODIS sont également obtenues à partir d’un couple de canaux visible

et proche-infrarouge en utilisant la méthode développée par Nakajima and King [1990]. Le

choix du couple est effectué en fonction de la surface au dessus de laquelle on se trouve,

ainsi que de la profondeur dans le nuage d’eau à laquelle on désire retrouver le rayon effectif.

En effet, Platnick [2000] a montré que les canaux centrés à 1.64 µm , 2.13 µm et 3.75 µm

sont respectivement plus sensibles à la taille des particules situées à la base, au centre et au

sommet du nuage. Cependant, uniquement les rayons effectifs tirés du canal centré à 2.13 µm

seront utilisés ici, puisque c’est également le canal utilisé pour nos restitutions. L’algorithme

opérationnel de MODIS utilise pour le visible le canal centré à 0.85 µm pour ses inversions

au dessus des mers, ce qui correspond également à celui utilisé dans notre algorithme. Les

résultats de ces comparaisons sont exposés sur les figures 5.26a-c pour l’épaisseur optique, et

sur les figures 5.27a-c pour le rayon effectif.

La figure 5.26a montre que, dans le cas où toutes les scènes sont incluses, les restitutions des

épaisseurs optiques fournies par les deux algorithmes sont très proches. Malgré la dispersion

mais les maximums d’occurrence sont bien centrés sur la première bissectrice. La dispersion

semble également parfaitement répartie des deux cotés de celle-ci, ce qui indique à première

vue qu’aucun biais n’est présent. La comparaison entre les résultats obtenus pour les scènes

sans nuages de glace (figure 5.26b) et avec nuages de glace (figure 5.26c) montre qu’il n’y a

pas de grosse influence de la présence de cirrus au dessus de la couche de nuage liquide low.

La figure 5.27a montre d’assez bonnes similitudes entre les restitutions du rayon effectif,

malgré une dispersion assez importante. Les valeurs retrouvées par l’algorithme de MODIS

semblent de manière générale légèrement plus élevées que les nôtres. La comparaison entre

les figures 5.27b et 5.27c (respectivement sans et avec nuage de glace) montre cette fois que la

présence d’un nuage de glace au dessus de la couche de nuage d’eau liquide low semble avoir

un impact conséquent sur les restitutions du diamètre effectif par l’algorithme opérationnel.
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Figure 5.26: Comparaisons des épaisseurs optiques restituées par l’algorithmes opérationnel de MODIS en

fonction des épaisseurs optiques restituées par notre algorithme le long de toutes les orbites traitées. Ces

comparaisons sont classifiées selon le type de configurations nuageuses au dessus de la couche low : (a) :

toutes les configurations nuageuses ; (b) : en l’absence de nuages de glace uniquement ; (c) : en présence

nuages de glace uniquement.

Figure 5.27: Similaires aux figures 5.26a-c, pour les rayons effectifs.

En effet, la figure 5.27b laisse apparaître de fortes similitudes entre les résultats des deux

algorithmes. Cependant, en cas de présence d’un nuage de glace, la figure 5.27c indique un

biais assez important vers les grosses particules de la part de MODIS. On comprend bien

que la présence d’un tel nuage dans la haute troposphère va contribuer à absorber une partie

du signal à 2.13 µm. L’algorithme de MODIS ne considérant qu’une seule couche nuageuse,

ce dernier va alors attribuer cette absorption au nuage d’eau liquide, et ainsi retrouver des

gouttelettes d’eau plus grosses qu’elles ne le sont.
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5.5 Conclusion

Dans ce chapitre, nous avons présenté un algorithme permettant d’effectuer simultanément des

inversions multi-couches de propriétés de nuages de glace et d’eau liquide. Celui-ci représente

une amélioration de l’algorithme mono-couche introduit dans le chapitre 4. Ce ‘nouvel’ algo-

rithme permet de restituer, à partir de cinq mesures radiométriques situées dans les domaines

visibles, proches infrarouge et infrarouge thermiques, l’IWC d’une couche de nuage de glace,

et l’épaisseur optique et le rayon effectif de gouttelettes de deux couches possibles de nuages

d’eau liquide sous-jacentes. Une étude de contenu en information a montré que cet algorithme

est parfaitement capable de restituer l’ensemble de ces propriétés en cas de simple et de dou-

ble couches, mais qu’en cas de triples couches de l’information pourrait venir à manquer sur

le diamètre effectif des gouttelettes de l’un des nuages liquide.

Notre algorithme a ensuite été testé sous la trace d’une cinquantaine d’orbites de CALIOP

au dessus de l’océan Atlantique, de manière à obtenir une statistique assez fiable permettant

de pouvoir juger de ses performances. Des analyses de densités de probabilité ont montré que

l’algorithme est capable de restituer avec une bonne précision l’ensemble des paramètres du

vecteur d’état, c’est à dire avec des incertitudes raisonnables dans les limites des capacités

des signaux radiométriques. Ces analyses ont également montré que nos restitutions sont

parfaitement robustes aux cas de multi-couches.

Enfin, dans le but d’effectuer une première validation de notre algorithme, les résultats

de celui-ci ont été comparés aux produits de différents algorithmes opérationnels utilisant

des mesures passives et actives. Ces comparaisons ont permis de conclure à la bonne qual-

ité de nos restitutions puisque de très bonnes similitudes ont été simultanément retrouvées

avec les produits d’algorithmes restituant séparément des propriétés de nuages de glace, et

des propriétés de nuages d’eau liquide. Nos résultats de restitution d’IWC sont globalement

similaires à un facteur deux près en comparaison avec l’ensemble des algorithmes. Ceci sem-

ble dans un premier temps être raisonnable du fait que l’on ne maîtrise pas précisément les

différences intrinsèques avec ces derniers, notamment concernant leur description des nuages

de glace. La robustesse aux cas multi-couches des algorithmes opérationnels restituant des

contenus en glace n’a malheureusement pas pu être testée, faute de statistiques suffisantes.

Néanmoins, il a été mis en évidence de possibles faiblesses de l’algorithme de MODIS concer-

nant ses restitutions de rayons effectifs en présence de nuages de glace. Celle-ci témoignent
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donc clairement des avantages à utiliser un algorithme d’inversion multi-couches, grâce à la

description plus complète de la colonne atmosphérique qu’il permet.

En perspective il serait nécessaire d’obtenir des statistiques plus larges afin de pouvoir es-

timer, par l’intermédiaire d’une climatologie plus poussée et d’études plus locales, des incerti-

tudes encore plus précises sur nos restitutions. Des incertitudes fiables sur de tels paramètres

peuvent en effet se montrer extrêmement utiles de manière à contraindre les paramétrisation

de modèles climatiques. Notre algorithme pourrait également être modifié de façon à pou-

voir se détacher de la trace du lidar, et ainsi prendre pleinement avantage de la plus grande

ouverture angulaire que possèdent les instruments radiométriques. Pour ce faire, une resti-

tution de l’altitude et de l’étendue verticale des couches nuageuses pourrait être envisagée

après l’incorporation de mesures plus sensibles à l’absorption gazeuse (par exemple dans des

bandes spécifiques comme l’O2 ou l’H2O), ou encore à travers l’utilisation de mesures de lu-

minances polarisées multi-angulaires (telles que celles de POLDER). Ces dernières pourraient

également apporter de l’information sur une éventuelle couche d’aérosols, qu’il serait alors

possible d’ajouter à l’algorithme.



Conclusion et perspectives

Il est aujourd’hui bien connu que les nuages de glace possèdent un impact radiatif conséquent

sur le système Terre-atmosphère. Cet impact est malheureusement encore de nos jours mal

déterminé, principalement à cause de la forte variabilité de leurs propriétés optiques, micro-

physiques et radiatives, qui implique de mauvaises contraintes dans les modèles climatiques

actuels. C’est pourquoi il est indispensable d’étudier ces nuages, en utilisant notamment

des méthodes permettant d’estimer avec précision la qualité des restitutions de manière à

contraindre au mieux les informations fournies aux modèles climatiques. Au vu de la forte

étendue spatiale des nuages de glace, et notamment des cirrus, l’utilisation de moyens spati-

aux semble la mieux adaptée à leur étude. Des missions telles que l’A-Train se montrent en

effet particulièrement utiles pour une meilleure compréhension des phénomènes climatiques,

entre autre grâce à l’utilisation d’instruments passifs ou actifs comme IIR, MODIS, CALIOP

ou encore CloudSat qui permettent une étude poussée des composants atmosphériques, et

plus particulièrement des nuages. Cette mission possède également l’avantage unique que

tous ces instruments soient en quasi-synchronisations les uns avec les autres, ce qui offre des

possibilités de synergies nouvelles permettant de remonter à des informations beaucoup plus

complètes et précises. C’est donc dans ce cadre que s’est déroulée cette thèse, au cours de

laquelle diverses mesures complémentaires tirées d’instruments de l’A-Train ont été analysées,

et utilisées à travers des algorithmes d’inversions de manière à restituer des propriétés op-

tiques, microphysiques et radiatives de nuages de glace.

Bien que l’utilisation de mesures spatiales soit indispensable à l’étude des nuages de glace,

il restera néanmoins toujours nécessaire de coupler celles-ci à des mesures issues de campagnes

aéroportées. En effet, ces dernières permettent d’apporter une base fiable afin de conforter la

validité des mesures d’instruments spatiaux, ou des restitutions obtenues à partir de celles-ci.

C’est pourquoi des données issues de mesures d’instruments de télédétection ou in situ ont été

utilisées à de nombreuses reprises au fil de cette thèse. Ces données ont été obtenues durant

trois journées dites ‘optimales’ tirées des campagnes aéroportées CIRCLE-2 et Biscay ’08,

qui furent toute deux dédiées à l’étude des cirrus mais également à la validation de mesures
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d’instruments spatiaux tels que IIR ou CALIOP, embarqués à bord du satellite CALIPSO.

Ainsi, durant ces campagnes, des mesures ont été effectuées en quasi-simultanéité sous la

trace de ce satellite, au dessus ou à l’intérieur même de couches de cirrus. L’avion effectuant

les mesures de télédétection embarqua notamment le radiomètre infrarouge CLIMAT-AV, qui

possède des caractéristiques très proches de celles de IIR.

La première étude de cette thèse fut donc dédiée à utiliser une partie de ces données

aéroportées de manière à effectuer une validation des mesures de niveau 1 du radiomètre

infrarouge IIR. Cette étape est en effet indispensable puisqu’une telle validation aéroportée de

IIR n’avait encore jamais été réalisée, et que ce radiomètre constitue un instrument centrale

dans cette thèse de part sa forte sensibilité aux propriétés microphysiques des nuages de

glace. Pour ce faire, les mesures de télédétection effectuées par CLIMAT-AV durant les

trois journées ‘optimales’ de CIRCLE-2 et de Biscay ’08 ont donc été utilisées, de manière

à être directement comparées à celles de IIR. Ces comparaisons se sont alors montrées très

encourageantes, malgré la présence de biais qui ont pu être expliqués par des différences

intrinsèques entre les altitudes et les filtres des deux instruments. Cette analyse des biais

a cependant dû être effectuée le long d’une zone totalement dénuée de nuages à cause de

notre manque de connaissances précises sur les propriétés de ceux-ci. Bien que cette analyse

nous ait tout de même permis de conclure à la validation des mesures de IIR, nous avons

toutefois montré qu’il est beaucoup plus complexe d’analyser ces bais dans des zones qui ne

sont pas parfaitement homogènes. Une autre méthode de validation a donc dû être envisagée

de manière à conforter les résultats de cette étude de validation, et fut mise en place par la

suite.

Une fois les mesures du radiomètre infrarouge IIR validées, celles-ci ont dans un second

temps pu être utilisées de manière à restituer des propriétés de nuages de glace telles que

l’épaisseur optique ou encore le diamètre effectif des cristaux. Pour ce faire, une méthode

variationnelle de type estimation optimale fut utilisée, de façon à pouvoir rendre compte de

manière précise des incertitudes associées aux restitutions. Uniquement les mesures de IIR

situées sous la trace de CALIOP on été considérées afin de permettre une synergie avec les

produits de ce lidar, qui sont nécessaires pour le positionnement précis des couches nuageuses

dans l’algorithme. Nous avons tout d’abord montré à l’aide d’une étude préalable de contenu

en information qu’une bonne restitutions des épaisseurs optiques est a attendre, mais que

cependant les mesures de IIR permettent difficilement d’obtenir une bonne précision pour la
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restitution de diamètres effectifs lorsque ceux-ci sont supérieurs à 40 µm. Ces observations

théoriques ont parfaitement été retrouvées lors des inversions effectuées le long des parcours

correspondant aux trois journées ‘optimales’ de CIRCLE-2 et Biscay ’08. Des comparaisons

de nos restitutions avec des produits issus des instruments in situ présents durant ces cam-

pagnes, ou issus de l’algorithme opérationnel de IIR ont également montré de très bonnes

similitudes, ce qui nous permet de conforter les résultats de notre algorithme d’inversion.

Notre algorithme a également été appliqué de manière identique aux mesures de IIR et de

CLIMAT-AV pour montrer des restitutions globalement identiques. Ceci a donc permis de

conforter très fortement les résultats de la précédente étude de validation des mesures de IIR,

qui n’avait alors pas pu traiter les cas nuageux. Une étude de l’origine des erreurs dans le

modèle direct a cependant montré que différentes considérations prises dans notre algorithme

peuvent avoir un impact important sur la qualité des restitutions, comme par exemple le fait

d’effectuer un choix entre différentes formes de cristaux pristines, ou encore de ne pas restituer

simultanément les propriétés de nuages d’eau liquide sous-jacents.

La dernière partie de cette thèse a donc exposé une modification de cet algorithme dit

‘mono-couche’, effectuée en tenant compte de ces observations. Ainsi, les formes de pristines

ont été remplacées par une paramétrisation basée sur des mélanges de cristaux, et les pro-

priétés de deux couches de nuages d’eau liquide possiblement sous-jacentes aux nuages de

glace sont simultanément restituées. L’ajout de mesures dans les domaines visible et proche

infrarouge fournies par le radiomètre MODIS a tout de même été nécessaire afin d’obtenir

une information plus complète sur les propriétés de ces deux couches liquides. Une étude de

contenu en information a alors montré que notre algorithme ‘multi-couche’ est tout à fait ca-

pable de restituer simultanément avec une très bonne précision l’IWC d’une couche de nuage

de glace et l’épaisseur optique et le rayon effectif de gouttelettes d’au moins une couche de

nuage d’eau liquide. Dans le cas de triples couches une part d’information tendra à manquer

sur le rayon effectif des gouttelettes d’eau d’une des deux couches en phase liquides. Une

étude de cas a également montré que, en présence de nuages d’eau liquide dans la moyenne

troposphère, les restitutions de l’algorithme multi-couche sont en meilleur accord avec les

mesures in situ que celles de l’algorithme mono-couche. Afin de pouvoir juger un peu mieux

des capacités de cet algorithme d’inversion, celui-ci a ensuite été appliqué à des mesures

effectuées le long de deux mois d’orbites complète sous la trace de CALIOP. De manière

générale, l’ensemble des propriétés de chaque couche ont été restituées avec une bonne préci-
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sion, dans les limites des capacité des mesures radiométriques (soit en excluant les nuages trop

fins ou trop épais). Les résultats ont également permis de montrer clairement l’avantage de

l’utilisation de tels algorithmes, notamment à travers l’obtention de densités de probabilités

d’IWC dont chaque intervalle peut être associé à une incertitude précise, ce qui se montre très

utile pour une utilisation optimale dans les modèles climatiques. Enfin, ces restitutions ont

été comparée à des produits issus de différents algorithmes opérationnels fournissant séparé-

ment des propriétés de nuages de glace ou d’eau liquide à partir de mesures actives et passives.

Les résultats de ces comparaisons sont pour l’instant préliminaires puisque des analyses plus

poussées seraient nécessaires afin de tenir compte avec précision des différences entre chacun

des algorithmes. Cependant, nos restitutions d’IWC se trouvent être en accord à un facteur 2

près avec l’ensemble des produits opérationnels, dans les intervalles possédant les meilleures

occurences. Les restitutions des propriétés de nuages d’eau liquide ont également montré des

très bonnes similitudes avec les produits opérationnels, et permettent même de laisser appa-

raître un manque de robustesse de l’algorithme de MODIS en présence de nuages de glace.

Dans l’ensemble, ces comparaisons se sont montrées fortement concluantes pour estimer à la

bonne qualité de nos restitutions, et constituent donc une première validation des résultats

de notre algorithme multi-couche.

Les travaux effectués au cours de cette thèse ont donc montré quelques exemples té-

moignant de l’importance des missions spatiales telles que l’A-Train pour l’étude des nu-

ages de glace. En effet, il a pu être vu que les mesures d’instruments tels que IIR, alliés à

des informations complémentaires et co-localisées fournies par le lidar CALIOP, permettent

de remonter à diverses propriétés optiques, microphysiques ou radiatives de ces nuages. Le

lecteur a également pu s’apercevoir des nombreuses difficultés liées à l’étude des nuages de

glace, principalement dû à la complexité de leurs propriétés microphysiques et optiques. C’est

pourquoi nous avons cherché au fil de ce manuscrit de montrer l’importance de l’utilisation

de méthodes variationnelles dans les algorithmes d’inversions. En effet celles-ci sont non

seulement parfaitement adaptés aux missions spatiales, qui cherchent à restituer un grand

nombre de paramètres à partir de tout types de mesures, mais elles permettent surtout une

étude précise de la qualité des restitutions qui est indispensable pour une paramétrisation

adéquate des modèles climatiques. Enfin, nous avons également cherché à pointer l’importance

d’inversions dites multi-couches qui restent encore aujourd’hui trop rares dans les algorithmes

opérationnelles, et qui peuvent toutefois permettre une meilleur qualité des restitutions des
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propriétés de chaque couche nuageuse présente dans la colonne atmosphérique.

Ainsi, les perpectives directes quant à la suite de ce travail de thèse sont nombreuses. Pre-

mièrement l’algorithme multi-couche présenté dans le dernier chapitre pourrait être appliqué

à un plus grand nombre de cas, de manière à affiner les statistiques et ainsi caractériser avec

une bien meilleure précision la qualité de nos inversions. De telles analyses pourraient égale-

ment permettre une climatologie plus poussée, permettant entre autre des comparaisons plus

précises avec les résultats d’autres algorithmes d’inversion ou avec des résultats de simulations

issues de modèles climatiques. Dans un second temps, des modifications de l’algorithme multi-

couches pourraient être envisagées. Par exemple, l’incorporation de mesures radiométriques

sensibles à l’altitude et à l’étendue verticale des couches nuageuses pourrait permettre de

s’écarter de la trace lidar et ainsi de pouvoir effectuer des inversions sur toute la fauchée

des radiomètres. L’incorporation d’une couche d’aérosol dans l’algorithme pourrait égale-

ment s’avérer utile de manière à compléter notre description de la colonne atmosphérique.

Des informations sur ces couches peuvent par exemple être tirées de mesures de luminances

polarisées multi-angulaires. De telles modifications pourraient ainsi rendre cet algorithme

capable de restituer avec une très bonne précision les propriétés de nuages de glace, puisque

des contraintes optimales seront alors obtenues sur la description des autres composantes

de la colonne atmosphérique. De telles restitutions simultanées de propriétés de différents

composants atmosphériques à partir de mesures radiométriques se révélent cependant ex-

trêmement intéressantes en soit. Ce type d’algorithme semble en effet pouvoir être une voie à

suivre pour le développement de futures algorithmes opérationnels, comme par exemple ceux

qui serviront à traiter les données des instruments de la prochaine mission spatiale EarthCare,

qui aura pour but de comprendre l’impact radiatif des nuages et des aérosols.



Annexe A

Concepts utiles à l’utilisation de codes de transfert

radiatif

Dans cette annexe, les principes du traitement des problèmes de transfert radiatif sont briève-

ment rappelés. Ces rappels peuvent être nécessaire à la compréhension des différentes méth-

odes utilisées tout au long de cette thèse pour de simuler les luminances mesurées par les

instruments spatiaux et aéroportés.

Cette annexe commence donc par un rappel de l’équation de transfert radiatif, ainsi que

de sa forme dans l’hypothèse d’une atmosphère dite plan-parallèle. Ensuite est introduit le

traitement particulier de la fonction de phase dans l’équation de transfert radiatif (telle que

son expansion dans la base des polynômes de Legendre), et quelques méthodes dédiées à sa

résolution. Enfin, dans un dernier temps sont présentés les deux codes de transfert radiatif

utilisés durant cette thèse, qui sont FASDOM et Adding-Doubling.

A.1 Equation générale de transfert radiatif

On rappelle que, comme expliqué dans le paragraphe 1.4 de cette thèse, une variation de

luminance monochromatique Lλ le long d’un chemin optique l peut s’exprimer comme

dLλ = −σextλ Lλdl (A.1)

où σextλ représente le coefficient volumique d’extinction à la longueur d’onde λ. Cette relation

traduit une réduction de la luminance incidente due à des phénomènes de diffusion et/ou

d’absorption dans la couche nuageuse. Le terme de couche atmosphérique est toutefois préféré

à celui de couche nuageuse dans la suite de cette annexe puisque ces phénomènes peuvent aussi

être dues à d’autres composants atmosphériques comme des gaz ou des aérosols. Cependant
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il faut noter que l’équation A.1 n’est valable que dans le cas où l’épaisseur optique de la

couche atmosphérique est faible. En effet, ce cas de figure permet de considérer que les

interactions entre les différentes couches sont négligeables, et ainsi qu’il n’y a aucun apport

de luminance provenant de phénomènes de diffusion ou d’émission existant dans les couches

avoisinantes. Dans le cas où de tels phénomènes se produisent, il est alors nécessaire d’ajouter

une composante à l’équation A.1 de manière à en tenir compte. Cette composante est ce que

l’on appelle la fonction source, notée Sλ. Au final, la variation complète de la luminance le

long d’un chemin optique l est définie comme exprimée dans l’équation A.2. C’est la forme

la plus générale de ce que l’on appelle l’équation de transfert radiatif, exprimée hors de tout

système de coordonnées.

dLλ = σextλ [−Lλ + Jλ] dl (A.2)

A.2 Hypothèse de l’atmosphère plan-parallèle

Afin de résoudre l’équation A.2, la première étape consiste à définir un système de représenta-

tion des couches atmosphériques. Il existe différents types d’approche pour traiter le problème

de transfert radiatif, qui dépendent du nombre de dimensions que l’on souhaite considérer

homogènes. L’une des méthodes les plus employées est celle que l’on appelle l’hypothèse

de l’atmosphère plan parallèle, qui est aujourd’hui extrêmement utilisée dans les codes de

transferts radiatifs grâce à la rapidité de temps de calculs qu’elle permet. Cette méthode

utilise une découpe verticale de l’atmosphère en couches horizontalement infinies, et ne con-

sidère ainsi que les interactions entre des couches de différentes altitudes. C’est ce que l’on

appèle l’hypothèse IPA (Independant Pixel Approximation) ou ICA (Indenpendant Column

Approximation). On peut citer d’autres méthodes telles que le Monte-Carlo qui est utilisé

pour traiter les effets 3D atmosphériques de manière beaucoup plus précise, mais qui est par

conséquent plus lente numériquement [Cornet et al., 2010, Mayer, 2009].

Afin de traiter l’équation A.2 dans le cadre de l’hypothèse plan-parallèle, il est ensuite

nécessaire de lui définir un système de coordonnées. Un système sphérique est habituellement

utilisé dans le cadre de problèmes de transfert radiatif, tel que schématisé dans le figure A.1.

Dans un tel système l’équation A.2 se réécrit de la façon suivante :

cos θ
dLλ(z; θ, φ)

dz
= σextλ [−Lλ(z; θ, φ) + Jλ(z; θ, φ)]. (A.3)
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Figure A.1: Schématisation en coordonnée sphérique d’un trajet optique unitaire dl entre deux couches

atmosphériques

En utilisant le fait que dτλ = σextλ dz et en posant µ = cos θ, on obtient l’équation de transfert

radiatif usuelle pour une luminance descendante dans l’hypothèse d’une atmosphère plan-

parallèle, telle que présentée dans l’équation A.4. τλ représente l’épaisseur optique d’extinction

de la couche à une longueur d’onde λ, telle que présentée dans le paragraphe 1.4.1.

µ
dLλ(τλ; θ, φ)

dτ
= Lλ(τλ; θ, φ)− Jλ(τλ; θ, φ) (A.4)

La fonction source Jλ, qui on le rappelle est caractéristique de la présence d’absorption et de

diffusion dans les couches voisines, peut être décomposée comme la somme de deux termes

caractéristiques de ces phénomènes. Le premier est la fonction de source d’émission J
(emis)
λ

telle que :

J
(emis)
λ = [1−$λ(τλ)]B(τλ) , (A.5a)

où $λ et B(τλ) représentent respectivement l’albédo de diffusion simple et la fonction de

Planck à une longueur d’onde λ. Le second est la fonction source de diffusion J (diff)
λ , définie

comme :

J
(diff)
λ =

$λ(τλ)

4π

∫ +1

−1

∫ 2π

0

p(τλ;µ, φ, µ
′, φ′)L(τλ;µ

′, φ′)dµ′dφ′

+
$λ(τλ)

4π
p(τλ;µ, φ, µ0, φ0)Es exp(−τλ/µ0) ,

(A.5b)

où p(τλ;µ, φ, µ′, φ′) est la fonction de phase entre les angles (µ, φ) et (µ′, φ′), et Es la quantité

d’éclairement solaire provenant d’une direction (µ0, φ0). On remarque que le premier terme de

l’équation A.5b est caractéristique de la présence de diffusions multiples dans le milieu, alors

que le second est représentatif de la diffusion directe de l’éclairement provenant du Soleil.
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Au final, on retrouve que le problème du transfert radiatif est totalement dépendant des

propriétés optiques et radiatives telles que décrites dans le paragraphe 1.4, soit l’épaisseur

optique (ou par conséquent le coefficient d’extinction volumique), l’albédo de diffusion simple,

et la fonction de phase.

Cependant, même dans l’hypothèse plan-parallèle la résolution de l’équation de transfert

radiatif reste impossible de manière analytique, due au nombre important de variables et à la

complexité des paramètres que la compose. Sa résolution peut tout de même être approchée

à l’aide de différentes méthodes (souvent adaptées pour un traitement numérique), dont par

exemple les ordonnées discrètes et l’adding-doubling, qui sont présentées dans le paragraphe

suivant.

A.3 Méthodes de résolutions de l’équation de transfert

radiatif

Le traitement numérique du problème de transfert radiatif dans une atmosphère diffusante

et absorbante telle que présenté dans le paragraphe A.2 est fort complexe. Cette complexité

est en grande partie causée par la continuité des équations, et en particulier des termes

caractérisant les phénomènes de diffusion, qu’il est indispensable de discrétiser de manière

précise et efficace. Ce paragraphe introduit deux méthodes servant à aider à la résolution de

l’équation de transfert radiatif, et qui sont utilisées dans cette thèse. La présentation de ces

méthodes nécessite néanmoins une description préalable de la manière dont la fonction de

phase est généralement traitée dans les problèmes de transfert radiatif.

A.3.1 Traitement de la fonction de phase

La fonction de phase est un paramètre continu qu’il est nécessaire de discrétiser dans le but

de simplifier le traitement de l’équation A.4. Pour ce faire, l’utilisation de polynômes de

Legendre se montre d’une grande efficacité afin de former une nouvelle base pour la fonction

de phase. Nous définissons donc celle-ci comme une somme de ces polynômes de la manière
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suivante :

p(cos Θ) =
N∑
l=0

βlPl(cos Θ) , (A.6)

où Θ représente l’angle de diffusion (soit entre les directions (µ, φ) et (µ′, φ′)), et βl le coefficient

d’expansion du polynôme. Ce dernier est se définie comme :

βl =
2l + 1

2

∫ +1

−1

p(cos Θ)Pl(cos Θ) d(cos Θ) . (A.7)

On appelle gl = βl
2l+1

le moment de la fonction du polynôme de Legendre développé à l’ordre

l. On remarque qu’à l’ordre 0, on retrouve que g0 = 1 due à la normalisation de la fonction

de phase exprimée dans le paragraphe 1.4.2. A l’ordre 1, on retrouve que :

g1 =
β1

3
=

1

2

∫ +1

−1

p(cos Θ) cos Θ d(cos Θ) , (A.8)

ce qui n’est d’autre que le facteur d’asymétrie définit dans l’équation 1.8.

De manière générale, on adapte le nombre d’ordres considérés dans le développement

en polynômes de Legendre en fonction de la précision souhaitée et de la complexité de la

fonction de phase. Par exemple, certaines configurations de particules comme l’exemple

des cristaux hexagonaux pour les cirrus vont laisser apparaitre des pics secondaires sur la

fonction de phase dans le domaine visible. Dans ce cas l’utilisation d’un nombre important

d’ordres est nécessaire à une transcription correcte de la fonction de phase dans la base des

polynômes de Legendre. Par contre, ces phénomènes sont beaucoup moins présents dans

l’infrarouge, où la fonction de phase est relativement lisse, avec une faible pointe de diffusion

avant. Dans ce cas il est possible d’approximer celle-ci, en se servant des premiers moments des

polynômes de Legendre. Une approximation fortement utilisée est celle développée par Henyey

and Greenstein [1940] qui caractérise la fonction de phase comme fonction du coefficient

d’asymétrie et de l’angle de diffusion, comme présenté dans l’équation A.9.

pHG(cos Θ) =
1− g2

1

(1 + g2
1 − 2g1 cos Θ)3/2

(A.9)

En développant l’équation A.9 dans la base définie par les polynômes de Legendre, on retrouve

que :

pHG(cos Θ) =
N∑
l=0

(2l + 1)gl1Pl(cos Θ). (A.10)
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On remarque que l’utilisation de la formulation de Henyey-Greenstein facilite fortement le

calcul de la fonction de phase puisque le coefficient d’expansion est directement remplacé par

(2l + 1)gl1, ce qui augmente également le gain de temps pour les calculs numériques.

A.3.2 Méthode des ordonnées discrètes

En utilisant le développement de la fonction de phase en polynôme de Legendre, ainsi qu’un

développement de la composante azimutale de la luminance en série de cosinus de Fourier

telle que :

L(τ ;µ, φ) =
N∑
m=0

Lm(τ ;µ) cos[m(φ− φ0)] , (A.11)

il est alors possible de transformer l’équation A.4 en la forme développée suivante (l’indice λ

est omis pour plus de clarté) :

µ
dLm(τ ; θ)

dτ
= Lm(τ ;µ)− $(τ)

4π
pm(τ ;µ;µ0)Es exp[

τ

µ0

]

−$(τ)

2

∫ +1

−1

pm(τ ;µ, µ′)Lm(τ ;µ′)dµ′ − (1−$(τ))B(τ) ,

(A.12)

où pm(τ ;µ, µ′) représente l’expansion des polynômes de Legendre en suivant le théorème

d’addition des harmoniques sphériques.

La méthode d’ordonnée discrète, développée par Chandrasekhar [1960], est basée sur la

résolution de l’équation A.12. Pour ce faire, la dernière étape consiste à discrétiser l’intégrale

sur l’angle µ dans la partie de l’équation décrivant la diffusion multiple. Ainsi, cette intégrale

est développée en utilisant la formulation de la quadrature de Gauss, soit∫ +1

−1

pm(τ ;µ, µ′)Lm(τ, µ′)dµ′ =
n∑

i=−n
aip

m(τ ;µ, µi)L
m(τ, µi) , (A.13)

où ai sont les fonctions poids de la quadrature de Gauss, et µi ses angles discrétisés, qui

correspondent aux zéros des polynômes de Legendre. La figure A.2 illustre cette discrétisation

de l’angle µ. Celle-ci n’est effectuée que le long d’une seule direction puisque l’angle φ est traité

par la série en cosinus de Fourier. Au final, on se retrouve avec une discrétisation complète

de l’équation de transfert radiatif qu’il est possible de résoudre. Le nombre de µi considérés

doit donc être déterminé en fonction de l’anisotropie du milieu. Si le milieu est fortement
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Figure A.2: Discrétisation de l’angle µ par la quadrature de gauss.

isotrope, quelque angles suffisent à décrire la luminance pour un angle quelconque. Dans le

cas contraire, il est nécessaire de fortement discrétiser Lm dans sa direction θ pour en obtenir

une représentation fiable. De nombreux codes de transfert radiatifs utilisent aujourd’hui

cette méthode, dont le code DISORT (DIScrete Ordinates Radiative Tranfer) développé par

Stamnes et al. [1988] qui est utilisé dans cette thèse.

A.3.3 Méthode de l’adding-doubling

La méthode adding est une méthode de résolution de l’équation de transfert radiatif dévelop-

pée dans le cadre des atmosphères diffusantes par van de Hulst [1963]. Celle-ci est basé sur

un développement de la luminance en fonction de la transmission totale et de la réflexion de

couches atmosphériques, qui sont toujours placées dans l’hypothèse plan-parallèle.

Pour comprendre le fonctionnement de cette méthode il est nécessaire de rappeler les

propriétés de réflexions et de transmissions d’une couche atmosphérique. Considérons donc

une couche atmosphérique homogène d’épaisseur optique quelconque τ . Cette couche est
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éclairée en son sommet par une luminance appelée Lentree,sommet et à sa base par une luminance

appelée Lentree,base. Une partie de l’éclairement entrant par le sommet est réfléchie en suivant la

fonction de réflexion R, et une autre partie est transmise en suivant la fonction de transmission

T . De même, la luminance incidente par le bas de la couche est réfléchie en suivant R′ et est

transmise en suivant T ′. On appelle respectivement Lsortie,sommet et Lsortie,base les luminances

sortantes au sommet et à la base de la couche. La figure A.3 schématise ce processus.

Lentrée,sommet(µ’,Φ’) 

Lentrée,base(µ’,Φ’) 

sommet 

base 

Lsortie,sommet(µ,Φ) Lsortie,sommet(µ,Φ) 

Lsortie,baset(µ,Φ) Lsortie,baset(µ,Φ) 

T (µ,Φ; µ’,Φ’) 

T’(µ,Φ; µ’,Φ’) R(µ,Φ; µ’,Φ’) 

R’(µ,Φ; µ’,Φ’) 

Figure A.3: Schématisation des phénomènes de reflexion et de transmission dans une couche atmosphérique

pour une luminance incidente au sommet et à la base de celle-ci.

Les luminances réfléchies et transmises sont ainsi reliées aux luminances incidentes par les

formules suivantes :

Lsortie,sommet(µ, φ) =
1

π

∫ 2π

0

∫ 1

0

R(µ, φ;µ′, φ′)Lentree,sommet(µ
′, φ′)µ′dµ′dφ′

+
1

π

∫ 2π

0

∫ 1

0

T ′(µ, φ;µ′, φ′)Lentree,base(µ
′, φ′)µ′dµ′dφ′

(A.14a)

et

Lsortie,base(µ, φ) =
1

π

∫ 2π

0

∫ 1

0

T (µ, φ;µ′, φ′)Lentree,sommet(µ
′, φ′)µ′dµ′dφ′

+
1

π

∫ 2π

0

∫ 1

0

R′(µ, φ;µ′, φ′)Lentree,base(µ
′, φ′)µ′dµ′dφ′

(A.14b)

Il est alors possible de déterminer la luminance au sommet et à la base d’une couche at-

mosphérique uniquement à partir des fonctions de réflexion et de transmission totale. La
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méthode adding propose d’étendre ce protocole en l’appliquant à de multiples couches at-

mosphériques. La figure A.4 illustre le fonctionnement de cette méthode pour deux couches

d’épaisseur optique τ1 et τ2. On y remarque que les fonctions de réflexion R12 et de trans-

mission T12 pour l’ensemble des deux couches sont composées d’une somme de combinaisons

entre les fonctions de transmissions et de réflexions de chaque couche séparée. Ce processus

est généralisable quel que soit le nombre de couches, de manière à permettre un calcul des

luminances sortantes. Il faut noter que la surface est traitée comme une couche de très forte

épaisseur optique.

Couche	  1	  

Couche	  2	  

Es 

T1T2 T1R2R’1T2 

R1 T1R2T’1 T1R2R’1R2T’1 

τ2	  

τ1	  

τ1+	  τ2	  	  
	  

R12 = + + + … 

+ … + T12 = 

Figure A.4: Schématisation du fonctionnement de la méthode Adding pour deux couches d’épaisseurs

optiques τ1 et τ2.

Le problème de cette méthode est néanmoins qu’il faut posséder une connaissance précise

des fonctions de transmission totale et de réflexion de chaque couche atmosphérique, et que

le calcul de ces fonctions peut se révéler fort complexe dans le cas de diffusions multiples.

La méthode doubling [Hansen, 1971b, Hovenier, 1971] peut alors être employée de manière à

faciliter ces calculs.

Cette méthode est en fait un cas particulier de l’adding. Elle propose de partir d’une sous-

couche d’épaisseur optique très faible (par exemple τ ∼ 10−5) de façon à pouvoir y calculer

des fonctions de transmission et de réflexion dans le cas particulier de la diffusion simple.
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Ceci permet de simplifier ces fonctions en les rendant directement dépendantes de l’albédo

de diffusion simple, et de la fonction de phase de la couche, comme le montre les équations

A.15a and A.15b.

R(µ, φ;µ0, φ0) =
$τ

4µµ0

P (µ, φ;−µ0, φ0) (A.15a)

T (µ, φ;µ0, φ0) =
$τ

4µµ0

P (−µ, φ;−µ0, φ0) (A.15b)

La méthode consiste ensuite à doubler l’épaisseur optique de la couche en lui accolant une

seconde sous couche de propriétés parfaitement identiques. Les fonctions de réflexion et de

diffusion de ces deux sous couches sont donc également identiques, ce qui permet de calculer

ces fonctions pour la couche totale d’épaisseur optique 2τ en utilisant le protocole présenté

pour l’adding. Il suffit alors de répéter de processus autant de fois que nécessaire de manière à

obtenir les fonctions de transmission et de réflexion d’une couche d’épaisseur optique désirée.

Cette méthode doit ensuite être appliquée à chaque couche atmosphérique considérée dans la

méthode adding. L’utilisation couplée de ces deux méthodes représente ce que l’on appelle

l’adding-doubling.

Une application numérique de cette méthode fut développée par de Haan et al. [1987]. La

résolution de l’équation de transfert radiatif pour la méthode d’adding doubling est ensuite

fortement similaire à celle des ordonnées discrètes. Un avantage de cette méthode est qu’elle

permet une utilisation claire des phénomènes de polarisation.

A.4 Traitement des gaz atmosphériques

Il est clair que les mesures instrumentales telles que celles de radiomètres ne sont en général pas

monochromatiques, et qu’il est donc nécessaire d’intégrer l’équation A.4 le long du spectre

d’intervalle ∆λ défini par la fonction filtre fλ de l’instrument. Or, comme en témoigne la

figure A.5, le spectre de transmission des gaz atmosphériques est fortement complexe, et

peut extrêmement varier dans un intervalle spectral court. C’est pour cette raison qu’il est

nécessaire de décrire avec précision l’impact de la transmission gazeuse dans des intervalles

spectraux donnés, telles que ceux décrits par les filtres interférométriques des instruments.

Une telle intégration du spectre de transmission est possible, grâce à ce qui est appelée la

méthode line-by-line [Scott, 1974]. Une base de donnée spectroscopique extrêmement com-
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Figure A.5: Spectre montrant la transmission atmosphérique dans la fenêtre atmosphérique

plète a aujourd’hui été développée pour un calcul des propriétés gazeuses de façon très précise

[Rothman et al., 2009]. Cependant ce type de calcul est très couteux en temps, et est ainsi

bien souvent non adapté aux besoins lorsque l’on désire par exemple inverser des propriétés

atmosphériques en utilisant les équations de transfert radiatif.

Il existe une approximation de cette méthode, appelée correlated-k distribution [Lacis and

Oinas, 1991] qui permet d’effectuer un calcul de transmission moyenne le long d’un intervalle

spectral, sans passer par un processus d’intégration rigoureux.

De manière générale, la transmission moyenne calculée pour un instrument possédant

une fonction filtre normalisée fλ, sur un intervalle spectrale ∆λ, et pour un gaz de densité

surfacique u (en g.cm−2) est définie comme :

T∆λ(u) =
1

∆λ

∫
∆λ

exp[−kλu]dλ . (A.16)

où kλ représente la section efficace massique d’absorption à la longueur d’onde λ, également

appelée coefficient d’absorption (en cm2.g−1). L’approximation provient ensuite du passage

de cette intégration sur la longueur d’onde à une intégration sur le coefficient d’absorption

k, et de la discrétisation de cette intégration en une somme de Nk coefficients ki d’intervalles

∆ki, telle que :

T∆λ(u) =

Nk∑
i=1

ai exp[−kiu] , (A.17a)
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avec ai qui représente le poids de l’intervalle ki ±∆ki sur l’intervalle ∆k, soit

ai =

∫
∆λ
δi,λfλdλ∫

∆λ
fλdλ

avec δi,λ =

{
1 si ki −∆ki < kλ < ki + ∆ki

0 sinon.
(A.17b)

Un calcul de transfert radiatif doit ensuite être effectué pour chaque ki, et la luminance

finale est donnée par :

L∆λ =

Nk∑
i=1

aiLλi . (A.18)

A.5 Utilisation de codes de transfert radiatif

Ce paragraphe décrit brièvement les codes de transfert radiatif utilisés durant cette thèse,

ainsi que leurs configurations techniques principales. Le code FASDOM est utilisé de manière

à simuler les luminances montantes infrarouges, alors que le code Adding-doubling est utilisé

pour simuler les luminances montantes des canaux visibles et proche infrarouge. L’utilisation

de l’adding-doubling dans ces canaux permet la possible incorporation d’information polarisée

dans le code d’inversion présenté.

A.5.1 FASDOM

Le code de transfert radiatif FASDOM (FASt Discrete Ordinates Method) a été développé par

Dubuisson et al. [2005] afin de permettre la simulation des luminances montantes mesurées

dans les trois canaux du radiomètre infrarouge IIR. Ce code utilise la méthode des ordonnées

discrètes décrite dans le paragraphe A.3.2 afin de résoudre l’équation de transfert radiatif

dans une atmosphère absorbante et diffusante, par l’intermédiaire du code DISORT (DIS-

crete Ordinates Radiative Tranfer) [Stamnes et al., 1988]. FASDOM permet également de

traiter précisément les phénomènes d’absorption et d’émission gazeuses atmosphériques grâce

à l’utilisation d’une méthode de correlated k-distribution, telle que présentée dans le para-

graphe précédent.

Le code FASDOM utilise l’hypothèse de l’atmosphère plan-parallele, soit une découpe de

l’atmosphère en un nombre N de couches atmosphériques (voir paragraphe A.2). Au cours

de cette thèse FASDOM est configuré pour traiter des couches de 1 km d’épaisseur, qui sont
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elles même découpées en sous-couches de 100 m d’épaisseur en présence de nuages afin de

permettre une meilleure précision. La figure A.6 illustre une schématisation d’une coupe

atmosphérique comme traitée par FASDOM dans cette étude. Un profil de pression P , de

1 km 

100 m 

(Pi-1, Ti-1, ui-1) 

(Pi, Ti, ui-1) 

(P0, T0, u0) 

(PN, TN, uN) 

(P1, T1, u1) 
(τ1, ϖ1, g1) 

(τi, ϖi, gi) 

(τi+1, ϖi+1, gi+1) 

(τN, ϖN, gN) 

(Pi+1, Ti+1, ui+1) 

(PN-1, TN-1, uN-1) 

Altitude 

Surface 

Figure A.6: Schématisation du profile atmosphérique utilisé dans le code FASDOM

température T et de quantité de gaz u est utilisé pour définir les limites de couches. A

l’intérieur de celles-ci, les propriétés gazeuses et nuageuses sont définie grâce à l’épaisseur

optique τ , l’albédo de diffusion simple $, et le paramètre d’asymétrie g. FASDOM n’est

ici utilisé que pour simuler les luminances mesurées par le radiomètre IIR ou CLIMAT-AV,

situées dans l’infrarouge thermique. Les fonctions de phases nuageuses étant lisses dans cette

intervalle spectrale, l’utilisation de fonctions de phases de type Henyey-Greenstein, telles que

présentées est possible (voir paragraphe A.3). Les phénomènes de diffusions ne seront donc

caractérisés que par le premier moment de la fonction de phase dans la base des polynômes

de Legendre, soit le facteur d’asymétrie. FASDOM est également configuré afin de traiter

les gaz atmosphériques telles que la vapeur d’eau, l’ozone, ainsi que différents gaz homogènes

à effet de serre (CO2, CH4 et NO2). La base de donnée HITRAN-2000 est utilisée afin de

renseigner sur les propriétés d’absorption de ces gaz. Par comparaison avec une technique

de line-by-line, Dubuisson et al. [2005] considèrent la précision de FASDOM en équivalence

température de brillance comme étant meilleure que 0.3K.
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A.5.2 Adding-Doubling

Ce code utilise, comme son nom l’indique, la méthode Adding-Doubling présentée dans le

paragraphe A.3.3, développée par de Haan et al. [1987]. Il est utilisé dans cette thèse pour

simuler les luminances montantes mesurées par MODIS dans les domaines visible et proche-

infrarouge. Les phénomènes d’absorption gazeuse sont retranscrits en couplant l’adding-

doubling à une méthode de correlated k-distribution.

Dans le cadre de cette thèse, le code Adding-Doubling est configuré de manière à traiter

une atmosphère pouvant contenir trois couches nuageuses (un nuage de glace et deux nuages

d’eau liquide), comme le montre la schématisation présentée sur la figure A.7. La position des

couches est directement donnée grâce aux positions du nuage. Chacune d’entre elle est définie

par une épaisseur optique, un albédo de diffusion simple, ainsi qu’une fonction de phase pour

les couches nuageuses. Le code Adding-Doubling est configuré pour traiter les effets des gaz

tels que la vapeur d’eau, l’ozone et quelques gaz uniformes à effet de serre (CH4, le CO2 et le

NO2), dont les quantités sont fournies pour chaque couche. Les propriétés gazeuses utilisées

pour la méthode de correlated k-distribution sont issues de tables précisément pré-calculées

par Kratz dans les intervalles des canaux MODIS [Baum et al., 2000, Kratz, 1995].

Ptop= 0 

(τ1, ϖ1, p1) ; u1 

Pcirrus,sommet 

Altitude 

Surface 

cirrus 

nuage moyen liquide 

nuage bas liquide (τ2, ϖ2, p2) ; u2 

(τ3, ϖ3, p3) ; u3 

(τ4, ϖ4, p4) ; u4 

(τ5, ϖ5, p5) ; u5 

(τ6, ϖ6, p6) ; u6 

(τ7, ϖ7, p7) ; u7 

Pcirrus,base 

Pmoyen,sommet 

Pmoyen,base 

Pbas,sommet 

Pbas,base 

P0 

Figure A.7: Schématisation du profile atmosphérique utilisé dans le code Adding-Doubling
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Abstract:

In the frame of validation of the spatial observations from the radiometer IIR on board CALIPSO,
the two airborne campaigns Cirrus Cloud Experiment (CIRCLE)-2 and Biscay ‘08 took place in 2007
and 2008 in the western part of France, over the Atlantic Ocean. During these experiments, remote
sensing measurements were made over cirrus clouds, right under the track of Cloud–Aerosol Lidar
and Infrared Pathfinder Satellite Observations (CALIPSO) in space and time collocation. For this
purpose, a Falcon-20 aircraft was equipped with the Lidar pour l’Etude des Interactions Aérosols
Nuages Dynamique Rayonnement et du Cycle de l’Eau (LEANDRE)-New Generation (NG) and the
thermal infrared radiometer Conveyable Low-Noise Infrared Radiometer for Measurements of Atmo-
sphere and Ground Surface Targets (CLIMAT)-Airborne Version (AV), whose spectral characteristics
are strongly similar to those of the infrared imaging radiometer (IIR). In situ measurements were
also taken in cirrus clouds during CIRCLE-2. After comparisons, consistent agreements are found
between brightness temperatures measured by CLIMAT-AV and IIR. However, deviations in the
brightness temperature measurements are still observed, mainly in the 8.6-µm channels. Simulations
using a radiative transfer code are performed along a perfectly clear-sky area to show that these dis-
similarities are inherent in slight differences between the spectral channels of both radiometers, and
in differences between their altitudes. Cloudy and imperfectly clear areas are found to be harder to
interpret, but the measurements are still coherent by taking into account experimental uncertainties.
In the end, IIR measurements can be validated unambiguously.
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