N°ordre : 41878
Université de Lille 1 Sciences et Technologies

Mémoire présenté par
Céline Cornet

pour 'obtention de :

L’Habilitation a Diriger des Recherches

Transfert radiatif dans une atmosphere
tridimensionnelle : modélisation et applications

en télédétection

Présentée et soutenue publiquement le 30 novembre 2015

Composition du Jury

Nadine Chaumerliac  Directrice de Recherche, LaMP, Université Blaise Pascal
Anthony B. Davis Senior Scientist, Jet Propulsion Laboratory/NASA, Pasadena
Jacques Pelon Directeur de Recherche, LATMOS/IPSL, Paris

Philippe Dubuisson Professeur, LOA, Université de Lille
Frédéric Parol Professeur, LOA, Université de Lille
Valery Shcherbakov Professeur, LaMP, IUT allier

Claudia Stubenrauch Directrice de Recherche, LMD/IPSL, Paris

Laboratoire d’'Optique Atmosphérique
UFR de Physique
Université Lille 1, Sciences et Technologies
59655 Villeneuve d’Ascq, FRANCE

Rapportrice
Rapporteur
Rapporteur

Examinateur
Examinateur
Examinateur
Examinatrice






Remerciements

Les travaux de recherche effectués au cours de ces douze derniéres années et présentés
dans ce document d’habilitation a diriger des recherches n’auraient pu aboutir sans l'aide et la
contribution de nombreuses personnes que je tiens a remercier.

Tout a commencé au Laboratoire de Météorologie Physique ou j’ai eu la chance d’effectuer
ma these sous la direction de Harumi Isaka et Bernard Guillemet. J’ai alors partagé mon bureau
avec Frédéric Szczap, ce qui a permis d’initier une étroite collaboration qui perdure aujourd’hui
et je I'espére encore pour longtemps. Je tiens aussi a remercier Nadine Chaumerliac qui était
alors directrice du Laboratoire et qui m’a fait le plaisir d’accepter d’étre rapportrice de ce
document. Je remercie aussi Olivier Jourdan, Yahya Gour et Valery Scherbakov de I'IUT de
Montlucon avec qui c’est toujours un plaisir de travailler.

J'ai ensuite effectué une année d’ATER au Laboratoire d’Optique Atmosphérique, ou j’ai été
trées bien accueillie, en particulier par Jean-Claude Buriez et Jérome Riédi mais aussi par
I'ensemble de I'équipe nuage. J'ai ensuite eu la chance de partir une année en séjour post-
doctorale au Jet Propulsion Laboratory a Pasadena, ou j'ai pu travailler et étre former a a grande
satisfaction par l'un des pionniers du transfert radiatif atmosphérique tridimensionnel, Roger

Davies.

Depuis 2005, date a laquelle je suis devenu maitre de conférence au Laboratoire d’Optique
Atmosphérique, j'ai eu I'occasion de travailler dans une atmosphere plaisante et stimulante. J’en
remercie vivement, les directeurs Didier Tanré et Frédéric Parol et mes collegues Laurent C-
Labonnote, Philippe Dubuisson, Nicolas Ferlay, Frédéric Parol, Fanny Peers, Jérome Riédi,
Francgois Thieuleux, Claudine Vanbauce et Fabien Waquet avec qui j'ai eu 'occasion de publier
des articles que j'espére intéressants. En tant qu’enseignante-chercheur, je suis aussi tres
redevable aux étudiants que j'ai co-encadrés et qui permettent de mener a bien de nombreuses
études : Shan Zeng, Thomas Fauchez, Guillaume Merlin, Cyrille Fotsing Talla.

Ces travaux m’ont aussi amené a développer des collaborations avec des chercheurs
extérieurs au LOA. Je remercie donc Alexander Kokhanovky de I'Université de Breme ; Claudia
Emde du DLR; Zhibo Zhang de I'Université du Maryland et bien évidemment Anthony Davis
actuellement au JPL avec qui, nous avons souvent échangé et qui m’a fait I'honneur d’étre

rapporteur de mon HDR.

Je remercie aussi vivement tous mes collegues du LOA qui nous permettent de travailler

efficacement, en particulier Marie-Lyse Liévin et Anne Priem, ainsi que I'indispensable Isabelle



Favier. Je remercie tous les spécialistes informatique du labo qui nous apportent une aide
précieuse, Christine Deroo, Romain DeFilippi, Fabrice Ducos, Francois Thieuleux et Jean-Marc
Nicolas ainsi que tout I’équipe technique ancienne et présente qui contribue au développement
des instruments et en particulier d’OSIRIS, Frédérique Auriol, Christian Verwaerde, Jean-Yves

Balois, Cyril Delegove, Rodrigue Loisil et Maxime Catalfamo.

Je ne pourrai pas passer sous silence, 'ambiance trés agréable qui regne au LOA, qui fait
que chaque matin, c’est un réel plaisir d’y venir. Je remercie donc, dans le désordre, Freddy,
I[sabelle (mon coach), Fanny, Laurent, Suzanne, Guillaume, Philippe, Hervé, Olivier, JC, Fabien, les
trois Nicos, Bahi, Yevgeny, Jean-Marc, Francois, Fred, Marie pour les cafés, le repas du RU, les
séances de bad et de yoga.

Je remercie aussi bien évidemment Pascal et Colin qui me supporte au quotidien et qui ont

collaboré par leur soutien a la réalisation des différents travaux présentés dans ce manuscrit.

Pour finir, ils ont contribué a ce manuscrit en I'évaluant et en m’apportant leurs
suggestions et questions éclairées lors de la soutenance, je remercie vivement les membres de
mon jury qui m’ont fait 'honneur d’accepter d'y participer. Je remercie donc Nadine
Chaumerliac, Anthony Davis, Jacques Pelon, Frédéric Parol, Claudia StubenRauch, Valery
Scherbakov et en particulier Philippe Dubuisson, mon garant qui a joué pleinement son réle de

conseiller.



Table des matieres

INtrodUCtion GENETALE........ccuiiiiiiiieiie ettt ettt be e et eebeeenbeesaeenbaens 1
Partie 1: Modélisation du transfert radiatif dans une atmosphere tridimensionnelle................. 9
1.1. Transfert radiatif dans ’atmoSPhere..........ccceevieiiienieniieiieee e 10
1.1.1. Formulation scalaire (non polarisée) de 1’équation de transfert radiatif ............. 10
1.1.2. Transfert radiatif polarisé : approche vectorielle ............ccoeveeriiiiieniiienienieenen. 12
1.1.3.  Modele tridimensionnel...........cooirieriiriiriinieieeiereeeese e 15

1.2. Méthodes de Monte-Carlo appliquées au transfert radiatif : le modéle 3DMCPOL. 16

1.2.1. Schéma @ENneral..........ccocoiiiiiiiiiiiiciee et e 16
1.2.2.  Source solaire ou thermMiqUe..........ccceerieeiiienieeiieeie et eeees 20
1.2.3. Prise en compte de la diffusion et de I’état de polarisation.............ccceevvervenennee. 22
1.2.4.  Absorption par les gaz atmoSPhEriquUESs...........cceveerireriieniieriienieeieeeie e 22
1.2.5. Me¢éthodes de réduction de Variance ...........coeeevueeierienienienienieee e 24
1.2.6. Développement d’un code LIDAR : ....c.cooiiiiiiiiiiieeeeeee e 26
1.2.7. Applications spécifiques au code de Monte-Carlo..........ccoeeeeriernieniieneenneenen. 28
1.3. Intercomparaisons et validation de 3DMCPOL .........cccccooiiriieiiiniieieeieeeeeeeeen 29
1.3.1.  Validation de 3DMCPOL dans 1a Visible..........ccccevieveriiniiniiiiiniineeienieene, 29
1.3.2. Validation dans I’infrarouge thermique ............cccoeeueerieeiiieniieeiieie e 37
L4, CONCIUSION ..ottt et sttt sttt st sae e ae s 38

Partie 2: Evaluation des effets de I’hétérogénéité des nuages sur les quantités radiatives

mesurées et Sur les parametres reStItUES ......ccueeruieriieiiieiie ettt ettt 41
2.1.  Comparaison des produits nuageux restitué¢s par POLDER et MODIS ..................... 42
2.1.1. Comparaison des couvertures nuageuses POLDER et MODIS.......................... 43
2.1.2. Comparaisons des épaisseurs optiques POLDER et MODIS .........ccccccovvenenne. 45

2.2.  Evaluation des effets de I’hétérogénéité des nuages ..........ceecveereeeeiienieeiienieeeieenee. 50
2.2.1. Génération de champ nuageux tridimensionnel ...........cccceeceeveevienienenneneeneenne. 51
2.2.2. Cas du Radiométre POLDER/PARASOL .....ccccoooiiiiniiiiiniiieieeeee e 53

2.2.3. Cas du radiometre IIR/CALIPSO ... eeeeeeeeeees 62



2.3 CONCIUSION . eeeennnenennnnnnn 71

Partie 3: Vers le développement de méthodes d’inversion de structures nuageuses hétérogénes

.................................................................................................................................................. 73
3.1. Restitution par réseaux de neurones de parameétres nuageux a 1’aide des mesures
multispectrales et Multi-€Chelles .........c.oooiiiiiiiiiiii e 74

3.1.1. Procédure de restitution mise en place..........cccceeeiieriiiniiiiieniieiecie e 74
3.1.2. Cas test a partir de mesures réelles du radiometre MODIS ..............cccceee. 80
3.2.  Stéréographie et modélisation 3D du TR ........cccooiiiiiiiiiiiiiicee e, 84
3.3 CONCIUSION ...ttt ettt st be et eatesaeeaeeanens 89

CONCIUSION €t PETSPECLIVES ..uvvieuiieiiieniieeiieeiieeteetteeteettestteesseessreeseessseenseessseeseessseenseesssesnsens 91

BIDLIOGIAPNIC ...ttt ettt et ab e et e naeenaeeenee 99

CUITICUIUM VIEAC ...ttt ettt sttt st et s e b enees 109

Publications et COMMUNICAtIONS ........eoueirtirieriieriieierie ettt ettt ettt sie e eneesaeenee 114

ACRONYMES ...ttt et ettt ettt ettt eaeesbeenbesaeens 123

Note : Les publications citées en gras sont celles auxquelles j’ai participé en

tant que premier auteur ou co-auteur.



Introduction générale

Introduction générale

En cette année 2015, la France accueille la 21i¢me conférence des parties de la Convention-
cadre des Nations Unies sur les changements climatiques (COP 21). Cette conférence a comme
principal objectif de préparer les engagements de 2020 concernant la réduction des gaz a effet
de serre qui devront faire suite a ceux du protocole de Kyoto entré en vigueur en 2005.
L’objectif, qui parait difficilement atteignable, est de limiter le réchauffement climatique a 2°C et
ainsi d’endiguer ses conséquences. Il est évident, que les problématiques du réchauffement
climatique ainsi que celle de la pollution atmosphérique sont, de fait, des sujets d’actualité
majeurs et font partie des grands maux du 21i¢me siécle.

Cette conférence s’appuie sur les travaux du GIEC, Groupe d’experts Intergouvernemental
sur 'Evolution du Climat. Ce regroupement de scientifiques a pour mission de fournir des
évaluations détaillées de I'ensemble des connaissances scientifiques mais aussi techniques et
socio-économique liées au changement climatique. Dans leur 5ime rapport (GIEC, 2013), ils
concluent, avec 95% de certitude, que le réchauffement climatique, depuis la moitié du XXiéme
siécle, est causé par les activités humaines et en grande partie par 'augmentation des gaz a
effets de serre. Ce réchauffement a été, plus ou moins, contrebalancé par I'effet radiatif des
aérosols et des nuages qui ont plutét tendance a refroidir 'atmosphére, mais une incertitude
forte demeure sur 'amplitude de ce refroidissement.

L’incertitude liée aux rétroactions des nuages est, en grande partie, liée aux deux effets
antagonistes que ceux-ci peuvent avoir. D'un c6té, les nuages optiquement épais ont un effet dit

parasol, en renvoyant une partie de I'’énergie solaire vers l'espace, ce qui conduit a un
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refroidissement du systeme Terre-Atmosphére. D’'un autre c6té, les nuages hauts et froids,
piegent par effet de serre une partie du rayonnement infrarouge émis par la surface terrestre,
entrainant un réchauffement du systeme. Les nuages de convection profonde, épais et avec un
sommet élevé, contribuent aux deux effets radiatifs précités mais jouent, en plus, un role
important sur le bilan hydrologique. Actuellement, a +10% prés selon les radiometres
satellitaires utilisés, on estime le forcage radiatif des nuages a environ -50 W.m-2 aux courtes
longueurs d’onde et + 30W.m2 aux grandes longueurs d’onde soit un refroidissement radiatif
d’environ -20W.m-2 (Loeb et al,, 2009). Les rétroactions des nuages suite a un doublement de
CO; et a 'augmentation globale de température sont tres complexes et par conséquent, difficiles
a évaluer. Pour la premiere fois, un chapitre entier du rapport du GIEC est, d’ailleurs, dédié aux
aérosols et aux nuages (Boucher et al, 2013). Les différentes rétroactions des nuages sont
présentées sur la Figure 0-1. Individuellement, ces rétroactions peuvent étre positives ou
négatives mais globalement, la rétroaction nette incluant tout type de nuage est
vraisemblablement positive ce qui entrainerait une amplification du changement climatique.

Avec une confiance de 90%, cette rétroaction est estimée entre -0.2 et +2W.m-2.°C-1.
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Figure 0-1: Réponses des nuages suite a un réchauffement dii aux gaz a effet de serre. Les
changements attendus sont indiqués par des fléeches rouges pour les rétroactions positives
fortement probables et par des fleches grises pour rétroactions faibles ou treés incertaines. On note
qu’aucun mécanisme ne conduit a une rétroaction globale négative.

Les propriétés des nuages et donc le climat peuvent aussi étre modifiées par
I'augmentation de la charge en aérosols liée aux activités humaines (effet indirect des aérosols).
L’augmentation du nombre d’aérosols entraine, en effet, une élévation de la concentration en
gouttelettes nuageuses avec une diminution de leurs rayons (effet Twomey). Ceci induit un
accroissement de la réflexion des nuages vers I'espace et donc une augmentation de l'effet
parasol. Cette réduction de la taille des gouttelettes pourrait aussi conduire a un retard de

précipitation et donc a une augmentation de la durée de vie des nuages. Les précédents rapports
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concluaient que ces deux effets, réduction de la taille des gouttes et augmentation de la durée de
vie des nuages, tendaient a augmenter le forcage négatif des nuages. Cependant, la réponse des
nuages due a une perturbation du nombre d’aérosols semble plus complexe. Des effets se
compensent et le systéme apparait moins sensible a la perturbation qu’initialement prévu. Le
forcage radiatif effectif des nuages suite a une modification des aérosols qui est défini comme la
modification de la radiation nette au sommet de I'atmosphére entre I'ére préindustriel et
aujourd’hui, est compris dans le cas des stratocumulus entre -2.4 et -0.6 W.m-2 avec une valeur
médiane a -1.5W.m-2. En incluant les interactions aérosols-nuages dans les nuages mixtes et/ou
convectifs, ce forcage tend a diminuer. Le forcage radiatif effectif des interactions aérosols-
nuages seules, est difficile a estimer mais pour un intervalle de confiance de 90%, il est compris

entre -1.2 et 0 W.m-2 avec une valeur médiane de -0.45W.m-2.

L’observation satellite est un des principaux moyens permettant d’améliorer notre
représentation globale des nuages et le suivi de leurs propriétés. Ce type d’observations permet
aussi de valider les résultats des modeles climatiques et d’étudier des interactions nuages-
aérosols a différentes échelles spatiales. Jusqu'en 2006, les mesures satellites étaient
uniquement passives c’est a dire qu’elles utilisaient la modification par l'atmosphere du
rayonnement solaire ou thermique. Elles ont été complétées, en 2007, par les mesures actives du
Lidar CALIOP/CALIPSO (Winker et al., 2010) et du Radar CPR/CLOUDSAT (Stephens et al,
2002). Ces instruments ont permis de mieux appréhender le profil vertical des aérosols et des
nuages.

Depuis 1982, le projet ISCPP (International Satellite Cloud Climatology Project, Rossow
and Schiffer, 1999) collecte les mesures des satellites opérationnels météorologiques afin
d’analyser la distribution globale des nuages, leurs propriétés et leurs variabilités journalieres,
saisonniéres et annuelles. Les produits nuageux de cette climatologie comme la couverture
nuageuse, l'altitude, 1‘épaisseur optique et la taille effective des particules nuageuses ont été
récemment inter-comparés aux produits issus de satellites polaires défilants présentant
différentes caractéristiques (radiométres multispectrales ou multi-angulaires, sondeurs
infrarouge, lidar) par (Stubenrauch et al., 2013) dans le cadre du projet GEWEX (Global Water
and Energy Exchanges Project). Selon les caractéristiques des instruments, des différences
existent (comme par exemple pour la détection des cirrus fins), mais dans I'ensemble et en
moyenne, les différentes mesures concordent sur la variabilité géographique et saisonniére des

propriétés nuageuses et peuvent donc étre utilisées pour valider statistiquement les modeles.
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A T'échelle du pixel d’observation, des différences existent néanmoins pour certains
produits nuageux comme l'épaisseur optique, le rayon effectif ou encore le contenu en eau. En
effet, ces propriétés sont restituées suivant I'hypothése classique d’'un nuage homogéne, compris
entre deux plans paralleles et infinis c’est a dire que sans considérer les pixels voisins. Les
nuages sont, en réalité, souvent beaucoup plus complexes et peuvent présenter des variabilités
spatiales importantes de leurs propriétés macrophysiques et microphysiques. Ces
hétérogénéités et structures nuageuses peuvent conduire a des erreurs sur les parameétres

nuageux restitués.

Independent Column Plane-Parallel

1D assumes 1D assumes
non-interacting homogeneous
pixels pixels

| 100m  1km  10km 100 km |Pavis et ., 1997

Pixel Size

Schéma emprunté dans une présentation de Warren Wiscombe

1000

Figure 0-2 : Représentation schématique des erreurs dues a 'approximation du nuage homogéne
plan paralléle (1D) sur la restitution de l'épaisseur optique. Cette figure est issue d’une
présentation de Warren Wiscombe et a été adaptée a partir de (Davis et al, 1997). Vers les petites
échelles, l'erreur augmente car les colonnes nuageuses ne sont pas indépendantes l'une de l'autre.
Vers les grandes échelles, I'erreur augmente du fait de I'hétérogénéité sous-pixel. Dans le visible, il
faut aussi considérer les erreurs dues aux effets de surbrillance et d'ombrage suite a I'éclairement
solaire.

Depuis environ une cinquantaine d’années, de nombreuses études synthétisées dans la
publication de (Davis and Marshak, 2010) et dont certaines sont présentées dans le livre de
Marshak et Davis (2005) traitent de problématiques liées au transfert radiatif dans les milieux

complexes que sont les nuages. Les effets des hétérogénéités nuageuses ont été tres étudiés dans
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le cadre des radiometres passifs visibles pour des champs de stratocumulus. Les erreurs
induites par l'utilisation d'un modéle de nuage homogene dépendent de la résolution spatiale du
pixel d’observation (Davis et al., 1997; Zinner and Mayer, 2006).

A moyenne et grande échelle (supérieure a 1km), la non-linéarité des luminances en
fonction de l'épaisseur optique ou du rayon effectif entraine un biais appelé « biais plan-
parallele ». Il conduit a la restitution d’'une épaisseur optique effective inférieure a I'épaisseur
optique moyenne du pixel (Cahalan, 1994; Szczap et al., 2000a). Dans le cas ou le rayon effectif
est restitué grace aux canaux proche-infrarouges (Nakajima and King, 1990), la variabilité sous-
pixel de I'épaisseur optique induit aussi un biais plan-paralléle sur le rayon effectif qui est alors
surestimé (Zhang et al., 2012). Au contraire, la variabilité sous-pixel du rayon effectif entraine
une valeur de rayon effectif sous-estimée par rapport au rayon moyen. Cette erreur dépend de la
longueur d’onde utilisée (Marshak et al., 2006; Szczap et al., 2000b). Le rayon effectif variant, en
général, moins en magnitude que I'épaisseur optique, on s’attend que ce deuxieme effet soit plus
léger et donc plutot a avoir une surestimation du rayon effectif.

A petite échelle, inférieure au km, une colonne nuageuse ne peut plus étre considérée
comme infinie et indépendante de ses voisines (hypothese IPA: Independent Pixel
Approximation). En effet, le transport horizontal des photons entre colonnes nuageuses tend a
lisser le champ radiatif (Marshak et al.,, 1995a) et donc le champ d’épaisseur optique restitué
(Marshak et al., 1995b). Des méthodes utilisant une convolution avec une fonction de green du
calcul IPA ont été proposées et utilisées afin de restituer des épaisseurs optiques a partir de
mesures a fine résolution spatiale (Marshak et al., 1998; Zinner et al., 2006).

De nombreuses études sur les effets des hétérogénéités nuageuses ont eu lieu pour des
longueurs d’onde solaires. Néanmoins, le biais plan-paralléle et le transport des photons entre
colonnes sont deux phénoménes qui existent aussi dans l'infrarouge thermique. (Fauchez et al,,
2014) montrent qu’a une échelle de 100m, le transport horizontal des photons domine I'erreur
obtenue sur le calcul des températures de brillances a 8.65um. A une échelle spatiale supérieure,
égale au kilometre, le biais plan-paralléle devient prépondérant. Comme nous le présenterons
dans la deuxieme partie de ce document, ce biais sur les températures de brillance entraine une
erreur sur les parametres restitués par des radiométres tels que MODIS/AQUA ou IIR/CALIPSO
(Fauchez et al., 2015).

Pour des directions de visée hors nadir, il existe aussi des différences liées a
I'hétérogénéité verticale des nuages qui font que, le long de sa ligne de visée, le satellite (ou le
flux solaire) ne rencontre pas des propriétés constantes (Benner and Evans, 2001; Varnai and
Davies, 1999). Ceci est particuliérement flagrant dans le cas des champs de nuages fractionnés

(type cumulus) ou les bords des nuages, qui ne sont pas vus au Nadir, entralnent un
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accroissement de la luminance pour des angles de vue élevés. Ceci conduit a restituer des
couvertures nuageuses (Zeng et al.,, 2011) et des épaisseurs optiques (Varnai and Marshak,

2007) qui augmentent avec I'angle zénithal d’observation.

Aux courtes longueurs d’onde, il existe de plus un phénomeéne lié a I’éclairement solaire. Il
est souvent désigné sous le terme d’« effets 3D » ou d’« effets de surbrillance et d’'ombrage ».
Lorsque les cotés (ou bosses) des nuages sont éclairés par le soleil, une quantité d’énergie plus
importante « entre » dans le nuage et conduit a une augmentation des luminances rétrodiffusées
vers I'espace et par conséquent de I'épaisseur optique restituée selon certaines directions. Cette
amplification en fonction de l'incidence solaire a été observée sur des données AVHRR par (Loeb
and Davies, 1996) et a été reproduite a partir de simulations par (Loeb and Davies, 1997). IIs ont
aussi montré un effet angulaire sur la restitution de 1'épaisseur optique. Celui-ci a été confirmé,
par la suite, a partir de mesures AVHRR (Loeb and Coakley, 1998), de mesures POLDER (Buriez
et al,, 2001) ou MODIS (Varnai and Marshak, 2002). En effet, en rétrodiffusion (le soleil est
derriére le satellite), les cotés ou bosses nuageuses sont éclairés (effet de surbrillance) et ce
d'autant plus que le soleil est bas. Ceci entraine une épaisseur optique restituée plus élevée dans
cette configuration angulaire. En diffusion avant, c’est I'inverse, des cotés (ou bosses) du nuage
sont dans l'ombre (effet d’'ombrage) ce qui entraine une épaisseur optique restituée plus faible.
A partir de simulations, il a été montré que cet effet était d’autant plus marqué pour des nuages
présentant des variabilités de leurs sommets que pour des nuages plats (Loeb et al., 1998;
Varnai, 2000; Varnai and Davies, 1999). Cette signature angulaire qui correspond, au final, a la
somme des effets dus a I'hétérogénéité sous-pixel (biais plan-parallele), a I'hétérogénéité le long
d’'une visée oblique et aux effets 3D de surbrillance et d’ombrage a aussi pu étre étudiée et
confirmée grace au radiometre multi-angulaire MISR (Liang and Girolamo, 2013). Elle peut,
d’ailleurs, aussi étre utilisée pour tester I'hypothése du nuage plan-paralléle grace a des tests de
cohérence angulaire (Horvath and Davies, 2004; Di Girolamo et al,, 2010).

Le signe et I'amplitude de l'erreur sur I'épaisseur optique restituée dépend donc de
plusieurs parameétres comme la géométrie d’observation, I'’hétérogénéité sous-pixel et
I'hétérogénéité externe au pixel et ont été étudiée pour des radiometres de I'ordre du km par
(Iwabuchi and Hayasaka, 2002; Kato et al.,, 2006; Kato and Marshak, 2009; Zinner and Mayer,
2006).

Moins d’études traitent de ces effets de surbrillance et d’ombrage pour la restitution du
rayon effectif a partir des longueurs d’onde proche-infrarouge (Nakajima and King, 1990).
Pourtant, en cas de surbrillance, la luminance est plus élevée et conduit a la restitution d'un

rayon effectif plus faible. En cas d’'ombrage, c’est I'inverse, 'absorption parait plus importante et
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le rayon effectif restitué est plus élevé que le rayon effectif moyen (Cornet et al., 2005; Marshak
etal., 2006). Ces effets 3D sont, d’ailleurs, plus importants lorsque le rayon est obtenu a partir de
mesures a 2.1um qu'a 3.7um (Zhang et al, 2012). A I'échelle de MODIS, une partie des
différences observées sur le rayon effectif en fonction de la longueur d’onde utilisée, pourrait
méme s’expliquer par les effets 3D (Liang et al.,, 2015).

A partir de la combinaison de I'épaisseur optique et du rayon effectif, il est possible
d’obtenir un contenu en eau du nuage (LWP : Liquid Water Path) a partir de mesures visibles
passives qui peut étre comparé a celui obtenu directement a partir de radiométre micro-ondes
(Horvath and Davies, 2007). Une compensation partielle des effets angulaires de 1'épaisseur
optique et du rayon effectif permet d’obtenir en général une cohérence angulaire pour ce
produit nuageux (Horvath et al,, 2014), excepté dans le cas de nuages tres hétérogenes ou a

couverture fractionnaire et lorsque les angles solaires sont importants.

L’observation satellite est aussi un des principaux moyens utilisé pour étudier les
interactions nuages-aérosols mais des artefacts peuvent conduire a une mauvaise interprétation
des mesures. D’une part, la restitution des propriétés des aérosols peut étre erronée en partie
parce que les aérosols sont humidifiés a proximité des nuages (Jeong and Li, 2010) mais aussi
parce que le rayonnement diffusé par les nuages agit comme une source d’éclairement
additionnelle (Varnai et al.,, 2013; Wen et al,, 2007). D’autre part, la restitution des propriétés
nuageuses peut étre faussée aux bords de nuage ou lorsque qu’il y a de la couverture
fractionnaire sous-pixel (Platnick et al., 2003; Yang and Di Girolamo, 2008) du fait du biais plan-

parallele ou des effets de surbrillance et d’'ombrage.

Les travaux que j’'ai menés au cours de ces dix derniéres années se placent dans ce
contexte des interactions nuages-rayonnement. Ils ont pour objectifs d’évaluer les biais et
erreurs induits par l'’hypothése du nuage homogéne plan-paralléle et de proposer des
alternatives a cette hypothese. Afin de mener ces études, la premiére étape indispensable a été
de disposer d’'un modeéle de transfert radiatif le plus réaliste possible, permettant la simulation
précise des interactions entre le milieu atmosphérique et le rayonnement. Il devait pouvoir
prendre en compte la géométrie tridimensionnelle de 'atmosphére en y incluant des aérosols,
des nuages et des gaz. La premiére partie de ce document traite du développement de ce modéle
de transfert radiatif, appelé 3DMCPOL (Cornet et al,, 2010; Fauchez et al., 2014). Il utilise les
méthodes de Monte-Carlo et permet la simulation de flux et luminances totales et polarisées
issus d’'un milieu décrit en trois dimensions pour une gamme spectrale allant du visible a

I'infrarouge-thermique.
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La deuxiéme partie présente, en terme d’hétérogénéités nuageuses et d’effets 3D, des
comparaisons de produits nuageux issus des radiometres passifs POLDER/PARASOL et
MODIS/AQUA (Zeng et al., 2012). Je présente ensuite des résultats obtenus grace au modele
3DMCPOL qui ont pour but d’estimer les limites des algorithmes classiques d'inversion de
différents capteurs satellitaires. La premiere étude (Cornet et al., 2013) se place dans le
contexte de POLDER/PARASOL (radiometre multi-angulaire visible et polarisé, Deschamps et al,,
1994) dont le Laboratoire d’Optique Atmosphérique a été un des principaux investigateurs. La
deuxiéme étude (Fauchez et al., 2015) traite des effets des hétérogénéités nuageuses dans le
cadre du radiometre infrarouge IIR/CALIPSO (Garnier et al., 2012) développé par le centre
national d’études spatiales (CNES).

Le troisiéme axe de mes travaux reprend des études plus anciennes qui ont été menées au
cours de ma these et de mes séjours postdoctoraux. Ces travaux sont antérieurs a ceux présentés
dans les premieres parties mais ils ouvrent, a mon avis, des perspectives intéressantes pour la
restitution de propriétés nuageuses dans le cas de nuages hétérogenes. Ills démontrent, en effet,
d’une part la possibilité de restituer a I'aide d'un radiométre multispectral de type MODIS/AQUA
des parametres nuageux dans des cas de nuages de type stratocumulus (Cornet et al., 2004,
2005). D’autre part, ils montrent la possibilité d’obtenir le contenu en eau d’'un nuage convectif
isolé a partir de la reconstruction de son enveloppe a 'aide des données multi-angulaires du

radiometre MISR/AQUA (Cornet and Davies, 2008).
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Partie 1: Modélisation du transfert radiatif
dans une atmosphere tridimensionnelle

Afin d’évaluer les effets des hétérogénéités nuageuses sur les quantités radiatives et les
produits nuageux restitués par télédétection, il est indispensable de disposer d’'un modele de
transfert radiatif permettant un calcul dans une atmosphere tridimensionnelle. De plus, comme
de nombreux instruments prévus dans les années a venir mesureront des luminances polarisées
tel que POLDER le faisait, les modéles de transfert radiatif doivent étre en mesure de prendre en
compte I'état de polarisation du rayonnement.

Dans ce contexte, le modéle 3DMCPOL, décrit dans cette partie, a été un des premiers
codes développé pour simuler des luminances totales et polarisées dans une atmosphere
tridimensionnelle composée de nuages, d’aérosols et de molécules atmosphériques. Ce code est
présenté dans deux publications : la partie solaire et la prise en compte de la polarisation sont
exposées dans (Cornet et al., 2010) ; la partie thermique et I'inclusion de absorption des gaz
atmosphériques dans (Fauchez et al., 2014).

La validation du modele a été effectuée pour la partie transfert radiatif tridimensionnel
par des comparaisons avec le modele SHDOM (Evans, 1998) reconnu dans la communauté des
sciences atmosphériques, et pour la partie polarisation au cours d’exercices d'intercomparaisons
présentés dans (Kokhanovsky et al., 2010) et dans (Emde et al., 2015). Nous détaillerons ces
comparaisons dans la section 1.3.

Le choix de développer un modéle utilisant les méthodes de Monte-Carlo est d’'une part

historique mais est aussi lié a 'aspect intuitif et tres physique de ce type de méthodes. Il est en
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effet possible, par exemple, de conserver et d’étudier les différents ordres de diffusion (Figure
2.10) ou encore de suivre le chemin géométrique ou optique des photons dans le nuage ce qui
est utile pour développer une version Lidar (paragraphe 1.2.6) et ce qui permet de déduire la
pénétration verticale des photons dans le nuage (paragraphe 1.2.7). En plus d’étre un modele de
transfert radiatif, le modele 3DMCPOL utilisant les méthodes de Monte-Carlo est donc aussi un

outil essentiel pour comprendre et analyser les interactions nuages-rayonnement.

1.1. Transfert radiatif dans I'atmosphere

Dans cette sous-section, I'équation de transfert radiatif ainsi que les éléments nécessaires
a sa compréhension sont présentés. De nombreux ouvrages traitent de ce sujet comme, par
exemple, le chapitre 3 du livre de (Marshak and Davis, 2005) duquel plusieurs équations

présentées ci-apres ont été extraites.

1.1.1. Formulation scalaire (non polarisée) de I’équation de transfert radiatif

La luminance monochromatique 7 est la grandeur énergétique généralement utilisée en
sciences atmosphériques. Cette quantité correspond a l'intensité lumineuse d’'un corps dans une

direction donnée par unité de surface et d’angle solide. Elle s’exprime en W.m-2.Sr-1L.

L’équation de transfert radiatif monochromatique décrit la variation de la luminance VI
le long d’une direction de propagation €2 =(6,¢) (Figure 1-2) d’une position x a une position

x+Q.0s avecds — 0:

QVI = -0(0)I(x,Q) + S(x,Q)+0(x,Q) Equation 1-1

Nous détaillons maintenant chaque terme composant le membre de droite de 1’équation
ainsi que les différentes grandeurs qui en découlent. Le premier terme représente la perte locale
d’énergie due a I'atténuation du rayonnement. Elle s’exprime par le coefficient d’extinction o en
m-1 En partant de ce coefficient, on définit I'épaisseur optique le long d’une distance d dans la

direction €2 comme::

d
©(d, x,Q)= [o(x+Q.s")ds' Equation 1-2
0

10
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Ce coefficient d’extinction se décompose en un coefficient d’absorption 0, et un
coefficient de diffusion O, du rayonnement. Pour caractériser la part d’absorption (ou de

diffusion) dans I'extinction totale, on utilise le coefficient d’albédo de diffusion simple :

w,=—=1 Equation 1-3

Le terme S(x,Q2) de I'équation 1-1 correspond au gain d’énergie lié a la diffusion du

rayonnement d’une direction €' dans la direction de propagation €2:

S(x,Q)=0,(x) [ p(x,Q' = QI(x,Q)Q' Equation 1-4
¥4
p(x,Q'— Q) est la fonction de phase de diffusion. Elle dépend du type de particule et
donne la probabilité qu'un photon issu d'une direction Q'=(0',¢") soit diffusé dans une
direction Q= (0,@). L’angle entre les directions €2' et Q2 est appelé angle de diffusion © (Figure

1-2) et a pour expression:

cos® = cosf'cosO +sinf'sinOcos(p — ') Equation 1-5

Le terme Q(x,Q2) de I'équation 1-1 représente le terme source du rayonnement qui peut

étre solaire Qg,; ou thermique Q. Dans le cas du rayonnement solaire, le flux monochromatique

incident Fy selon la direction d’incidence solaire €2, est atténué par l'épaisseur optique

traversée de son point d’entrée au sommet de 'atmosphere x4 a la position x considérée. Une

partie de ce flux contribue au rayonnement diffusé de la direction €2, vers la direction & Ce

terme s’écrit donc:

Q,,(2,,x,Q)=Fe " o (x)p(x,Q, = Q) Equation 1-6

Le terme source lié a I'émission thermique du systéme Terre-Atmosphere pour un

température locale T (x) s’écrit :

0, (x,Q)=0,(x)B[T(x)], VQ Equation 1-7

11



Partie 1 : Modélisation du Transfert Radiatif dans une Atmosphére 3D

ou B(T) est la fonction de Planck et g, le coefficient d’absorption et donc d’émission locale

(loi de Kirchhoff).

Selon la partie du spectre traitée, il est habituel d’utiliser des quantités radiatives
normalisées. Pour le spectre visible ou la source est principalement solaire, on utilise souvent la
quantité d’énergie émergeant a la position x; normalisée par le flux solaire, appelée réflectance

directionnelle normalisée :

L (x,Q)= M Equation 1-8

Uk,

Dans l'infrarouge thermique, on utilise usuellement les températures de brillances qui
correspondent a la température d'un corps noir délivrant la méme luminance que le corps

étudié.

1.1.2. Transfert radiatif polarisé : approche vectorielle

Dans la section précédente, nous avons présenté I'équation de transfert radiatif sous
forme scalaire c’est a dire sans prendre en compte I'état de polarisation du rayonnement. Afin de

décrire cet état de polarisation, il est nécessaire de remplacer la luminance I dans les équations

précédentes par le vecteur de Stokes noté S :

Ul
I

Equation 1-9

< Q0 ~

[ décrivant comme précédemment la luminance totale, Q et U la luminance polarisée
rectilignement dans deux directions différentes et V, généralement tres faible dans I'atmosphére,
la luminance polarisée circulairement. A partir des composantes du vecteur de Stokes, on

définit la luminance polarisée comme :

L,= JO*+U* +V? Equation 1-10

Dans le cas d’'un calcul vectoriel, la fonction de phase est remplacée par une matrice de
phase carrée P(©) de dimension quatre, définie dans le plan de diffusion. Par exemple, pour des

particules aléatoirement orientées, la matrice de phase s’écrit :

12
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matrice de phase sont présentés sur la Figure 1-1.

phase function

P(©)=

F,(®) F,(0) 0

P,(©) P,(0©) 0 Equation 1-11
0 0 P;(©) P,(0)
0 0 -P,(©®) P,(O)

Si les particules sont sphériques, P,, = F, et P,, = P,;. Des exemples de coefficients de

0.01

— T T T T T T
aerosol E
------- cloud

—-—-- molecular scattering 3

60 80 100 120 140 160 180
scattering angle, degrees

L

1 L 1 1 1 1
T T T T T

40
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Figure 1-1: Eléments de la matrice de phase pour différents types de particules : molécules d’air,
aérosols et nuages (Kokhanovsky et al, 2010). (a) 1¢ terme de la matrice de phase Pi;
correspondant a la fonction de phase normalisée (b) terme -Piz/P11 (c) terme Psy/Pi11; (d) terme
P34/P1;1.

A chaque diffusion, il est nécessaire de prendre en compte le changement de polarisation

du vecteur de Stokes. Pour ce faire, on considére un systeme de coordonnées sphériques (Figure

1-2). Le vecteur de Stokes incident E; se propage selon la direction (8, ¢) par rapport au plan

méridien défini par I'axe Oz et la direction de propagation. Aprés une diffusion selon I'angle de

13
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diffusion ©, le vecteur de Stokes S: se propage selon la direction (6, ¢") toujours définie par

rapport au plan méridien. La matrice de phase est définie dans le plan de diffusion, il est donc
nécessaire d’effectuer deux rotations : I'une selon I'angle —i; pour exprimer le vecteur de Stokes
incident dans le plan de diffusion, une deuxiéme selon I'angle = — i, pour ramener le vecteur de
Stokes diffusé dans le plan méridien.

A chaque diffusion, le vecteur de Stokes doit donc étre multiplié par la matrice :

Z(0'.6,¢-¢") = R(r —i,)P(O)R(~i,) Equation 1-12

Figure 1-2 : Représentation géométrique de la diffusion d’un vecteur de Stokes incident S, vers un

vecteur de Stokes diffusé S: .

Les angles de rotation sont définis comme :

cosi, =cosP
—c0s6 +cos0'cos©® Equation 1-13
+sinBsinf'

COSi, =
avec @ l'angle azimutal de diffusion. Le signe du dénominateur dépend de I'azimut relatif

@' —¢@. On note deux valeurs limites pour l'expression de cosi, : limg_qcosi, =1 et

limg,_,q cosi, = tcos (¢ — ¢").
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Les matrices de rotation sont ensuite définies par :

0 0
cos2i —sin2i
sin2i  cos2i

0 0

Equation 1-14

S O O =
- o O O

1.1.3. Modele tridimensionnel

Toutes les équations décrites ci-dessus s’appliquent aussi bien au transfert radiatif
unidimensionnel (1D) que tridimensionnel (3D). La particularit¢é d'une approche
tridimensionnelle vient du fait que en plus des variations verticales des propriétés optiques du
milieu, on considére les variations selon les axes horizontaux.

Le milieu est donc défini selon une grille cartésienne en trois dimensions ou les propriétés
du milieu sont décrites pour chaque voxel (pixel 3D) dont les dimensions sont ajustables selon x
et y a chaque initialisation et généralement variables selon la verticale. Ces propriétés sont le
coefficient d’extinction, I'albédo de diffusion simple, la matrice de phase et la température du
voxel pour des simulations dans le thermique.

Les premiers modéles de transfert radiatifs tridimensionnels appliqués aux atmospheéres
nuageuses ont été développés dans les années 70 (Davies, 1978; van Blerkom, 1971). Ils étaient
basés sur des méthodes de Monte-Carlo que nous détaillerons dans la section suivante. Elles
sont toujours tres utilisées aujourd’hui et ont permis le développement de plusieurs modéles 3D.
Un autre type de méthode a été développé par la suite, The Spherical Harmonics Discrete
Ordinate Method, SHDOM (Evans, 1998) . Cette méthode combine une approche en ordonnée
discrete pour l'intégration spatiale de 'équation de transfert radiatif et une décomposition en
harmonique sphérique des radiances pour le calcul de l'intégrale de diffusion, permettant de
ramener celle-ci a une simple multiplication.

Les résultats issus de ces modeles 3D ont été comparés sur plusieurs cas tests dans le
cadre du projet I3RC (Cahalan et al., 2005). La description des différents cas tests, un inventaire
des modeles participants ainsi qu'une liste des publications concernant la thématique du

transfert radiatif 3D peuvent étre trouvés sur le site du projet : http://i3rc.gsfc.nasa.gov/.

Plus récemment, des modeles 3D incluant la polarisation ont été développés. Basés sur les
méthodes de Monte-Carlo, on peut citer le modele MYSTIC (Monte-Carlo code for the phYsically
correct Tracing of photons in Cloudy atmospheres) (Mayer, 2009; Emde et al., 2010), le modéle
3DMCPOL (Cornet et al., 2010; Fauchez et al,, 2014) et plus récemment le modéle SPARTA

15
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(Solver for Polarized Atmospheric Radiative Transfer Applications) qui devrait é&tre
prochainement publié. Le modele SHDOM a quant a lui aussi été étendu derniérement vers une
résolution vectorielle de I'équation de transfert radiatif (Doicu et al, 2013). Un exercice
d’'intercomparaisons dans le cadre de I'IPRT (International working group on Polarized
Radiative Transfer, http://www.meteo.physik.uni-muenchen.de/~iprt/doku.php?id=start) est

en cours et sera présenté dans la section 1.3.1

1.2. Méthodes de Monte-Carlo appliquées au transfert radiatif: le
modele 3DMCPOL

Les méthodes de Monte-Carlo sont des méthodes statistiques basées sur l'utilisation de
fonctions de répartition et la réalisation d'un nombre important de tirages aléatoires. L’objectif
est de résoudre pour une variable aléatoire X, '’équation F(X) = p ol p est un nombre aléatoire
entre 0 et 1.

La plupart des méthodes actuellement utilisées en sciences atmosphériques ont été
développées initialement pour le suivi des neutrons au Los Alamos Scientific Laboratory (ex:
Cashwell and Everett, 1959). Elles ont ensuite été adaptées au transfert radiatif atmosphérique
(ex: Davies, 1978; van Blerkom, 1971) et sont regroupées dans le livre (Marchuk et al., 1980),
dans le chapitre 4 du livre (Marshak and Davis, 2005) et dans la publication de (Mayer, 2009).

Dans cette sous-section, nous allons décrire le modele de transfert radiatif 3DMCPOL qui
est un « forward » modele ce qui signifie que 1'on suit les photons de la source vers le détecteur.
La partie scalaire a été développée pour le spectre solaire par (Cornet and Davies, 2008);
I'intégration de la polarisation est décrite dans (Cornet et al., 2010) . Ce modéle a ensuite été
étendu au calcul dans l'infrarouge thermique par (Fauchez et al., 2014) et une version LIDAR-
Radar Doppler est en cours de développement au laboratoire de Météorologie Physique (Szczap

etal.,, 2013).

1.2.1. Schéma général

Le schéma général du modele 3DMCPOL est présenté sur la Figure 1-3. La méthode de
Monte-Carlo appliquée au transfert radiatif atmosphérique consiste a suivre, a travers un milieu
défini, des particules lumineuses qui, par abus de langage, sont appelées photons mais qui
rigoureusement pourraient étre appelées Flip (Fictive Light Particles) (Pujol, 2015).

Que la source soit solaire ou thermique, un photon est initialisé selon une position (x, y, z)

et une direction définie par trois cosinus directeurs (u, v, w) :
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u=sinfcose
v =sinfsing Equation 1-15

w =cosf

Initialisation = lancement
d’un photon selon (u,v,w)
W=1; n=0
v

Détermination de la

distance parcourue
par le photon

Interacti
on?

Sortie du non

milieu ?
Fin = photon
i i i suivant
n=n+1 : molécule ou aérosol/nuage ? out
A N Vers le hault :
. . n,.=n, +
Absorption par les particules upup
atmosphériques : W=W*w0
Sur un coté :
»| Conditions limites >
4 cycliques
Contribution de la nieme diffusion a
la luminance
Vers le bas :
— ndwn=ndwn+1
v W=W*sfcalb

Calcul de la nouvelle direction /

suivie par le photon

W< non
108?

oui

[ Fin = photon suivant ]

Figure 1-3 : Principe général simplifié du modéle 3DMCPOL pour le suivi des photons. ns représente
l'ordre de diffusion, W le poids du photon, n, et nawn le nombre de photons sortant respectivement
vers le haut ou vers le bas du milieu
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La densité de probabilité de la variable aléatoire représentant la distance ¢ parcourue par
le photon sans interaction est donnée par I'équation 3.68 du livre de (Marshak and Davis,

2005):

p(0)= o€ qui vérifie [ p(0)dl=1 Equation 1-16
0

Afin d’obtenir la distance ¢’ parcourue par le photon a partir d’'un tirage aléatoire de

p € [0,1], on doit résoudre :

.
fp(f)dé =p E'quation 1-17
0

On obtient: /'=—-In(p)/ 0 qui peut s’écrire
Tjee =—Inp Equation 1-18

Cette expression donne I'épaisseur optique traversée par le photon avant interaction avec
le milieu. Cette épaisseur optique est comparée a I'épaisseur optique T, traversée dans le
voxel considéré : si elle est inférieure, il y a interaction dans le voxel sinon le photon continue

son trajet dans le voxel suivant avec une épaisseur optique Tfyee — Tyoxer €t ainsi de suite...

En cas d’interaction dans le voxel, un premier tirage aléatoire est effectué afin de
déterminer si le photon interagit avec des molécules atmosphériques (diffusion Rayleigh) ou
avec le milieu (nuage ou aérosol) défini en entrée. Le poids du photon W, initialement égal a 1,
est ensuite multiplié par I'albédo de diffusion simple ce qui permet tenir compte de 1‘éventuelle

absorption du photon.

A ce stade, nous utilisons ensuite la méthode d’estimation locale (Figure 1-4) qui permet
de déterminer la contribution de cette ji¢me interaction (diffusion) a la luminance sortante dans
une direction €2 a une altitude z. La direction et la différence d’altitude entre l'interaction et
I'extrémité du milieu impliquent une localisation de la luminance sortante par la surface S de

coordonnées [x,x + dx;y,y + dy] :
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(€2))/cos(8,) Equation 1-19

£,(0)
L(S,Q)=W, Texp(—rprp
ou P;1(0) est le 1er terme de la matrice de phase correspondant a la fonction de phase

pour un angle de diffusion ® ; T (€2) est I'épaisseur optique le long de la direction €2 entre la

prp
position de l'interaction et la surface S ; le terme cos 6, est issu de la re-projection de la surface

inclinée traversée par le photon sur une surface horizontale.

-

Figure 1-4: Schéma de la méthode d’estimation locale : les lignes solides rouges représentent le
trajet suivi par le photon qui est diffusé trois fois avant de sortir par le haut du milieu. Les lignes
pointillées représentent la contribution de chaque diffusion dans la direction du détecteur.

Un tirage aléatoire de la nouvelle direction suivie par le photon est ensuite effectué (voir
section 1.2.3). Le photon est ainsi suivi jusqu’a sa sortie du milieu par le haut ou jusqu’a ce que le
poids W soit inférieur a une valeur donnée.

Sur les bords du milieu défini en entrée, nous utilisons des conditions cycliques signifiant
qu’'un photon qui sort d’'un coté, entre de l'autre.

Lorsque un photon atteint la surface, les mémes étapes que lors d'une interaction dans le
milieu sont suivies. Le poids W est multiplié par I'albédo de la surface, la contribution due a la
jieme interaction (réflexion) sur la surface est ajoutée aux autres et une nouvelle direction est
déterminée aléatoirement. Dans le cas, d’'une surface Lambertienne, la nouvelle direction est
obtenue a partir d’'une distribution uniforme. Dans le cas, d'une surface décrite par une fonction
bidirectionnelle type océanique, les fonctions de répartition dépendant des directions incidentes

(0', ¢") et des directions réfléchies (8, ) sont calculées en amont du suivi des photons.
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L’addition pondérée du nombre de photons sortant vers le haut ou vers le bas (nup et
ndwn) nous permet de calculer les flux montant et descendant, tout simplement en divisant

cette somme par le nombre total de photons.

La précision d'un code de Monte-Carlo dépend du nombre de réalisations indépendantes
effectuées. La luminance est obtenue en moyennant la somme des Ns contributions des N
photons par le nombre N’ égal au nombre N réalisations effectuées divisées par les dimensions

du domaine n,Xn,, soit N’ = N/(n,xn,)

1 QA
L(S,Q)=— L(S,€2)
N'Zlg J . .
= Equation 1-20

Les méthodes de Monte-Carlo étant des méthodes statistiques, il est possible d’obtenir un
intervalle de confiance et donc une incertitude sur les résultats calculés. Par exemple, avec 68%
de confiance, si le nombre de réalisations est suffisamment important pour utiliser une loi
normale, l'intervalle de confiance de la moyenne d’une variable aléatoire X (la luminance)

d’espérance E(X) et de variance estimée s2(X) est:

<. [P0 5. JE(X%—(E(X))Z
N N
)
2
_ > _ X; voA2
Y. SO _w, N g szi )
N N-1\ N N < Equation 1-21

L’Equation 1-21 nous permet donc de calculer un intervalle de confiance et donc une

incertitude sur les résultats de luminances estimées.

1.2.2. Source solaire ou thermique

Comme vu dans la section précédente, la source d’émission de photons peut étre solaire
pour des longueurs d'onde comprise entre 0.4um et 5um ou thermique suite a I'’émission du

systéme terrestre pour des longueurs d'onde supérieures a environ 3pm.

Dans le cas solaire, la source est tout simplement un flux collimaté qui arrive au sommet

de l'atmosphere selon une direction (6, o). Sa position (xy) au sommet du milieu est
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déterminée par un tirage aléatoire. Le modéle permet d'obtenir en sortie la luminance

normalisée (Equation 1.8).

Dans le thermique, I'énergie est émise, de facon isotrope, soit par la surface terrestre, soit
par le milieu (nuages-aérosols) soit les gaz atmosphériques. Le nombre de photons émis par
chacune des sources est déterminé en amont du calcul de transfert radiatif et correspond a une
fraction de nombre total de photons émis. La quantité émise par chaque type de source est
initialement calculée sous forme de flux a l'aide de la fonction de Planck B(T) pour une
température T. Pour un voxel nuageux de température T. et d’épaisseur optique T, le flux F.

s'exprime par:

F.=4n 7, B(T.)=47r (1-w,)t B(T,) Equation 1-22

ou T, est I'épaisseur optique d’absorption.
Le flux Fs émis par la surface a la température Ts s'exprime par :

F=m eB(T)=m (1-A,)B(T,) Equation 1-23

ou gsest ’émissivité de la surface et Astc son albédo.

Pour prendre en compte les gaz atmosphériques, nous utilisons la méthode des k-
distributions (Lacis and Oinas, 1991) qui a chaque coefficient d’absorption k; défini sur un
intervalle [k ;k+dk] associe un poids a; calculé en amont avec un modele raie par raie. Le flux
F:qi émis par une couche de gaz atmosphériques a la température Ty par chaque intervalle

[k ;k+dk] est :

F,=4m a,t, B(T,) Equation 1-24

ou T;'] est 'épaisseur optique d’absorption gazeuse pour l'intervalle considéré.

Les photons sont ensuite émis dans le milieu avec une énergie égale au flux F calculé selon
les équations 1-22, 1-23 et 1-24. L'émission dans le thermique étant isotrope, la direction
d'émission est choisie de facon aléatoire. A chaque émission, la méthode d'estimation locale
(Equation 1.19) est utilisée pour calculer la contribution de cette émission dans les directions du

détecteur.
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1.2.3. Prise en compte de la diffusion et de I’état de polarisation

A chaque diffusion, une nouvelle direction doit étre calculé. Le tirage aléatoire de l'angle
de diffusion est effectué aprés calcul de la fonction de répartition F (®). Dans le cas scalaire,
I'angle azimutal de diffusion @ est déterminé aléatoirement dans l'intervalle [—m; ] ce qui
signifie que la densité de probabilité est uniforme.

Dans le cas vectoriel, I'angle azimutal de diffusion @ dépend de l'angle zénithal de
diffusion © et de I'état de polarisation du photon incident. La densité de probabilité uniforme

doit donc, normalement, étre remplacée par une densité de probabilité conditionnelle P(P /).

C’est la méthode que nous avions initialement implémentée dans le modele 3DMCPOL. Le calcul

de P(®/0O) est donc explicitement développé dans (Cornet et al., 2010). Cette méthode est

exacte mais néanmoins un peu longue en temps de calcul, nous I'avons donc remplacé par une
méthode d’échantillonnage biaisé (Collins et al., 1972; Emde et al., 2010) qui consiste a choisir

aléatoirement la nouvelle direction (®,®) comme dans le cas scalaire et a utiliser la matrice de
phase réduite F;] =P;(©)/ F,(0).

Les nouveaux cosinus directeurs (u’,v',w’) sont ensuite déterminés a partir des

précédents (u,v,w) al'aide de plusieurs rotations (Cashwell and Everett, 1959) :

u'=(bewu—bdv)/(1-w*) +au
{ v'=(bewv +bdu)/\J(1-w?) +av Equation 1-25

w'=-bcy(1-w?) +aw

oua=cosO ;b =sinb;c=cosp;d = sing.

Une fois, la nouvelle direction déterminée, le vecteur de Stokes apres diffusion est obtenu

en multipliant I'ancien par la matrice Z de I'équation 1-12 construite a partir de la matrice de

phase réduite F,.

1.2.4. Absorption par les gaz atmosphériques

Dans l'infrarouge thermique mais aussi pour certaines bandes du spectre visible comme la
bande A de I'oxygéne, I'absorption par les gaz atmosphériques peut étre importante. La difficulté
de sa prise en compte réside dans la variabilité spectrale importante de 'absorption, méme pour

une bande spectrale étroite. Rigoureusement, une simulation du transfert radiatif pour chaque
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variation du coefficient d'absorption devrait étre effectuée. Cependant, afin de réduire le temps
de calcul, la méthode de la k-distribution est généralement utilisée (Lacis and Oinas, 1991).

Avec un code Monte-Carlo, il est, en plus, possible d'utiliser le théoreme d'équivalence
(Emde et al.,, 2011), qui est basé sur 'hypothese, généralement vérifiée, que le trajet des photons
reste le méme dans un milieu avec des particules diffusantes et des gaz absorbants que dans un

milieu avec uniquement des particules diffusantes. On peut, dans ce cas, écrire :

L(k, x,Q) = L(k, =0,x,Q). [ p(L,k, =0,x,Q).c™"dl Equation 1-26
0

avec kg le coefficient d’absorption d’un gaz, p la densité de probabilité normalisée de la

longueur I des chemins géométriques suivis par les photons.

Dans le cas du modele de Monte-Carlo, le chemin total / de chaque photon est
explicitement calculé, il suffit donc simplement, a chaque interaction, de multiplier la

contribution obtenue par I’équation 1.19 par un poids Wy, (Emde et al,, 2011) :

]
Wgaz(kg) = eXp _fkg(l‘)dl' E'quation 1-27
0

Si la bande spectrale est suffisamment fine pour que les propriétés optiques du milieu
diffusant ne varient pas, le trajet suivi par les photons reste le méme sur toute la bande. Pour
une bande contenant ni coefficients d’absorption dépendant de longueur d’onde, il suffit de

transformer Wg,, en une matrice de dimension nj x1.

Si on utilise la k-distribution, il suffit d’effectuer le suivi des photons dans une premiere
étape et de multiplier I'équation 1-19 par la matrice Wy,,. Ensuite, on effectue la somme
pondérée par les poids a; des différentes contributions de la k-distribution. L’équation 1.20

devient alors :

N N, N,()
L(S,Q2) = %EE(I" E L,(S,Q,k) Equation 1-28
il k=l =l

Cette méthode est valable, lorsque les propriétés du milieu diffusant sont constantes sur
I'intervalle spectral considéré. Ceci se vérifie en général pour les aérosols et les nuages sur une

bande étroite mais ce n’est plus le cas, par exemple aux courtes longueurs d’onde ou la diffusion
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moléculaire varie rapidement. (Emde et al., 2011) propose de corriger cette modification des
propriétés diffusantes par un poids supplémentaire. Cette implémentation n’est actuellement

pas incluse dans 3DMCPOL mais peut étre une possible piste d’amélioration si nécessaire.

1.2.5. Méthodes de réduction de variance

Les fonctions de phase des nuages ont généralement un pic avant tres prononcé (Figure
1-1) qui, quelque soit la méthode de résolution utilisée, entraine des difficultés pour le calcul
précis des luminances. Dans le cas spécifiques des méthodes de Monte-Carlo utilisant la
méthode d’estimation locale, ce fort pic avant entraine, lorsque que le photon se dirige en
direction du détecteur (I'angle de diffusion est alors proche de 0°), des sauts qui ralentissent la
convergence vers le résultat exact. Sur la Figure 1-5, les luminances totales et polarisées sont
représentées en fonction du nombre de photons. Ces simulations ont été faites pour un nuage
d'épaisseur optique 5, correspondant au cas test nuageux de (Kokhanovsky et al., 2010). La
courbe noire correspond aux résultats de référence téléchargeables sur le site:
http://www.iup.uni-bremen.de/~alexk. La courbe verte correspond au cas ou la simulation est
effectuée sans tronquer la fonction de phase et sans méthodes de réduction de variance. On voit
typiquement des sauts importants dus au pic avant de la fonction de phase qui peuvent conduire

a obtenir un résultat biaisé.

Une maniere d’accélérer la convergence des codes est de tronquer le pic avant de la
fonction de phase et de corriger le coefficient d’extinction et I'albédo de diffusion simple en
fonction de l'intégrale de la partie tronquée. Plusieurs méthodes existent comme la delta-M
(Nakajima and Tanaka, 1988), la delta-fit (Hu et al, 2000), des méthodes de troncation
géométrique qui ont été appliquées a la méthode de Monte-Carlo par (Iwabuchi, 2006) ou
encore la méthode de (Potter, 1970), qui nous avons choisi d'implémenter dans 3DMCPOL. Ce
type de méthode est efficace et permet de limiter les effets du pic avant, comme le montre la
courbe violette sur la Figure 1-5. Néanmoins, elle entraine des résultats biaisés dans certaines
directions particuliéres comme, évidemment, en transmission dans la direction avant (0@ = 0°)
ou en réflexion dans les directions de l'arc en ciel (@ = 140°) pour les nuages d'eau ou en
rétrodiffusion (® = 180°). Les résultats obtenus avec une fonction de phase tronquée en
rétrodiffusion (courbe violette), sont en effet beaucoup moins bruités et la convergence vers le
résultat final est plus rapide que sans troncation mais la luminance totale obtenue est inexacte.
Ce biais est surtout problématique dans le cas d’'un code LIDAR ou les calculs sont faits

principalement en rétrodiffusion.
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Figure 1-5: Convergence en rétrodiffusion (85 = 60° 6, = 60° ¢, = 0°) vers les luminances
totales (haut) et polarisées (bas) en fonction du nombre de photons. TR=1 indique que la fonction a
été tronquée. VRM=1 indique que les méthodes de réduction de variance ont été appliquées. La
courbe de référence noire est issue du cas nuageux de (Kokhanovsky et al., 2010)

Pour palier a ces problemes, (Buras and Mayer, 2011) ont développé des méthodes de
réduction de variance applicables aux codes de Monte-Carlo et que nous avons insérées dans
3DMCPOL. Ces méthodes sont expliquées en détails dans la publication citée précédemment, ici
nous essayons d'en faire seulement une bréve description.

La premiére méthode appelée DDIS (Detector Directional Importance Sampling)
s'applique pour une direction unique d'observation et consiste a augmenter le nombre
d’événements provoquant un saut. On utilise pour cela une fonction de phase modifiée qui
permet d'augmenter le nombre de photons se dirigeant approximativement dans la direction du
détecteur. Cette modification est compensée par l'utilisation d'un facteur de pondération qui
réduit le poids du photon «forcé» a se diriger vers le détecteur. Cette méthode manque
d'efficacité pour des épaisseurs optiques importantes car il ne peut plus y avoir de grands ordres
de diffusion et ne permet pas le calcul de plusieurs directions de visée.

La méthode NLE (N-tuple Local Estimate) permet de résoudre ces deux problémes. Elle est
schématisée sur la Figure 1-6. Un photon mére (MP : Mother Photon) se déplace normalement. A
un certain ordre de diffusion, un photon clone (CP : cloned photon) est créé. On lui applique la
méthode DDIS pour le forcer a aller dans une des directions d'observation choisies. Plusieurs
photons clones permettent ainsi de simuler les luminances dans plusieurs directions.

La derniere méthode utilisée est une méthode pour prévenir les pics lorsque le photon

mere se dirige, aprés une diffusion, dans la direction du détecteur. Dans ce cas, les photons
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clonés produiront en effet des pics. La méthode utilisée (PBS: Prediction Based Splitting)

consiste a séparer le photon en plusieurs photons de poids réduits.

|V Local estimate for scattering order #4
—— Mother photon path
_____ Cloned photon path

Nirstcp = 3
Nscep =4
Niecp =2

Figure 1-6 : Schéma de la méthode de réduction de variance NLE. Les chiffres romains représentent
les ordres de diffusion de la méthode d’estimation locale. Le trait plein représente le trajet suivi par
le photon mere (MP) et les traits pointillés, le trajet suivi par les photons clones (CP).
Remerciements : Mathieu Compiégne

Ces méthodes ont été insérées, a 1'aide de Mathieu Compiégne, dans 3DMCPOL et ont
donné des résultats probants. Sur la Figure 1-5, la convergence en utilisant ces méthodes

(courbe rouge) est obtenue assez rapidement sans que les résultats ne soient biaisés.

1.2.6. Développement d’un code LIDAR :

L'implémentation des ces méthodes de réduction de variance s’est aussi avéré
indispensable et nécessaire pour le développement d'un code LIDAR de référence précis et
performant (3DMCLIPOL, Szczap et al., 2013). La migration de 3DMCPOL vers le code LIDAR a
évidemment demandé quelques modifications : le principe du code Monte-Carlo Lidar consiste a
additionner la longueur du trajet parcouru par le photon dans le milieu. A chaque interaction, la
méthode d'estimation locale est utilisée pour connaitre I'énergie remontant dans la direction de
I'antenne. La profondeur qui lui est associée correspond alors au chemin total parcouru par le
photon jusqu'a cette interaction. En cas de diffusion multiple, on a inévitablement un trajet plus

long qu'un simple aller-retour suivant la verticale et le photon semble donc venir de plus loin. La
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contribution du photon est calculé selon I'équation 1.19 en ajoutant un facteur dépendant de
I'ouverture de l'antenne du LIDAR et de l'altitude du satellite qui définissent le champ de vue

(FOV). La divergence du laser est elle prise en compte selon la méthode de Box-Muller.

t=3 , div=5"105 nph =5108

L)) ﬁ b) Monte Carla (our codo)
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Figure 1-7 : Exemples de simulation LIDAR du coefficient de rétrodiffusion LIDAR en fonction de
I'altitude. (a) pour un nuage homogeéene compris entre 9 et 10km. en vert, résultats obtenus par le
code rapide de (Hogan, 2008), en noir et en rouge ceux obtenus avec le code 3DMCLIPOL issu de
3DMCPOL avec et sans méthode de réduction de variance. (b) pour un nuage épais. En noir,
résultats obtenus avec le code de (Battaglia et al, 2006), en gris avec le code Monte-Carlo de
(Battaglia et al.,, 2006) et en rouge avec le code 3DMCLIPOL pour différents champ de vue.

Des exemples de simulation LIDAR sont présentés sur la Figure 1-7. Sur la Figure 1-7a, les
simulations sont effectuées pour un nuage d'épaisseur optique 3 situé entre 9 et 10km avec un
rayon effectif de 10um. Les comparaisons sont faites avec le code de (Hogan, 2008) qui est un
code rapide et donc approché qui tient compte de la diffusion multiple. Le facteur de
rétrodiffusion est présenté avec les méthodes de réductions de variances (VRM=1) et sans
(VRM=0). L'apport de ces méthodes est évident avec un signal beaucoup moins bruité. Notons
que le signal sous le nuage est di a la diffusion multiple qui accroit la distance parcourue par les
photons. Les différences qui existent entre les deux codes sont dues a la prise en compte de la
diffusion par le code de (Hogan, 2008) qui est approchée. Ceci est d’ailleurs confirmer sur la
Figure 1-7b ou pour un nuage plus épais, les résultats issus de deux codes Monte-Carlo,
3DMCLIPOL et celui de (Battaglia et al., 2006) sont tres proches et Iégerement différents de celui

de (Hogan, 2008) et ce quelque soit le champ de vue.

Des travaux sont actuellement en cours au Laboratoire de Météorologie Physique en

étroite collaboration avec le LOA, dans le cadre de la these de Alaa Algassem, pour continuer le
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développement du code Lidar et I’étendre vers un simulateur Radar Doppler. Il est aussi prévu

d'évaluer les effets des hétérogénéités nuageuses sur les signaux Lidar et Radar mesurés.

1.2.7. Applications spécifiques au code de Monte-Carlo

Un des avantages des modéles de Monte-Carlo est qu’ils simulent bien les phénomenes
physiques et peuvent donc permettre d’appréhender certains d’entre eux. Par exemple, il est
facile, comme nous le verrons dans le chapitre 2 (Figure 2.10), de sauvegarder les différents
ordres de diffusion grace a la méthode d’estimation locale et ainsi de déterminer la quantité
d’énergie et la signature de chaque ordre de diffusion.

A T'instar de la version LIDAR, il est aussi possible de connaitre la longueur du trajet des
photons et donc d’obtenir une distribution de leur trajet dans le nuage. Ce type d’étude nous a
permis de comprendre la variation de I'absorption dans la bande A de I'oxygene selon I'angle
zénithal de vue (Ferlay et al., 2010). En effet, nous avons pu a partir des distributions en taille
des trajets de photons, calculer le trajet moyen des photons. En le divisant par la masse d’air
[1/ cos(6s) + 1/ cos(6v)], nous obtenons la pénétration verticale des photons équivalente a

celle d’'une diffusion simple (Figure 1-8).
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Figure 1-8 : Pénétration verticale équivalente des photons dans le milieu nuageux en fonction de
I'angle zénithal de vue pour plusieurs épaisseurs optiques (t) et géométriques (H). (Ferlay et al.,
2010).
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Cette pénétration verticale équivalente ainsi que son amplitude de variation selon I'angle
zénithal dépend peu de I'épaisseur optique du nuage mais principalement de son épaisseur
géométrique. Ce résultat important signifie qu’il existe une information sur I'épaisseur
géométrique dans la signature angulaire de la bande A de l'oxygéne. Celle-ci est d’ailleurs
maintenant utilisée pour restituer I'épaisseur géométrique des nuages a partir de mesures

passives de POLDER (Desmons et al., 2013).

1.3. Intercomparaisons et validation de 3DMCPOL

Le code 3DMPCOL a été validé par intercomparaisons avec d’autres modeéles de transfert
radiatif. Pour la partie visible, les luminances totales ont été comparées sur des cas nuageux
tridimensionnels issus I3RC (Cahalan et al., 2005). Les luminances polarisées ont été comparées
aux résultats obtenus avec un modele 1D d'Adding-Doubling (Cornet et al. 2010). Nous avons
aussi participé a deux exercices d'intercomparaisons qui sont présentés ci-dessous. Dans le

thermique, le code a été validé par comparaison avec le modele SHDOM (Evans, 1998).

1.3.1. Validation de 3DMCPOL dans la visible

La premiére intercomparaison (Kokhanovsky et al.,, 2010) incluait sept codes de
transfert radiatif utilisant différentes méthodes de résolution comme celles des ordonnées
discretes, des ordres successifs de diffusion, de 1'Adding-Doubling et des méthodes de Monte-
Carlo. Le vecteur de Stokes en réflexion et transmission a été simulé avec une résolution
angulaire fine (pas de 1°) sur trois cas tests relativement simples : une atmosphere homogene
composée de molécules atmosphériques, d'aérosols ou de particules nuageuses. Les fonctions de
phase utilisées sont représentées sur la Figure 1-1. Les résultats obtenus avec 3DMCPOL ont été
corrects pour les cas moléculaires et aérosols mais un écart non négligeable a été découvert
dans le cas nuageux ou la fonction de phase est trés piquée. Un écart de 5% a été obtenu par
rapport au code SCIATRAN pour la premiéere composante du vecteur de Stokes I et supérieur a
5% pour Q et U. En 2010, nous n'avions pas encore implémenté ni les méthodes de réduction de
variances décrites plus haut ni le calcul de la fonction de répartition selon la quadrature de
Gauss. L'implémentation de cette méthode numérique ainsi que la correction d'un probleme
d'interpolation de la fonction de phase a permis d'améliorer grandement les résultats comme
nous les verrons a travers la deuxiéme intercomparaison effectuée.

Cette premiere intercomparaison nous a permis de détecter des problémes, en particulier
en transmission et de les corriger. Les résultats des simulations peuvent étre obtenus facilement

sur le site http://www.iup.uni-bremen.de/~alexk et servent régulierement de références lors

du développement et du test d'un nouveau modele de transfert radiatif.
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La premiére phase de la deuxiéme intercomparaison s'est déroulée récemment et a donné
lieu a une publication (Emde et al., 2015). Six modeles dont des modeles de Monte-Carlo
(MYSTIC, SPARTA, 3DMCPOL), le modéles SHDOM, des modeles en ordonnées discretes IPOL et
PSTAR ont participé a cette intercomparaison qui se place dans le cadre du groupe de travail
IPRT (International Polarized Radiative Transfer) de I'IRC (International Radiation Comission).
Les tests se sont déroulés sur dix cas types allant d'une atmosphére unidimensionnelle
composée d'une simple couche homogene de molécules, d'aérosols ou de nuages (phase A) a une
atmosphére dont les propriétés des particules, absorbantes ou non, variaient verticalement
(phase B). Pour les deux phases, des tests ont été faits avec ou sans surface. Le vecteur de Stokes
a été simulé en transmission et en réflexion pour des configurations géométriques variées

incluant des angles azimutaux hors du plan solaire ce qui n'était pas le cas dans la premieére

intercomparaison.
RMSE (%) I Q U V
Al dp=0.0 0.023 (0.035) 0.031 (0.042) 143.7 (106.4) -
Al dp=0.03 0.017 (0.023) 0.034 (1.249) 0.034 (0.981) -
Al dp=0.1 0.018 (0.144) 0.0324 (3.938) 0.029 (3.047) -
Al all 0.020 (0.092) 0.0317 (1.681) 0.0401 (2.129) -
A2 0.009 (0.010) 0.038 (0.354) 0.029 (0.275) -
A3 0.051 0.117 0.108 0.519
A4 0.009 0.041 0.061 1.840
AS5pp 2.432 1.221 - -
A5al 2.665 1.094 1.264 36.313
A6 0.540 (0.499) 0.378 (2.574) 0.695 (22.360) -
RMSE (%) I Q U V
B1 0.024 (0.033) 0.033 (0.558) 0.505 (0.026) -
B2 1.387 0.975 0.517 -
B3 0.050 (0.040) 0.088 (1.296) 0.081 (1.037) 5.126 (4.347)
B4 0.834 (1.152) 6.311 (27.614) 1.839 (5.965) 58.29 (94.93)

Tableau 1-1: Ecarts quadratiques moyens (RMSE) en pourcents entre les résultats des modéles
3DMCPOL et MYSTIC pour les différents cas tests définis dans (Emde et al, 2015). «dp »
correspond a la valeur du facteur de dépolarisation Rayleigh; « pp » au Plan Principal solaire et
«al» a l'almucantar. Les chiffres entre parenthéses sont les écarts publiés et obtenus avant
correction de 3DMCPOL.

Comme précédemment, la participation a cette intercomparaison nous a permis de déceler
des erreurs dans le code 3DMCPOL : nous avons en effet détecté et corrigé une erreur sur la

prise en compte du facteur de dépolarisation Rayleigh de la diffusion moléculaire et une erreur
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sur la prise en compte du vecteur de Stokes lors d'une réflexion sur la surface océanique. Le
Tableau 1-1 indique les écarts quadratiques moyens (RMSE) en pourcent calculés entre les
résultats de 3DMCOL et ceux de MYSTIC. Les valeurs indiquées correspondent a celles obtenues
avec la version actuelle de 3DMCPOL. Dans le cas ou il y a eu des améliorations suite aux
corrections effectuées, les valeurs de RMSE précédentes (et publiés) sont indiquées entre
parentheses. La plupart des écarts quadratiques sont trés faibles, généralement inférieurs a 1%

voire a 0.1%.

Nous allons nous intéresser a quelques résultats particuliers. Tout d'abord, le cas nuageux
ou des écarts importants avaient été trouvés lors la premiere intercomparaison. En incluant
toutes les directions d’observations en transmittance et réflectance, les écarts sont de 'ordre de
2.4-2.7% pour I et 1.0-1.2% pour Q. Ces écarts sont plus faibles que précédemment mais encore
supérieurs au 1% . IIs sont en grande partie dus au pic avant de la fonction de phase. En effet, sur
les Figure 1-9 et Figure 1-10 sont représentés les résultats obtenus pour le cas A5 qui
correspond a la simulation des luminances montantes et descendantes a 800 nm dans le cas d'un
nuage d'épaisseur optique 5 avec une distribution en taille gamma de rayon effectif 10um et de
variance 0.1. L’angle d’incidence solaire est de 50°. Ce cas est similaire a celui de la précédente
intercomparaison. Les écarts absolus sont dans I'ensemble faibles, exceptés en diffusion avant
(Figure 1-10) et en rétrodiffusion (Figure 1-9). En excluant ces deux directions particuliéres, les
RMSE sont de l'ordre de 0.2% pour I et 1% pour Q donc plutét faibles pour toutes les
composantes du vecteur de Stokes. Les corrections apportées suite a la premiére

intercomparaison sont donc concluantes.

Dans le Tableau 1-1, on remarque pour les cas Al, A2, B1, B3 ou le facteur de
dépolarisation intervenait, une nette amélioration des résultats, en particulier pour la ligne ou le

facteur de dépolarisation est important (dp=0.1).

Les cas A6 et B4 représentent respectivement une atmosphére avec uniquement des
molécules et une atmosphére nuageuse au dessus d'une surface océanique. On constate la aussi
une amélioration suite a la correction de l'erreur sur la rotation du vecteur de Stokes apres
réflexion sur la surface. Il reste néanmoins quelques écarts comme on peut le voir sur les Figure
1-11 Figure 1-12, en particulier pour la 2iéme composante du vecteur de Stokes. La prise en
compte de la fonction de réflexion bidirectionnelle de I'océan dans 3DMCPOL se fait par un pré-
calcul au début du code selon plusieurs angles zénithaux d'incidence, plusieurs angles zénithaux

et azimutaux de réflexion. Les écarts peuvent venir de la discrétisation angulaire choisie ou de la
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rotation utilisée pour calculer des angles azimutaux incidents différents de zéro. Des tests
supplémentaires sont nécessaires afin de finaliser la correction.

Il reste aussi a corriger une légere déviation pour le cas B2 ou 'absorption atmosphérique
est forte.

La premiére phase de cette intercomparaison de modeéles de transfert radiatif incluant la
polarisation et par conséquent le calcul du vecteur de Stokes vient de se terminer. Jusqu’'a
présent, les cas tests étaient des cas unidimensionnels allant de cas simples, une couche
composée de molécules atmosphériques a des cas plus complexes, un nuage au milieu d'une
atmospheére au-dessus d’une surface océanique. Cela nous a permis de détecter et de corriger
plusieurs erreurs dans le code 3DMCPOL.

La prochaine étape qui devrait débuter prochainement inclura des comparaisons pour des
atmospheéres nuageuses tridimensionnelles : un nuage en escalier, un nuage cubique isolé dans
une atmospheére et un cumulus fractionné déja utilisé pour I'intercomparaison I3RC. Le nombre
de modeles participants sera réduit a quatre puisque les modeles IPOL et PSTAR ne permettent

pas d‘effectuer des simulations dans une atmosphere tridimensionnelle.
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Figure 1-9 : Composantes en réflectance du vecteur de Stokes obtenues pour le cas A5 (nuage) par
3DMCPOL en bleu et MYSTIC en rouge. 1¢r et 2iéme [ignes, résultats et différences absolues dans le
plan solaire. 3i¢me et 4i¢me [ignes, résultats et différences absolues dans le plan almucantar.
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Figure 1-10 : mémes graphiques que pour la Figure 1-9 pour les valeurs en transmittance
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IPRT case B4, depol=0.03, altitude=30 km
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Figure 1-11 : Comparaisons des luminances obtenues par 3DMCPOL et MYSTIC pour le cas B4
composé d’'une surface océanique, d’'un nuage et de molécules atmosphériques. 1¢re ligne :
graphique polaire des composantes du vecteur de Stokes issus de MYSTIC (partie supérieure) et de
3DMCPOL (partie inférieure). 2i¢me ligne : différences absolues entre 3DMCPOL et MYSTIC. 3iéme
ligne : luminances en fonction des angles zénithaux pour différents angles azimutaux et 4iéme ligne :
différence absolues en fonction des angles zénithaux pour différents angles azimutaux.
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Figure 1-12 : Méme figures que la Figure 1-11 pour les transmittances.
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1.3.2. Validation dans l'infrarouge thermique

La validation pour les longueurs d'onde infrarouges s'est déroulée en effectuant des
comparaisons avec le code SHDOM. Les résultats sont présentés sur la Figure 1-13 (Fauchez et
al. 2014). Les calculs ont été faits pour un cirrus d’épaisseur optique moyenne 1.8, avec un
albédo de diffusion simple de 0.5, une fonction de phase Henyey-Greenstein avec un parametre
d’asymétrie égal a 0.865. La température de surface a été fixée a 290K. Le champ nuageux a une

taille de 10kmx10km avec une résolution spatiale de 100 m.
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Figure 1-13: Comparaison des radiances obtenues avec 3DMCPOL et SHDOM a une longueur
d’onde de 10.60um pour un nuage d’épaisseur optique 1.8 (Fauchez et al.,, 2014). (a) Champ de
luminances simulées au Nadir avec 3DMCPOL ; (b) comparaison des luminances 3DMCPOL et
SHDOM le long de l'axe y=5km ; (c) différences relatives entre les deux modéles; (d) relation entre
les deux luminances.

L’erreur relative entre les luminances 3DMCPOL et SHDOM est en moyenne inférieure a
2% et la corrélation est de 0.998. Il existe néanmoins un léger biais entre les deux simulations
visibles sur les Figure 1-13b et 1-13d, les luminances 3DMCPOL étant légérement plus faibles
que les luminances SHDOM. Nous expliquons ces écarts par une différence de traitement des
propriétés optiques qui sont considérées comme constantes dans chaque voxel pour 3DMCPOL

alors qu’elles sont interpolées dans le modele SHDOM.
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1.4. Conclusion

Cette partie est dédiée au modele tridimensionnel de transfert radiatif 3DMCPOL. J'ai
commencé son développement au cours de mon séjour postdoctoral en 2004-2005 pour la
partie solaire (Cornet and Davies, 2008) et il a été étendu au spectre thermique au cours de la
thése de Thomas Fauchez (Fauchez et al., 2014). Il est I'un des premiers modeles permettant le
calcul précis des luminances polarisées dans une atmosphére tridimensionnelle (Cornet et al.,
2010). Cette particularité reste d’ailleurs peu courante puisqu’il n’existe, 3 ma connaissance,
actuellement que deux autres modeéles permettant ce type de calcul : MYSTIC développé au DLR
en Allemagne, (Emde et al., 2010) et SHDOM développé initialement aux Etats-Unis (Evans,
1998; Doicu et al, 2013). Pourtant, un nombre important d’instruments mesurent ou
mesureront dans un futur proche les luminances totales et polarisées comme l'a fait le
radiometre POLDER/PARASOL entre 2004 et 2009. On peut citer les radiométres aéroportés
OSIRIS développé au LOA (Auriol et al., 2008) ou les futurs radiométres spatiales tel 3MI/Metop-
SG (Multi-viewing, Multi-channel, Multi-polarisation Imager, Marbach et al., 2013) développé
par EUMETSAT ou MSPI (Multi-angle Spectro-Polarimetric Imager) développé au Jet Propulsion
Laboraroty et candidat pour l'instrument multidirectionnel, multispectral et polarisé identifié
par la NASA pour la mission spatiale ACE (Aerosol-Cloud-Ecosystem) et dont la version
aéroportée est déja opérationnelle (Diner et al., 2013).

Etant donné ces nombreux projets en cours au niveau international, il est donc primordial
de disposer au Laboratoire d’'Optique Atmosphérique, reconnu pour son expertise en transfert
radiatif, d'un modéle de transfert radiatif permettant de simuler des scénes complexes telles que

des scenes nuageuses, de fagon la plus réaliste possible.

Néanmoins, un des principaux inconvénients de ce modeéle sont les temps d’exécution, qui
comme pour tous les codes 3D existants sont actuellement trés longs. Selon la scene étudiée
(dimensions, longueurs d’ondes, nombre de géométrie, épaisseurs optiques moyennes,...), les
calculs peuvent aller de quelques heures a quelques jours selon le nombre de processeurs
disponibles. Il est donc primordial de trouver des solutions pour rendre plus rapide ces codes de
transfert radiatif. Cette question a d’ailleurs été une des problématiques de la table ronde « les
codes de transfert radiatif rapides », pour laquelle j’ai été co-animatrice dans le cadre de 'atelier
TRATTORIA (Transfert Radiatif dans les ATmospheres Terrestres pour les ObseRvations
SpatlAles). Cet atelier organisé par le CNES et le LOA a eu lieu en Mars 2015 a Lille

(http://www-loa.univ-lille1.fr/workshops/Trattoria-2015/). Il a regroupé grande partie de la
communauté francaise en transfert radiatif. Il a donc été tres profitable et a permis de nombreux

échanges. Concernant l'accélération des codes de transfert radiatif 1D ou 3D, il existe des
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Partie 1 : Modélisation du Transfert Radiatif dans une Atmosphére 3D

solutions techniques comme le transfert des codes du CPU sur GPU (Graphics Processing Unit).
C’est cependant un travail conséquent de réécriture du code dans un langage spécifique (par
exemple en langage CUDA). Il a permis des améliorations de l'ordre d'un facteur 6-7 pour
SHDOM porté sur GPU par la société Alyotech (http://www.alyotech.com/) ou de l'ordre d’un
facteur 100-200 pour le code Monte-Carlo SMARTG de la société HYGEOS

(http://www.hygeos.com/fr/index.htm). Ce transfert vers les technologies GPU est aussi pour

I'instant limité par les problemes de mémoire vive dont les besoins peuvent étre importants
pour une simulation 3D. Une autre solution technologique appelée Xeon-phi (ou MIC) a aussi été
évoqué toujours au cours de l'atelier TRATTORIA. Ce sont des processeurs hautement
parallélisés qui présentent I'avantage de ne pas nécessiter une complete réécriture du code.
D’autres pistes spécifiques aux méthodes de Monte-Carlo sont aussi a explorer. Elles
utilisent des techniques alternatives, rapides et précises venant d’autres domaines de la
physique comme des travaux issus de la thermique et de la physique des plasmas. Elles ont été
présentés par des chercheurs des laboratoires CETHIL (Centre d'Energétique et de Thermique
de Lyon, INSA) et LAPLACE (Laboratoire Plasmas et Conversion d’Energie, Université Paul
Sabatier, Toulouse) dans le cadre de chambre a combustion, mais pourraient étre adaptées et
appliquées a 'atmosphere terrestre. Cette méthode se base sur la reformulation de I'intégrale de
I’équation de transfert radiatif et sur 'application de la théorie des collisions nulles développée
au LAPLACE et CETHIL. Elle est actuellement appliquée pour le calcul des raies d’absorption a
partir d’'une base de données spectroscopiques, ce qui dans le cas de calculs de transfert radiatif
atmosphérique dans les bandes absorbantes de I'atmosphére (bande O2 ou H20) pourrait nous
faire gagner un temps précieux. Mais, des travaux devront aussi étre mené pour tester l'intérét
d’exporter cette méthode dans le cas de calcul dans un milieu 3D ou le suivi des photons voxels

par voxels est tres coliteux.
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Partie 2: Evaluation des effets de I'hétérogénéité
des nuages sur les quantités radiatives mesurées et
sur les parametres restitués

La télédétection par satellite, qui permet un suivi temporel global des parametres
atmosphériques est un outil essentiel pour l'étude des processus météorologiques et
climatiques. Mon sujet principal d’étude concernent les nuages qui, que ce soit d’'un point de vue
radiatif ou hydrologique sont des éléments clés du systéme Terre-Atmosphére.

Actuellement, pour des raisons de temps de calculs et de simplicité, dans tous les
algorithmes d’inversion opérationnels, les nuages sont considérés comme unidimensionnels
(hypothese 1D) et sont supposés homogenes horizontalement et verticalement, compris entre
deux plans paralléles et infinis. En réalité, les nuages sont tres variés et présentent souvent des
hétérogénéités importantes. Par exemple, a une échelle de 1km, en utilisant le radiometre multi-
angulaire a haute résolution spatiale MISR, entre 10 et 30% des luminances nuageuses passent
un test d’hétérogénéité spatiale (Genkova and Davies, 2003) et environ 20% passent un test
basé sur la cohérence angulaire (Horvath and Davies, 2004). A I‘échelle globale, en utilisant les
radiometres MODIS et MISR, (Di Girolamo et al., 2010) montrent que la réflectance, 'albédo
sphérique et I'épaisseur optique sont angulairement non distinguable d’'un nuage homogene
dans respectivement seulement 24, 25 and 79% des cas.

En effet, comme exposé lors de I'introduction, les hétérogénéités nuageuses entrainent des
biais sur les quantités radiatives calculées en suivant ’hypothése 1D et donc des erreurs sur les
parameétres restitués. Ces erreurs sont dues d’'une part aux variabilités internes au pixel et sont
connues sous le nom de biais plan-paralléle (Cahalan, 1994) et d’autre part aux variabilités
externes qui conduisent, a petite échelle, a un lissage radiatif du champ de luminances (Marshak
et al,, 1995) et en cas d’'incidence solaire inclinées, a des effets de surbrillance et d’ombrage (ex:
Loeb and Davies, 1997). L'ampleur et méme le signe de ces erreurs dépendent du degré
d’hétérogénéité du nuage, de I'échelle du radiomeétre, de la configuration géométrique (incidence

solaire et direction d’observation) et de la longueur d’onde utilisée. L’évaluation des effets de
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I'hétérogénéité des nuages sur les paramétres inversés est donc dépendante du radiométre
étudié.

Dans ce deuxiéme chapitre, je commence par présenter quelques uns des résultats issus
d’'un travail de comparaison des produits opérationnels des radiométres MODIS et POLDER
menées par Shan Zeng que j'ai co-encadrée en thése. Par la suite, je présente les travaux,
effectués en étroite collaboration avec Frédéric Szczap du Laboratoire de Météorologie Physique
dans le cadre de plusieurs projets PNTS, pour estimer les erreurs induites par I'hypothése du
nuage homogene plan-paralléle dans les algorithmes d’inversion des paramétres nuageux. Ces
travaux ont été menés dans le cadre des mesures du radiometre POLDER/PARASOL mais aussi

dans le cadre du radiomeétre infrarouge IIR/CALIPSO, lors de la thése de Thomas Fauchez.

2.1. Comparaison des produits nuageux restitués par POLDER et
MODIS

L’A-train est une constellation de cing satellites volant sur une orbite héliosynchrone et
effectuant, a quelques minutes d’intervalles, des mesures au-dessus d’'une méme scéne. Parmi
ces satellites, se trouvaient de 2005 a 2010, le radiométre multi-angulaire, multispectral et
polarisé, POLDER (POlarization and Directionality of Earth Reflectance, Deschamps et al., 1994)
a bord de la plate-forme PARASOL et le radiométre multispectral MODIS (MODerate resolution
Imaging Spectroradiometer , King et al., 1992) a bord de la plate-forme AQUA. POLDER effectue
des mesures de luminances totales du bleu (443nm) au proche infrarouge (1020nm) et, pour
certains canaux, de luminances polarisées. Dans le cas des nuages, ce sont principalement les
canaux dans la bande A de l'oxygene (763 et 765nm) et les canaux polarisés (490, 670 et
865nm) qui sont utilisés. L'instrument peut observer un méme point jusqu’a seize fois selon des
directions différentes. La résolution spatiale du pixel POLDER est 6x7km mais, pour réduire le
bruit suite a la co-registration des données, les produits sont délivrés a une résolution de
20x20km.

MODIS, quant a lui, effectue une mesure suivant une unique direction avec une résolution
spatiale de 1km pour la plupart des canaux (certains canaux visibles ont une résolution de 250m
mais ne sont pas utilisés dans cette partie). La gamme spectrale de MODIS est plus étendue,

puisque les mesures s’effectuent du violet (410nm) a l'infrarouge thermique (15um).

A partir de ces mesures et selon les caractéristiques de chaque instrument des chaines
d’'inversion ont été développées pour inverser les propriétés des nuages, des aérosols et des
surfaces. Concernant POLDER, la chaine de traitement « nuage et bilan radiatif » est décrite dans
(Buriez et al., 1997): aprés I'étape essentielle de détection des nuages, la phase des nuages est

déterminée ainsi que les parametres nuageux tels que la pression de sommet de nuage,
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I'épaisseur optique, le rayon effectif et la variance effective. A partir de I'épaisseur optique
angulaire, I'albédo des nuages est obtenue aprés une moyenne angulaire pondérée de 1'albédo
obtenue dans chaque direction (Buriez et al.,, 2005). Des résultats issus de cette chaine de
traitement sont présentés dans (Parol et al., 2004).

La chalne de traitement MODIS est dans 'ensemble assez similaire a celle de POLDER
exceptée qu’elle n’utilise plus les propriétés des mesures multi-angulaires et polarisées mais
celles des canaux proche-infrarouges et infrarouges (King et al., 1997; Platnick et al., 2003).

Pour les comparaisons présentées par la suite, un jeu de données spécifiques, appelé « PM-
L2 » a été développé. Il regroupe a une méme résolution de 20km x 20km et sur une méme grille
géographique, les produits géo-localisés issus des deux radiométres POLDER et MODIS (Zeng et
al,, 2011).

2.1.1. Comparaison des couvertures nuageuses POLDER et MODIS

La premiere étape des chaines de traitement est la détection de la présence ou non de
nuage. Pour POLDER un pixel est classé nuageux si, au moins l'une des conditions est vérifiée :

- la pression apparente est trés inférieure a celle de la surface ;

- la valeur de la réflectance visible, hors surface brillante, est nettement supérieure
a celle estimée en ciel clair ;

- la réflectance polarisée a 490nm est inférieure a la valeur en ciel clair (moins de
diffusion moléculaire) ;

- la réflectance polarisée signée a 865nm est inférieure a la valeur minimale en ciel
clair signifiant la présence d’'un nuage qui polarise négativement la luminance ;

- la réflectance polarisée signée a 865nm présente un arc marqué vers 140°
indiquant la présence d’'un nuage d’eau liquide ;

Trois tests additionnels sont effectués pour confirmer la présence de ciel clair si aucun des

tests ci-dessus n’a identifié de nuages.

Pour MODIS, le masque nuageux consiste en une série de tests basés sur des seuils entre
les valeurs de luminances ciel clair et nuageux (Ackerman et al., 1998). Aprés avoir déterminé la
présence de nuages a 1kmx1km, les couvertures nuageuses sont calculées a 5kmx5km et donne
le produit CFD (Cloud Fraction Day). Un autre produit couverture nuageuse, appelé CFC (Cloud
Fraction Combined) est calculé a partir des pixels pour lesquels les propriétés nuageuses sont
restituées : dans ce cas, les pixels faussement détectés nuageux en cas d'importantes charges en
aérosols ou les pixels aux bords des nuages sont retirés. Par conséquent, la couverture nuageuse

CFC est toujours inférieure a la couverture nuageuse CFD.
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Figure 2-1: Variations latitudinales de la couverture nuageuse MODIS et POLDER ainsi que les
différences entre POLDER et MODIS CFC (Zeng et al., 2011).

Sur la Figure 2-1, sont représentées les variations latitudinales de la couverture nuageuse
détectée par POLDER et MODIS. En accord avec d’autres climatologies (Stubenrauch et al,
2013), on distingue, au premier regard, les variations dues aux mouvements synoptiques, avec
des valeurs plus importantes dans la zone de convergence intertropicale et dans les zones
dépressionnaires de moyennes latitudes. Concernant la comparaison entre les deux instruments,
on remarque que le produit MODIS CFD qui tend a garder tout les pixels susceptibles d’étre
nuageux est supérieur a la couverture nuageuse POLDER qui elle-méme est supérieure a la
couverture fractionnaire MODIS CFC, qui ne garde que les pixels ou la restitution nuageuse est

effectuée et qui tend donc a minimiser la couverture nuageuse.

Au cours de I'étude de (Zeng et al.,, 2011), nous avons montré que, pour les scénes
completement claires ou complétement nuageuses, le produit « couverture nuageuse » des deux
instruments concordaient bien. Les différences les plus marquantes, correspondent, sans
surprise, au cas de nuages liquides fractionnés. Ceci est certainement lié a la différence de
résolution spatiale des instruments bien que deux effets s’opposent. En effet, une résolution plus
basse (POLDER) implique de choisir des seuils suffisamment grands pour s’affranchir du bruit
de l'instrument et donc de manquer certains nuages fins mais, d'un autre c6té, avec cette

résolution plus basse, un pixel comprenant des nuages fractionnés est compté comme couvert a
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100%, ce qui conduit a surestimer la couverture nuageuse comparativement a un instrument
avec une résolution plus fine (Wielicki and Parker, 1992). En outre, le choix d’un seuil unique
séparant les pixels nuageux des pixels clairs est rendu difficile par les effets du transfert radiatif
3D (Yang and Di Girolamo, 2008) et dépend de I'angle d’incidence solaire du fait des effets

d’ombrage et de surbrillance.

2.1.2. Comparaisons des épaisseurs optiques POLDER et MODIS

Le jeu de données PM-L2 a aussi permis d’étudier les différences sur I'épaisseur optique
des nuages restituée par POLDER et MODIS (Zeng et al., 2012). L’épaisseur optique est obtenue
a partir des luminances visibles pour POLDER (MODIS), a 865nm (858nm) au-dessus de l'océan,
a 670nm (645nm) au dessus des terres. Des tables d’interpolation sont pré-calculées en utilisant
I'hypothése d'un nuage homogene a plans paralléeles pour différentes configurations

géométriques, différentes phases nuageuses et différentes surfaces.

2.1.2.1. Comparaisons pixel a pixel

La Figure 2 présente les comparaisons pixel a pixel des épaisseurs optiques (COT)
restituées par les 2 instruments pour deux classes de couvertures nuageuses et différentes
phases nuageuses. Dans le cas le plus favorable comportant des nuages liquides avec une
couverture nuageuse totale, malgré une certaine dispersion, la droite de régression est proche
de 1 et le coefficient de corrélation est assez élevé, de 'ordre de 0.92.

Pour les autres classes de phases, le coefficient de corrélation reste aussi assez élevé avec
des valeurs comprises entre 0.82 et 0.92. Lorsque les deux instruments détectent une phase
glace, les COT MODIS sont supérieures au COT POLDER car les deux instruments n’utilisent pas
le méme modele microphysique : POLDER utilise un modele fixe, IHM, composé de cristaux
hexagonaux comprenant des impuretés (C.-Labonnote et al, 2001) et MODIS différents

mélanges de cristaux de glace (Baum et al., 2005).
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Figure 2-2 : Histogrammes bidimensionnels des épaisseurs optiques (COT) POLDER et MODIS pour
des scénes de couvertures nuageuses totales (1¢ ligne) ou fractionnées (2iéme ligne) au dessus de
I'océan. Les scénes sont aussi classées le long des colonnes selon la phase thermodynamique des
nuages. L’échelle de couleur est logarithmique. La droite en traits pointillés est la relation un-un
entre les 2 COT. La droite en trait plein est la droite de régression avec son expression et le
coefficient de corrélation associé. (Zeng et al., 2012)

Dans les cas ou les phases détectées sont différentes, les COT POLDER sont supérieures
lorsque POLDER détecte une phase liquide et MODIS une phase glace car les cristaux de glace
renvoient plus d’énergie en rétrodiffusion conduisant a une épaisseur optique restituée plus
faible. Les valeurs tendent en moyenne a étre plus élevées que dans le cas ou POLDER détecte de
la glace et MODIS de l'eau. On en déduit donc que ce cas correspond certainement a des
systémes multicouches. Le signal angulaire en polarisation de POLDER est en effet sensible au
nuage liquide sous le nuage de glace alors que MODIS, grace a l'information de ces canaux
infrarouges, détecte plutot la phase du sommet du nuage.

Les cas ou POLDER détecte de la glace et MODIS de I'eau liquide correspondent plutot a
des nuages fins ou la surface est visible ou a des cas d’aérosols au dessus des nuages. Dans ces
deux configurations, le signal angulaire polarisé se rapproche de celui d'un nuage de glace. Une
étude plus approfondie sur les différences de phase en POLDER et MODIS peut étre trouvée dans
(Zeng et al., 2013).

Dans les cas ol les deux instruments détectent des couvertures fractionnées (2ieme ligne de
la Figure 2-2), les COT POLDER sont beaucoup plus faibles que les COT MODIS. La différence de
résolution des instruments permet d’expliquer ces écarts. En effet, comme nous l'avons vu

précédemment (Figure 2-1), POLDER détecte en moyenne une couverture nuageuse plus élevée
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que MODIS car les trous entre nuages ne sont pas vus. Toutefois, ceux-ci ont pour conséquence

de réduire I'épaisseur optique restituée.
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Figure 2-3 : Pentes et coefficients de corrélation des relations COT et COT X CF entre POLDER et
MODIS en fonction de la couverture nuageuse (a) et du paramétre d'hétérogénéité (b) pour les

nuages complétement couverts au dessus de l'océan. Les traits pointillés représentent le nombre de
pixels. (Zeng et al., 2012)

La Figure 2-3a qui représente la valeur de la pente pour différentes classes de couverture
nuageuse, confirme cette hypothése. En effet, la pente de la régression linéaire entre les deux
COT y ait représentée en fonction de la couverture nuageuse (courbe bleue) augmente pour se
rapprocher de I'unité. Ceci indique donc bien que les différences entre les 2 COT sont tres
dépendantes de la couverture nuageuse. Pour s'affranchir de cette, nous comparons sur la
Figure 2-4, le produit COT x CF avec CF, la couverture fractionnaire. Les droites de régression
sont nettement améliorées et ceci quelque soit la couverture fractionnaire (Figure 2-3a, courbe
rouge). En conclusion, on peut retenir que l'utilisation des épaisseurs optiques nuageuses ne
peut se faire sans une connaissance de la couverture nuageuse.

Sur la Figure 2-4, on note, toutefois, que le produit COT X CF pour POLDER reste plus
faible que celui de MODIS. Ce phénomeéne est lié au biais plan-parallele di a I'hétérogénéité sous-
pixel du nuage et a la forme convexe de la relation entre épaisseurs optiques et luminances. Ceci
conduit a la restitution d'une épaisseur optique effective inférieure a 1'épaisseur optique
moyenne (Cahalan et al. 1994, Szczap et al. 2000). Comme ce biais est dépendant de la
résolution spatiale de I'instrument (Davis et al., 1997; Varnai and Marshak, 2001), MODIS avec
une meilleure résolution spatiale saisit mieux cette hétérogénéité sous-pixel et retrouve donc
une épaisseur optique plus grande. En complément, on peut noter que les coefficients de
régression et de corrélation tracés en fonction du parameétre d'hétérogénéité (défini comme

I'écart type de 1'épaisseur optique sur sa moyenne) (Figure 2-3b) diminuent légérement avec
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I'augmentation de I'hétérogénéité entrainant une COT POLDER de plus en plus faible par rapport

a celle de MODIS.

(a) POL-ice MOD-ice Broken Ocean (b) POL-ice MOD-liq Broken Ocean
16 8 16 8
Total Number : 5.03E+06 , ~ Total Number : 5.14E+06 , ~

-
N
N
N
o
-
N
N
N
o

COT X CF (POL.)
(-]
O\
>
-y
COT X CF (POL.)
(-]

IS
N

N
IS

0 4 8 12 16
COT X CF (MOD.) COT X CF (MOD.)

(c) POL-liq MOD-ice Broken Ocean (d) POL-liq MOD-liq Broken Ocean

16 —8 16

Total Number : 1.926406 , ~ Total Number : 3.17E+07 ,~
/\Q) P 7 7

~ 12 S L7 6

COT X CF (POL.)
(-]
.9‘9
+‘0
AN
=y
COT X CF (POL.)

4 8 12 16 8 1
COT X CF (MOD.) COT X CF (MOD.)

Figure 2-4 : Méme graphiques que la Figure 2-2 pour les quantités COT X CF avec COT, I'épaisseur
optique et CF la couverture nuageuse. (Zeng et al., 2012)

2.1.2.2. Variations angulaires de I'épaisseur optique

Plusieurs auteurs ont montré un effet angulaire sur les valeurs de 1'épaisseur optique
restituée a partir de restitutions d’AVHRR (Loeb and Coakley, 1998), de POLDER (Buriez et al,,
2001) ou MODIS (Varnai and Marshak, 2007, 2002) . Ces effets angulaires ont été retrouvés a
partir de simulations (Loeb et al,, 1998; Varnai, 2000). Afin de vérifier la présence de cette
signature sur les mesures POLDER/PARASOL, nous avons tracé les graphiques polaires des COT
POLDER obtenues pour des couvertures nuageuses totales au dessus de 1'océan pour différentes
classes d'angles d'incidence solaire (Figure 2-5).

On note que la valeur moyenne des COT tend a augmenter avec 1'angle d'incidence solaire
(les échelles de couleur ne sont pas les mémes). Cette augmentation des COT avec
I'augmentation de l'inclinaison solaire a déja été observée sur des données AVHRR (Loeb and
Davies, 1996) et a été reproduite a partir de simulations (Loeb et al., 1998). Elle s'explique par le
fait que le rayonnement solaire oblique atteint les cotés des nuages et qu'une plus grande

quantité d'énergie, par rapport aux prédictions du modeéle plan-paralléles, pénétre dans le nuage
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et est donc renvoyée vers le haut. Ce phénomene est généralement appelé effet de surbrillance.
Néanmoins, dans le cas des données POLDER présentées, il faut étre prudent car cette
augmentation peut aussi étre liée a I'échantillonnage des données. En effet, POLDER étant
héliosynchrone a 13h30, I'élévation de l'incidence solaire correspond a une augmentation de la
latitude et donc de la couverture nuageuse (Figure 2-1).

Pour des angles solaires faibles, les COT obtenues sont peu dépendantes de l'angle
d'observation. Lorsque l'incidence solaire augmente, une signature angulaire apparait avec des
COT plus élevées en rétrodiffusion (proche de 16) qui diminuent fortement vers la zone de
diffusion avant (proche de 8). Ceci correspond aux observations faites pour l'albédo sphérique
de POLDER par (Buriez et al., 2001). Ce phénomene a aussi été identifié, plusieurs fois, comme
lié aux effets 3D des nuages. En effet, en rétrodiffusion les cotés de nuages (ou bosses
nuageuses) sont visibles et d'autant plus éclairés que le soleil est bas ce qui entraine une COT
restituée plus élevée alors qu’en diffusion avant, ces cotés (ou bosses) sont dans I'ombre ce qui
entraine une COT restituée plus faible (ex: Varnai and Marshak, 2002).

COT(POLDER) - SZA:[1¢°-207] COT(POLDER) - SZA:[2¢°-30] COT(POLDER) - SZA:[3¢%-40°]
90 1 1% 90 1 15 90 1
: 6 2 : 6 :

180 0 10 18! 10
430 21
270 5 5
COT(POLDER) - SZA:[4C°-507] COT(POLDER) - SZA:[5¢°-60°] COT(POLDER) - SZA:[6C°-70°]

90 1 90 1 20 90 1

COT(POLDER) - SZA:[7¢"-807] COT(POLDER) - SZA:[°-90°] COT(MODIS) - SZA:[(°-907]
90 1 90 1 20 90 1

Figure 2-5: Graphiques polaires des épaisseurs optiques restituées par PODER pour différentes
classes d'incidence solaires. (Zeng et al., 2012)
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Sur la Figure 2-5, on note aussi, pour des angles de diffusion proches de 140° dans le cas
0s=[50-60°], une signature angulaire due a la microphysique (Liang et al, 2015). POLDER
n'utilise, en effet, qu'un seul modele microphysique correspondant a une distribution en taille
log-normale avec un rayon effectif de 9um au dessus des terres et 11um au dessus de l'océan.

Les mémes figures ont été construites pour les cas de nuages fractionnés au dessus de
l'océan (Zeng et al., 2012). Les conclusions sont similaires avec, de surcroit, une signature
angulaire liée a la réflexion spéculaire de 'océan conduisant a des COT plus élevées dans cette

direction.

2.2. Evaluation des effets de I'hétérogénéité des nuages

Dans la section précédente, nous avons détaillé les effets de I'hétérogénéité des nuages sur
la restitution des épaisseurs optiques a partir de POLDER ou MODIS. Dans cette section, nous
allons présenter des résultats de simulations effectuées afin de modéliser ces effets et donc de
mieux les comprendre.

La démarche suivie est assez classique. Initialement, un champ nuageux tridimensionnel
est généré a une résolution spatiale fine de l'ordre de quelques dizaines de meétres. Ce champ
nuageux permet de définir les propriétés optiques de la grille tridimensionnelle afin de simuler
le transfert radiatif grace au modele 3DMCOL, décrit dans la partie 1.2. Nous obtenons des
champs de luminances totales et polarisées dans le visible ou des champs de températures de
brillance de I'infrarouge. Ces champs radiatifs sont simulés, a haute résolution spatiale, suivant
plusieurs directions d'observations. Ills sont ensuite moyennés, par exemple a 1'échelle de 6x7km
(ou de 1kmx1km) afin de simuler de facon réaliste les mesures effectuées par POLDER (ou par
IIR).

En parallele, les propriétés du champ nuageux initial sont moyennées a l'échelle de
I'instrument. Le transfert radiatif 1D, c’est a dire en considérant chaque colonne comme
indépendante et infinie, est effectué. A ce stade, nous pouvons donc comparer les luminances ou
températures de brillance 3D et 1D et donc évaluer les effets des hétérogénéités nuageuses sur
les quantités radiatives (Cornet et al., 2013; Fauchez et al., 2014).

Ces luminances sont ensuite utilisées en entrée de 1'algorithme opérationnel d’inversion
des parameétres nuageux pour POLDER ou d’un algorithme similaire dans le cas de IIR. La
comparaison des propriétés restituées a partir des mesures générées (3D) et des mesures
construites en appliquant I'hypothése du nuage homogene plan paralléle (1D) permet d’évaluer
les effets des hétérogénéités nuageuses sur les parameétres restitués comme I'épaisseur optique,
I'albédo du nuage, le rayon ou diametre effectif, la variance effective et la pression Rayleigh de

sommet de nuage (Cornet et al., 2013; Fauchez et al,, 2015).
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2.2.1. Génération de champ nuageux tridimensionnel

Le modéle utilisé pour générer, de maniere stochastique, des scénes nuageuses réalistes
est le modéle 3DCLOUD congu au Laboratoire de Météorologie Physique (Szczap et al., 2014).
La génération des nuages se décompose en deux étapes. Premiérement, les profils
météorologiques verticaux (température, pression, vent suivant ses 3 composantes, humidité)
ainsi que les dimensions du domaine et la couverture nuageuse définie par l'utilisateur sont
entrés dans le modéle. Les équations de base telles que les équations de Navier-Stokes et
I’équation de continuité simplifiée par 'approximation de Boussinesq sont résolues. Tous les
détails de la résolution de ces équations peuvent étre trouvés dans la publication précitée. A la
fin de cette premiere étape, un champ tridimensionnel de contenu en eau (LWC : Liquid Water

Content) ou contenu en glace (IWC : Ice Water Content) est généré.
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Figure 2-6 : Luminances visibles de six nuages utilisés pour estimer les effets de ’'hétérogénéité sur
les luminances et sur les paramétres restitués par POLDER : (N1) t=10, p=0,/1=0.7, c¢f=1.0, L=5km;
(N2) ©=10, p=0.7, cf=1.0, L=5km; (N3) =10, p=0.7, c¢f=1.0, L=1km; (N4) ©=10, p=1.0, cf=1.0,
L=5km ; (N5) =10, p=0.7, c¢f=0.7, L=5km ; (N6) bosselé ; ©=10, p=0.2, cf=1.0, L=5km. (Cornet et al,
2013)

La deuxiéme étape consiste a ajuster les propriétés statistiques du champ nuageux afin
d’obtenir une distribution 3D d’épaisseur optique dans le cas des nuages d’eau ou une
distribution 3D de I'IlWC dans le cas des nuages de glace. Ces propriétés statistiques choisies par
l'utilisateur sont la moyenne et le parametre d’hétérogénéité défini comme le quotient de I'écart-
type de la distribution sur sa moyenne pour les pixels nuageux (COT > 0). Cette distribution est

supposée log-normale ou gamma. Les propriétés d’invariance d’échelle observées sur les nuages
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réels sont contrélées en ajustant la pente spectrale 1D a -5/3, en s ‘appuyant sur une
transformation de Fourier 2D pour chaque niveau.

Les nuages générés par 3DCLOUD ont été comparés a ceux obtenus avec un modéle LES
(Large Eddy Simulation) sur trois cas tests. Les résultats obtenus avec 3DCLOUD sont cohérents

avec ceux du LES.

Pour nos études sur les effets de I'hétérogénéité des nuages, nous avons généré des
champs de stratocumulus et des champs de cirrus. Les champs de stratocumulus sont
représentés sur la Figure 2-6. IIs ont tous une épaisseur optique moyenne de 10 qui correspond
a une valeur habituelle pour ce type de nuage. Le nuage (N1) et le nuage (N2) ont les mémes
propriétés statistiques moyennes a savoir un parametre d’hétérogénéité p égal a 0.7, une
couverture fractionnaire cf de 1.0 et une échelle de correction spectrale (échelle jusqu’a laquelle
on impose la pente spectrale) L de 5km. Pour le nuage (N3), on a changé cette échelle de
correction, en fixant L=1km ce qui donne un rendu visuel completement différent. Le nuage (N4)
a les mémes paramétres que le (N2) excepté son paramétre d’hétérogénéité qui est plus
important (p=1.0). Pour le nuage (N5), nous avons diminué la couverture fractionnaire (cf=0.7).
Enfin, le dernier nuage (N6) est un peu différent : il a la méme épaisseur optique que les nuages
(N1) a (N5), une couverture nuageuse totale, un parametre d’hétérogénéité est plus faible que le
nuage (N2) mais ce nuage est bosselé, c’est a dire qu'il présente des variations importantes de

son sommet contrairement aux nuages (N1) a (N5) qui ont des sommets quasiment plats.

Les champs de cirrus utilisés, sont présentés sur la Figure 2-7 et leurs principales
caractéristiques dans le Tableau 2-3. Le cirrus sur Figure 2-7a et Figure 2-7b a été généré a
partir de profils météorologiques présentés dans (Starr and Cox, 1985) couplés a un profil de
vent permettant d’obtenir des virgas caractéristiques de certains cirrus. A partir de cette
réalisation, huit cirrus ont été créés en modifiant I'épaisseur optique moyenne entre 0.45 a 1.80,
le parameétre d’hétérogénéité p entre 0.7 et 1.5 et l'altitude du sommet du nuage a 8 et 11km
(Tableau 2-3). Le deuxiéme type de cirrus généré est issu de mesures effectuées le 25 mai 2007
pendant la campagne aéroportée CIRCLE-2 (Mioche et al.,, 2010). Elles sont co-localisées avec
des mesures de linstrument infrarouge IIR/CALIPSO et du Lidar CALIOP/CALIPSO. Les
inversions de IIR et les profils fournis par le centre européen ECMWF (European Center for
Medium Range Weather Forecast) ont ainsi permis de générer le cirrus présenté sur les Figure

2-7c et d. A partir de ce cirrus appelé CII-1, nous avons généré deux autres cirrus en modifiant

I'épaisseur optique moyenne et la microphysique des cristaux de glace.
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Figure 2-7 : Cirrus générés pour l'étude des effets de I'hétérogénéité des nuages sur les mesures IIR
(section 2.2.3) a partir de conditions météorologiques réalistes (a, b) et partir de mesures
effectuées pendant la campagne de mesures CIRCLE I (c, d). (Fauchez et al., 2015)

2.2.2. Cas du Radiométre POLDER/PARASOL

Nous nous intéressons dans cette section aux effets de 'hétérogénéité des nuages dans le
cas des mesures multi-angulaires en luminances totales et polarisées du radiometre POLDER.
Les études effectuées et présentées ici concernent les nuages d’eau et ont été publiées pour les
nuages (N1 a N5) de la Figure 2-6 dans (Cornet et al,, 2013). Les résultats du nuage (N6) plus
bosselé ont été présentés a 'AGU (American Geophysical Union) en mai 2015 et devrait bientot
faire I'objet d'une publication. Un cas de cirrus, qui ne sera pas présenté ici, avait aussi été traité
dans (Cornet et al., 2010).

Toutes les simulations ont été effectuées avec un modele microphysique unique dans
chaque champ nuageux. Nous ne considérons donc pas la variabilité spatiale du modele
microphysique mais seulement celle du coefficient d’extinction. Le rayon effectif a comme valeur

10 ou 11 wm selon les cas et la variance effective de la distribution est égale a 0.02.
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2.2.2.1.  Effets sur les luminances totales et conséquences sur les épaisseurs

optiques et albédos du nuage
Sur la Figure 2-8a, nous avons représenté les luminances totales 1D (trait plein) et 3D
(trait pointillés) pour les différents nuages de la Figure 2-6, pour des angles d’'incidence solaire

de 20° (courbes rouges), 40° (courbes vertes) et 60° (courbes bleues).
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Figure 2-8 : Luminances totales a 865nm 1D en trait plein et 3D en trait pointillés en fonction de
I'angle de diffusion pour (a) les nuages (N1) a (N5) présentés sur la Figure 2-6 pour trois angles
d’incidence solaire (20° 40° et 60°) et (b) pour le nuage bosselé (N6) pour un angle d’incidence
solaire de 60° et trois longueurs d’onde. (c) et (d) écarts relatifs entre les luminances du modeéle 1D
et 3D pour les cas (a) et (b) respectivement. Figures (a) et (c) issues de (Cornet et al., 2013)

Le premier constat est que les luminances 3D sont, pour un sommet quasiment plat,
toujours plus faibles que les luminances 1D. Ceci témoigne du biais plan-parallele di a la non-
linéarité des luminances en fonction de I'épaisseur optique du nuage. Les différences relatives
sont comprises entre 10% et 30% avec une dispersion plus grande pour un angle d’incidence
solaire de 60°. En regardant plus précisément chaque cas, on note en toute logique, que le biais
plan-paralléle augmente avec I'hétérogénéité du nuage et la couverture fractionnaire. Au
contraire, les écarts pour les nuages (N1), (N2) et (N3) qui ont les mémes propriétés moyennes
mais une structure nuageuse différente, sont trés faibles. La structure nuageuse sous-pixel n’est

donc qu'un facteur de second ordre. Le biais plan-paralléle peut, par conséquent, a une échelle
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donnée, étre paramétrisé, au premier ordre, par la valeur moyenne de I'épaisseur optique et son
paramétre d’hétérogénéité (Cahalan et al., 1994; Szczap et al., 2000).

On constate aussi une légere dépendance des écarts avec l'angle de diffusion, en
particulier pour des incidences solaires de 60°, dans les cas ou la couverture fractionnaire est
inférieure a un. Cette dépendance angulaire est a rapprocher des effets de surbrillance et
d’ombrage mentionnés plus haut (Loeb et al., 1998; Varnai, 2000). Ils sont peu visibles dans ces

cas 13, car le sommet des nuages est assez plat.

Nous avons refait des simulations similaires a partir d'un nuage bosselé, pour lequel on
s’attend a avoir des effets plus significatifs (Varnai and Davies, 1999). Les luminances totales 1D
et 3D aux trois longueurs d’onde POLDER utilisées pour la restitution des nuages sont
présentées sur les Figure 2-8b et les écarts relatifs correspondants sur la Figure 2-8d. On note
que I'écart entre les luminances 3D et 1D varie de fagon importante, avec 'angle de diffusion. On
note méme un changement de signe vers 160°. Pour une incidence solaire de 60°, I'angle de
diffusion a 120° correspond a la vision nadir o, comme précédemment, la luminance 3D est
inférieure a la luminance 1D d’environ 10% du fait du biais plan-paralléle. En diffusion avant, on
remarque que cet écart s’accroit jusqu’'a environ -30%. Dans cette configuration géométrique,
pour un nuage bosselé, les cotés du nuage opposés au soleil sont dans I'ombre ce qui en
moyenne diminue la valeur de la luminance totale. A I'inverse, en rétrodiffusion (le satellite a le
soleil dans le dos), les bosses du nuage vues par le radiomeétre sont éclairés par le soleil ce qui
crée un effet de surbrillance et entraine une valeur de luminance 3D supérieure a la luminance

1D d’environ 10%.

A partir de ces valeurs simulées de luminances, nous avons appliqué l'algorithme
opérationnel de POLDER/PARASOL afin de restituer 1'épaisseur optique et I'albédo du nuage.
Les restitutions d’épaisseur optique se font, a 'échelle de 6kmx7km pour chaque direction
suivant '’hypothese du nuage homogeéne plan-paralléle et sont ensuite moyennées spatialement
a une échelle d’environ 20kmx20km. Les épaisseurs optiques obtenues sont présentées sur la

Figure 2-9.
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Figure 2-9 : Epaisseurs optiques restituées par l'algorithme opérationnel POLDER a partir des
luminances de la Figure 2-8. L’épaisseur optique moyenne des champs nuageux est de 10.
L’inversion 1D sert de contréle et I'inversion 3D est obtenue a partir de données simulées réalistes.
(a) issue de (Cornet et al., 2013)

En accord avec les valeurs de luminances obtenues, les valeurs d’épaisseurs optiques
effectives sont généralement inférieures aux épaisseurs optiques moyennes avec un biais qui
varie entre 2 et 6 soit une erreur comprise entre 20 et 60%. Cette erreur est évidemment plus
importante dans les cas des nuages les plus hétérogénes et fractionnés. La signature angulaire,
observée sur les produits officiels POLDER (Buriez et al.,, 2001, Figure 2-5) est visible pour une
incidence solaire de 60° dans le cas des nuages plats (Figure 2-9a) mais apparait plus nettement
pour le nuage bosselé (Figure 2-9b, courbe bleue).

Dans ce cas, pour une angle d’incidence solaire 8; = 20°, quelque soit l'angle
d’observation, la valeur d’épaisseur optique obtenue est quasiment la méme. Elle est toutefois
erronée par le biais plan-paralléle d’environ 30%. Pour 6, = 40°, une signature angulaire
apparait légerement avec des valeurs plus élevées en rétrodiffusion qu’en diffusion avant. Cet
effet est encore plus marqué pour ; = 60°, ou on obtient une valeur assez faible de 4 (-60%
d’erreur) en diffusion avant, due aux effets d’ombrage. En rétrodiffusion, au contraire, la valeur
est plus élevée que la valeur moyenne en raison de I'éclairement par le soleil des bosses
nuageuses. Ce type de signature angulaire a aussi été reproduit pour des échelles spatiales de
1kmx1km (Iwabuchi and Hayasaka, 2002; Zinner and Mayer, 2006) et observé sur les données

MODIS (Varnai and Marshak, 2002).

Dans l'algorithme POLDER, les albédos angulaires des nuages sont obtenus a partir des
épaisseurs optiques restituées dans chaque direction en utilisant des tables de pré-calculées

selon I'hypothése du nuage homogene 1D. Ces albédos sont ensuite moyennés angulairement a
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l'aide d’'une fonction poids pour limiter l'influence des directions les plus problématiques
(Buriez et al., 2005).

Dans le Tableau 2-1, nous avons reporté les écarts relatifs entre les albédos de nuages
calculés directement avec un code de transfert radiatif 3D et ceux restitués avec l'algorithme
POLDER a partir des luminances totales. La premiére ligne permet de contréler le bon accord
entre le modéle utilisé pour calculer les albédos et celui utilisé pour l'algorithme d’inversion.
Pour le nuage plat N1, on constate que, méme si l'erreur sur I'épaisseur optique est non
négligeable (20-30%), les différences relatives des albédos sont faibles, de I'ordre de 1-2%. Ceci
s’explique, par le fait que le méme modeéle de nuage homogene est utilisé pour inverser une
épaisseur optique effective que pour recalculer I'albédo. Il y a donc compensation du biais plan-
parallele.

Dans le cas du nuage N6, les erreurs sont plus importantes avec une sous-estimation de
I'ordre de -3% pour 6; = 20° et au contraire, une surestimation assez importante de 'ordre de

6% pour 6 = 60° qui s’explique par les effets de surbrillance.

Erreur (%) 0s=20° 0s=40° 0s=60°
Nuage 1D -0.03 -0.03 -0.02
Nuage plat (N1) -0.94 -0.52 1.67
Nuage Bosselé (N6) -2.94 0.87 5.78

Tableau 2-1: Ecarts relatifs en pourcent entre l'albédo calculé directement avec un modéle 3D et
celui obtenu apres application de I'algorithme de restitution POLDER pour 3 angles d’incidence
solaire. 1¢re ligne, cas d’'un nuage 1D ;2iéme cas du nuage plat N1 et 3iéme cas du nuage bosselé N6.

2.2.2.2. Effets sur les luminances polarisées et conséquences sur le rayon effectif
restitué et la pression de sommet du nuage

Afin d’étudier les effets des hétérogénéités nuageuses, sur la luminance polarisée et de
cerner les similitudes mais aussi les disparités entre luminance totale et polarisée, nous avons,
tout d’abord, simuler les luminances totales et polarisées de deux nuages dits « en escalier » avec
un sommet plat (Figure 2-10a et b). Aux environs de 7km, lorsque I'épaisseur optique augmente
brutalement, on voit clairement un effet d’illumination pour les deux luminances, logiquement
plus marqué pour une transition d’épaisseurs optiques 0.5-10 que 0.5-2. Vers 17km, on
distingue une zone d’ombre, 1a aussi plus marquée pour la transition 10-0.5 car une quantité de
rayonnement plus importante est éteinte. On note que les pics d’illumination et d’ombrage sont
plus étroits et relativement plus importants pour la luminance polarisée. Afin d’interpréter ce
phénoméne, nous avons calculé la contribution des différents ordres successifs de diffusion
grace au modele de Monte-Carlo 3DMCPOL (Figure 2-10c et d). Pour la luminance totale, vingt

ordres ne sont pas suffisants pour reconstruire la valeur totale tandis que la valeur de la
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luminance polarisée est atteinte au bout de quatre ordres de diffusion. Les pics sont donc plus

marqués car moins atténués par les effets de lissage radiatif liés a la diffusion multiple.
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Figure 2-10 : Luminances totales (a) et luminances polarisées (b) pour des nuages en escaliers avec
des épaisseurs optiques 2-0.5 et 10-0.5 pour une incidence solaire de 60° (venant de la gauche) et
un angle de vue de 30° en diffusion avant. Ordres successifs de diffusion pour la luminance totale
(c) et la luminance polarisée (d) pour le nuage 2-10. (Cornet et al., 2010)

Pour aller plus loin, nous avons réalisé le méme type de simulations pour la luminance
polarisée que pour la luminance totale (section 2.2.2.1). Deux nuages ayant le méme parametre
d'hétérogénéité proches de 0.2 ont été généré grace a 3DCLOUD : I'un est plat (Figure 2-11a) et
I'autre bosselé (Figure 2-6, N6). Les différences entre les luminances 1D et 3D sont présentées
sur les Figure 2-11d et e. On remarque que, dans le cas du nuage plat, les écarts sont tres faibles.
En effet, comme noté pour le cas du nuage en escalier, la luminance polarisée sature rapidement
pour des épaisseurs optiques faibles de l'ordre de 3-4. La variabilité sous-pixel de 1'épaisseur
optique est donc peu apparente comme on peut le voir sur la Figure 2-11b entrainant un biais

plan parallele trés faible.
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Figure 2-11: (a) Luminances totales du nuage plat utilisé, (b) Luminances polarisées
correspondantes. (c) Luminances polarisées du nuage bosselé N6 pour un angle de diffusion de
140°. Le soleil est situé a gauche de l'image. Luminances polarisés 1D et 3D en fonction de l'angle
de diffusion pour le nuage plat (d) et le nuage bosselé (e).

Dans le cas du nuage bosselé, les variabilités sont beaucoup plus visibles (Figure 2-11c)
car les effets de surbrillance et d'ombrage sont la aussi présents: les luminances des bosses
nuageuses éclairées par le nuage sont plus élevées, les parties colorées en jaune correspondent
méme a des valeurs dépassant les valeurs maximales prévues par la théorie 1D. A petite échelle,
les valeurs de luminances polarisées pourraient donc étre utilisées comme un indicateur de

I'effet de surbrillance. On distingue aussi des zones d'ombres pour les faces opposées au soleil.

En moyenne (Figure 2-11e), on remarque des différences négligeables en diffusion arriere
ou de toute maniére, la luminance polarisée est proche de zéro. Pour des angles de diffusion
proche de 140°, la luminance polarisée 3D est inférieure a celle 1D du fait du biais plan-parallele
qui est accru par les bosses nuageuses. En diffusion avant, 1a ou les zones d'ombre sont les plus
visibles, les effets sont tres marqués et dépendent de la longueur d'onde. A 490nm, la diffusion
moléculaire, qui polarise fortement le signal, est tres importante. La luminance polarisée

apparait donc plus élevée dans les zones d'ombres et en moyenne le taux de polarisation 3D est
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plus important que le taux de polarisation 1D. Au contraire, a 865 nm, la diffusion moléculaire
est trés faible, les zones d'ombre apparaissent donc avec un signal plus faible. En moyenne, le
taux de polarisation 3D est plus faible que le taux de polarisation 1D. Autrement dit, en diffusion

avant, les luminances polarisées 3D tendent a se rapprocher de la signature moléculaire.

Dans l'algorithme opérationnel POLDER, la luminance polarisée est utilisée pour obtenir la
pression du sommet du nuage et les parametres de la distribution en taille des gouttelettes
nuageuses. La pression peut étre retrouvée de deux facons grace aux mesures POLDER : soit en
utilisant I'absorption dans la bande A de l'oxygéne (Vanbauce et al., 1998), soit en utilisant
la luminance polarisée aux courtes longueurs d’ondes (490nm) qui dépend de la quantité de
molécules d'air traversée (Goloub et al., 1994). Ainsi, plus le nuage est bas, plus la luminance
polarisée est élevée. Cette facon de déterminer la pression du sommet du nuage est assez fiable
sauf en cas de couches d'aérosols au dessus des nuages (Waquet et al., 2009).

Le rayon effectif et la variance effective de la distribution en taille sont restitués grace a la
position de l'arc et grace au nombre et a I'amplitude des arcs surnuméraires (Bréon et Goloub,
2008). En effet, lorsque le rayon effectif croit, 1'arc de polarisation s'approche de 140° et devient
plus étroit. Lorsque la variance effective diminue, le nombre d'arcs surnuméraires augmente.
L'algorithme, qui devrait étre bient6t utilisé de facon opérationnelle pour restituer ces
parameétres, s'appuie sur une méthode d'estimation optimale et a été développé par Laurent C-
Labonnote.

Nous l'avons appliqué aux luminances 1D de la Figure 2-11e. Nous avons obtenu un rayon
effectif de 10.00pum, une variance effective de 0.0192 et une pression de sommet de 768hPa qui
correspond a une altitude de 2.2km. La fonction colt (écarts quadratiques entre mesures et
modeles) est faible de I'ordre de 11.75. A partir des luminances polarisées 3D du nuage bosselé,
nous obtenons un rayon effectif de 10.26pm, une variance effective de 0.0205 et une pression de
sommet de 905.3hPa correspondant a une altitude de 0.90km. La fonction cofit dans ce cas est
beaucoup plus importante de I'ordre de 459 car le modéle 1D utilisé pour l'inversion ne parvient

pas a reproduire parfaitement la signature 3D.

En résumé, les paramétres restitués de la distribution en taille sont peu modifiés par les
effets de 'hétérogénéité des nuages car ils sont déterminés par la position de I'arc principal et le
nombre d'arcs surnuméraires, propriétés qui ne sont pas modifiés dans les effets
d’hétérogénéité des nuages. Au contraire, la signature en diffusion avant est grandement

modifiée conduisant a une erreur d’environ 15% sur la pression de sommet de nuage restituée.
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2.2.2.3.  Conséquences sur les restitutions d’aérosols au-dessus des nuages

(Waquet et al., 2013) ont développé un algorithme innovant permettant la restitution de
I'épaisseur optique des aérosols au dessus des nuages a partir des mesures en polarisation
POLDER. Ces situations sont détectées et inversées en utilisant la luminance polarisée a 490nm
qui est amplifiée par la présence d'aérosols de biomasse au dessus des nuages dans une gamme
d’angles de diffusion entre 80° et 120° (Waquet et al.,, 2009). Dans le cas de poussiéres minérales
(aérosols désertiques), le signal est fortement diminué dans l'arc principal. Or, nous avons vu
que ces deux effets pouvaient aussi étre provoqués par I'hétérogénéité des nuages.

Afin de limiter les erreurs qui pourrait étre dues a I'hétérogénéité des nuages, I'algorithme
a été construit en rejetant les pixels ayant un écart-type de 'épaisseur optique calculé a partir de
pixels MODIS de 1kmx1km inférieur a 7. De plus, comme les simulations effectuées nous ont
permis d'évaluer une erreur sur les luminances polarisées de l'ordre de 6-7% dans l'arc
principal, celle-ci a été inclue dans la matrice de covariance des erreurs de I'algorithme (Waquet
etal.2013).

En outre, (Peers et al., 2015) ont montré qu'il était possible de restituer 1'absorption des
aérosols en utilisant le ratio des luminances totales a 490 et 865nm. Lorsque ce ratio est proche
de I'unité, l'indice imaginaire de réfraction est égal a zéro signifiant qu’il n’y a pas d’absorption.
Lorsque l'indice imaginaire augmente et donc I'absorption, ce ratio diminue. Or, la nous avons
vu, dans les paragraphes précédents que la luminance totale était fortement affectée par les
effets de I'hétérogénéité.

Nous avons donc testé 1'ensemble de I'algorithme avec les luminances POLDER du nuage
peu hétérogene (Figure 2-11c et Figure 2-11d). Les résultats obtenus sont présentés dans le
Tableau 2-2. On remarque que, comme précédemment, l'erreur sur l'épaisseur optique est de
I'ordre de 30%. En revanche, les erreurs sur les paramétres aérosols au dessus des nuages sont
tres faibles, 1.6% pour l'albédo de diffusion simple voire nulle pour l'épaisseur optique en
aérosols au dessus des nuages. Les effets sont faibles car l'algorithme exclu les nuages les plus
hétérogénes, les effets sont donc limités a la zone de 'arc en ciel.

Pour l'indice imaginaire, le ratio de deux luminances totales est utilisé. Or ces deux
luminances sont affectées quasiment de la méme maniere par les effets de I'hétérogénéité, l'effet

reste dong, 1a aussi, limité.

Nous avons aussi comparé l'effet radiatif des aérosols au-dessus des nuages en comparant
I'albédo (flux montant) par simulation directe 3D et celui obtenu en utilisant 1'algorithme de
restitution qui suppose un nuage homogene. Nous obtenons respectivement 92.06W.m-2 et
81.92W.m-2 soit une sous-estimation de I'effet radiatif des nuages de -11%. Comme dans le cas

de l'albédo des nuages (Tableau 2-1), les effets 3D ne sont pas négligeables mais restent limités
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car le méme modele du nuage homogeéne est utilisé pour inverser les parametres a partir des
luminances que pour calculer les flux radiatifs.

Le nuage que nous avons utilisé pour cette étude, est plutdt plat et peu hétérogéne, les
résultats pourrait étre différents dans le cas du nuage bosselé qui, comme nous l'avons vu,

modifie la signature angulaire des luminances polarisées aussi en diffusion avant.

COT ACAOT (865nm) Indice Albédo de diffusion
imaginaire simple
Nuages 10 0.142 0.0325 0.781
Restitution 1D 9.8 0.142 0.0325 0.794
Restitution 3D 7.6 0.142 0.0300 0.807
Erreur relative 29% 0% 8% 1.6%

Tableau 2-2 : 1% ligne : caractéristiques du nuage utilisé. 2iéme et 3ieme [ignes : restitutions
obtenues par algorithme « aérosols au dessus des nuages » respectivement pour le nuage
1D et le nuage 3D pour I'épaisseur optique nuage (COT), I'épaisseur optique aérosols au
dessus des nuages (ACAOT), l'indice imaginaire et l'albédo de diffusion simple a 865nm.
4ieme Jigne : erreurs relatives.

2.2.3. Cas du radiométre IIR/CALIPSO

Dans cette section, nous nous intéressons aux effets des hétérogénéités nuageuses sur les
températures de brillance mesurées par un radiomeétre type IIR/CALIPSO ou MODIS/AQUA. Ce
type de mesures est essentiellement utilisé pour restituer les parameétres de nuages fins de type
cirrus. Nous avons donc focalisé notre étude sur ce type de nuage, en analysant différentes
simulations suivant la méthodologie expliquée en introduction de cette section 2.2.

Les nuages utilisés sont ceux présentés sur la Figure 2-7 pour lesquels, nous avons fait
varier les parameétres moyens (Tableau 2-3). Contrairement aux nuages d’eau qui sont composés
de gouttelettes sphériques, les cristaux de glace ont des formes complexes et tres variées. Une
littérature abondante existe autour de cette problématique. Dans notre étude, nous avons utilisé
deux modéles différents. Pour la plupart des champs de cirrus générés, nous avons considéré un
modele de cristal unique sur 'ensemble du champ nuageux formé d’agrégats dont les propriétés
optiques sont présentées dans (Yang et al., 2005). Le modéle nous permet d’obtenir le coefficient
d’extinction, 1'albédo de diffusion simple et le paramétre d’asymétrie pour les trois bandes
spectrales utilisées. La fonction de phase est calculée a partir du parameétre d’asymétrie en
utilisant le modéle Henyey-Greenstein. Pour s’approcher d’une situation plus réaliste ou les
propriétés microphysiques varient, nous avons aussi utilisé la paramétrisation de (Baran et al,,

2009). Cette paramétrisation a été obtenue a partir de nombreuses mesures et permet de relier
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directement un contenu en glace et une température a une distribution en taille de cristaux pour

laquelle, le calcul des propriétés optiques a été effectué.

Cirrus CTOP (km) COT () o; P Derr(um)  OP model
1 7.97 0.45 0.32 0.7 9.95 Yal
2 7.97 0.90 0.63 0.7 9.95 Yal
3 7.97 1.80 1.26 0.7 9.95 Yal
4 7.97 1.80 1.98 11 9.95 Yal
5 7.97 1.80 2.70 1.5 9.95 Yal
6 7.97 1.80 1.26 0.7 20.09 Yal
- 7.97 1.80 1.26 0.7 40.58 Yal
8 11.06 0.90 0.63 0.7 9.95 Yal
CII-1 11.06 0.41 0.32 0.77 Variable Bal
CII-2 11.06 0.81 0.62 0.77 Variable Bal
CII-3 11.06 0.90 0.63 0.70 9.95 Bal

Tableau 2-3 : Paramétres nuageux moyens des cirrus générés par 3DMCPOL. CTOP correspond a
l'altitude du nuage, YAL indique que le modéle microphysique utilisé correspond a celui de (Yang et
al, 2005) pour des agrégats. BAL indique que la paramétrisation de (Baran et al, 2009) a été
utilisée. COT est l'épaisseur optique moyenne du cirrus, o, l'écart-type de l'épaisseur optique, et p;
le paramétre d'hétérogénéité, Dsr est le diametre effectif des particules sur I'ensemble du champ.
(Fauchez et al.,, 2014)

Notre étude concerne le radiomeétre IIR, qui a une visée Nadir avec une résolution spatiale
de 1kmx1km dans trois canaux de la fenétre atmosphérique (8.65 pm, 10.60 pm, 12.05 um). Les
champs nuageux et radiatifs simulés ont une résolution initiale de 100mx100m et sont donc

moyennés a la résolution de 1kmx1km.

2.2.3.1.  Effets des hétérogénéités nuageuses sur les températures de brillance

Comme nous l'avons vu, de nombreuses études traitent des effets des hétérogénéités
principalement pour des nuages de type stratocumulus et dans le visible. Peu d'études
concernent les effets des hétérogénéités des cirrus dans le thermique et elles sont souvent
relatives aux calculs des flux ou taux de réchauffement (Chen and Liou, 2006; Hogan and Kew,
2005).

Pourtant, excepté les effets de surbrillance et d'ombrage qui sont spécifiques au cas
solaire, des effets similaires, liés a I'hétérogénéité sous-pixel ou aux interactions entre colonnes
nuageuses peuvent étre présents. Nous avons reporté sur la Figure 2-12, les températures de
brillance (TB) a l'échelle de 100m en fonction de I'épaisseur optique a la méme échelle pour le

cirrus 5 tres hétérogene et pour les trois canaux de IIR. En toute logique, lorsque l'épaisseur
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optique augmente, la surface et le bas du nuage deviennent moins visible et donc la TB diminue.
Sous I'hypothese du nuage homogene, cette relation est unique avec une seule correspondance
épaisseurs optiques-TB. Or, dans le cas de nuages hétérogenes, nous remarquons une dispersion
d'environ 4-5K des valeurs de TB autour d’'une valeur moyenne. Cette dispersion est due d'une
part, a la variabilité verticale du coefficient d’extinction du nuage et d'autre part a l'effet du
transport horizontal des photons entre les colonnes nuageuses, phénoménes présents aussi aux
courtes longueurs d’ondes (ex. Varnai et Marshak 2001).

Cette figure permet aussi d'illustrer le biais plan-paralléle. Prenons un pixel composé de
deux épaisseurs optiques 2 et 6, la moyenne des TB des deux épaisseurs optiques
BT3D équivalente a la mesure faite par un radiométre, sera supérieure a la température de
brillance BT3D correspondant a la moyenne 4 des épaisseurs optiques. On remarque de plus
que, du fait de 1'absorption, la non-linéarité de cette courbe est plus importante respectivement
pour la bande a 12.05um que pour la bande a 10.60 um que pour celle a 8.65um. En effet, plus
I'absorption dans une bande est grande, plus la différence de TB entre la surface et le sommet du

nuage est importante et par conséquent le biais plan-parallele.
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Figure 2-12 Températures de brillance 3D a 100m en fonction de I'épaisseur optique a 100m pour
les trois canaux infrarouges de IIR/CALIPSO. BT3D -représente la moyenne des températures de
brillance pour les épaisseurs optiques 2 et 6 et BT3D la température de brillance associée a
I'épaisseur optique moyenne de 4. (Fauchez et al., 2014).

Afin d'étudier ce biais, nous avons représenté sur la Figure 2-13, ABT,, en fonction de

I'écart-type de l'épaisseur optique a 1km estimé a 100m. ABT;;,, est la différence entre la
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température de brillance moyennée a 1km (BT3D) et la température de brillance obtenue a
partir du I'épaisseur optique moyenne a 1km (BT3D). BT3D représente la mesure que ferait un
radiometre dans un cas réaliste et BT3D celle dans le cas idéal ou les nuages seraient plan-
parallele homogeéne. Les écarts ont été tracés pour les différents cirrus du Tableau 2-3 pour les

trois canaux de IIR.
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Figure 2-13 : Ecarts entre les températures de brillance 1D et 3D a 1km en fonction de I'écart-type
de I'épaisseur optique a 1km pour les cirrus 1 a 5 (a, b, c) et pour les cirrus ClI-1, ClI-2 et CII-3 (d, e,
f) pour les trois canaux de IIR. R est le coefficient de corrélation pour les trois canaux spectraux
pour chaque cirrus. (Fauchez et al., 2014)

On obtient, comme prévu par la courbure de la relation de la Figure 2-12, des écarts plus
importants a 12.05um. On constate aussi, excepté pour le cirrus 1 a 8.65um, des coefficients de

corrélation trés élevés entre la différence de température de brillance et I'écart-type de
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I'épaisseur optique. Pour les cirrus 1 a 5 (Figure 2-13a, b, c) ou la variabilit¢é du modéle
microphysique n’a pas été prise en compte, la relation entre la différence de BT et I'écart type de
I'épaisseur optique est quasi-linéaire. Les écarts entre les BT ne dépendent donc pas de la
distribution sous-pixel des épaisseurs optiques et dépendent au premier ordre de I'écart-type de

I'épaisseur optique, de la méme maniere que dans le visible (Szczap et al., 2000).

Lorsque I'on rajoute la variabilité verticale et horizontale du modele microphysique, on
voit sur les Figure 2-13 (d, e, f) que les relations pour les cirrus CII-1 et CII-2 sont la-aussi
presque linéaires bien que légerement différentes de celle du cirrus CII-3 avec un modéle
microphysique constant. Le modeéle microphysique influence donc légérement la relation entre
les différences 1D-3D de température de brillance et I'écart-type de I'épaisseur optique. Nous
avons aussi montré que I'effet des hétérogénéités est plus marqué pour des petits cristaux.

Au cours de I'étude menée par (Fauchez et al., 2014), le contraste entre sommet du
nuage et température de surface est aussi apparu comme un parameétre important sur la relation
ABT = f(o0;). Sur la Figure 2-14, nous avons tracé cette relation pour le cirrus 2, le cirrus 8 et le
cirrus CII-3. Les cirrus 2 et 8 n'ont pas le méme sommet et les cirrus 8 et CII-3 n'ont pas la méme
épaisseur géométrique. Dans le cas ou le sommet du nuage est a une altitude différente, le biais
plan-paralléle est plus important pour le nuage le plus haut ce qui correspond a une
température plus faible et donc un contraste avec la surface plus important.

® band 8.65 p m ® band 10.60 p m © band 12.05 p m

14 14 14
+ cirrus 2, R=0.96
12} * cirrus 8, R=0.98
+ cirrus CII-3, R=0.94

10

Figure 2-14: Ecarts entre les températures de brillance 1D et 3D (ABTyy,,) a 1km en fonction de
I'écart-type de I'épaisseur optique en 1km pour des cirrus a différentes altitudes et de différentes
épaisseurs géométriques (voir Tableau 2-3). (Fauchez et al., 2014)

L'épaisseur géométrique n'a que peu d'influence sur la relation pour les bandes 8.65 et
10.60 um. Dans le cas de la bande 12.05um, les écarts sont légérement plus faibles pour un
nuage plus étendu verticalement. En effet, a cette longueur d'onde, 1'absorption est tres forte, ce

qui entraine un fort contraste entre le nuage et la surface et donc un biais plan-paralléle
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important. Par rapport aux autres longueurs d’onde, ce contraste est modifié de fagcon plus
notable lorsque la base du nuage se rapproche du sol et donc que la température moyenne du
cirrus est modifiée.

Sur I'ensemble des pixels nuageux traités durant I'étude, nous avons noté que l'effet des
hétérogénéités nuageuses sur les températures de brillance devient significatif c’est a dire
supérieur a la précision instrumentale de IIR pour des épaisseurs optiques Ty, proches de 0.4 a

12.05um soit 0.3 dans le visible.

2.2.3.1.  Effets des hétérogénéités nuageuses sur les paramétres restitués dans
I'infrarouge thermique.

Les températures de brillance mesurées dans la fenétre atmosphérique 8-12um sont
utilisées pour restituer les parameétres nuageux de cirrus fins. La méthode la plus ancienne et la
plus courante est la méthode dite de la « Split Window Technique », SWT (Inoue, 1985; Parol et
al, 1991). Cette méthode se base sur la différence de température de brillance entre deux
canaux en fonction de la température de brillance d'un des canaux pour retrouver I'épaisseur
optique du nuage et la taille effective des particules. Comparativement aux mesures dans le
visible, 'utilisation des mesures dans l'infrarouge présente l'inconvénient de manquer de
sensibilité aux particules de grande taille (> 40um) et aux nuages ayant des épaisseurs optiques
supérieures a 3 a 12um.

Plus récemment, un nouvel algorithme a été développé pour IIR (Garnier et al., 2013,
2012), il restitue, dans une premiere étape, I'émissivité effective aux trois longueurs d’ondes qui
correspond a I'émissivité de la couche nuageuse supérieure en incluant les effets de la diffusion.
Le calcul de cette émissivité effective est possible grace a la connaissance de I'altitude du nuage
déterminé par le Lidar CALIOP présent sur la méme plate-forme CALIPSO. A partir de cette
émissivité effective, I'algorithme en déduit une épaisseur optique effective qui représente entre
40 et 80% d’une épaisseur optique d’extinction visible (Figure 5 dans Garnier et al,, 2012). A
partir du rapport des épaisseurs optiques effectives dans chaque bande spectrale, un indice
microphysique est déterminé. Cet indice permet, grace a des tables pré-calculées de déterminer
deux diametres effectifs de cristaux, Desr12/8 €t Defrio/g- La forme des cristaux qui minimise
'écart entre les deux diamétres effectifs est choisie.

Au cours du travail de (Fauchez et al., 2015), nous ne disposions pas du code d’inversion
opérationnel de IIR, nous avons donc développé notre propre inversion, en restituant d’'une part,
I'émissivité et I'épaisseur effective selon (Garnier et al.,, 2012) et d’autre part, le diamétre effectif
et I'épaisseur optique a 12.05um en utilisant la SWT a partir de tables pré-calculées. Sur la

Figure 2-15, nous avons représenté l'écart entre la restitution obtenue a partir du nuage
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hétérogene (3D) et le nuage homogene équivalent (1D) pour I'émissivité effective Ae,fr et pour

I'épaisseur optique effective AT, .
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Figure 2-15: Erreurs dues a I'hétérogénéité du nuage en fonction de l‘écart-type de lI'épaisseur
optique entre les restitutions a partir des simulations 1D et 3D pour I'émissivité effective (a, b, c) et
I'épaisseur optique effective (d, e, f) pour les trois canaux de IIR. (Fauchez et al., 2015).

Les différences négatives obtenues indiquent que ces deux parametres sont sous-estimés
en suivant I'hypothese du nuage homogéne. Comme dans le cas des différences de température
de brillance (Figure 2-13), on remarque aussi que 'erreur dépend de la bande spectrale et est
plus importante pour la bande a 12.05um ou I'absorption est plus grande. Les erreurs moyennes
pour I'ensemble des cirrus sont respectivement pour les bandes 8.65um, 10.60pum et 12.05pum, -
0.10, -0.12 et -0.15 pour I'’émissivité effective et -0.2, -0.3 et -0.5 pour I'épaisseur optique
effective. Ces valeurs sont bien supérieures a l'erreur de 0.03 estimée pour l'émissivité par
(Garnier et al., 2012) dans le cas d’une incertitude de 1K sur la température du ciel clair. De plus,
on note que ces erreurs sont trés bien corrélées avec I'écart-type de 1'épaisseur optique, a plus
de 94% excepté pour le cirrus 1 qui est optiquement fin. Dans le cas des cirrus CII-1 et CII-2
présentant des variabilités du modele microphysique, les erreurs sont légerement plus faibles

mais la corrélation avec I’écart-type de I'épaisseur optique reste importante de 'ordre de 0.9.
Sur la Figure 2-16, nous avons tracé les écarts obtenus pour la restitution du diamétre

effectif ADef f1.m et pour la restitution de 1'épaisseur optique d’extinction Aty,, en fonction de

I'écart-type de I'épaisseur optique pour les cirrus 1 a 5 et pour les cirrus CII-1 et CII-2. Tout
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d’abord, on constate qu’en suivant I'hypothése du nuage homogéne, on tend a surestimer le
diamétre effectif et a sous-estimer 1'épaisseur optique. Les erreurs augmentent avec I'épaisseur
optique moyenne (cirrus 1 a 3) et avec I'hétérogénéité (cirrus 3 a 5) des cirrus. L'erreur
moyenne pour les cirrus (1 a 5) est d’environ 40% pour une valeur de D.rr = 9.95um et a
comme valeur moyenne -0.4 pour I'épaisseur optique, avec des erreurs pouvant atteindre -3
pour des pixels trés hétérogénes.

On peut aussi remarquer que les écarts sont supérieurs et beaucoup plus dispersés pour
I'épaisseur optique d’extinction que pour I'épaisseur optique effective de la Figure 2-15. Comme
prévu par (Garnier et al., 2012), I'épaisseur optique d’extinction est plus élevée que celle
effective entrainant des écarts plus grands. De plus, la méthode SWT restitue les paramétres

nuageux en moyennant les résultats obtenus pour chaque couple de température de brillance ce

qui peut conduire a une augmentation de la dispersion.
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Figure 2-16: Erreurs sur le diamétre effectif (a) et (c) et sur l'épaisseur optique (b) et (d)
respectivement pour les cirrus 1 a 5 et pour les cirrus CII-1 et CII-2.
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Pour les cirrus CII-1 et CII-2 (Figure 2-16¢ et d), nous notons que dans le cas ou les
propriétés microphysiques sont variables, il n’existe quasiment plus de corrélation entre erreurs
et écart-type de I'épaisseur optique. Nous obtenons des erreurs sur le diameétre effectif restitué
comprises entre -10um et +30um pour des valeurs 1D restituées comprises entre 20 et 80pum ce
qui correspond a une erreur moyenne de 13% pour le cirrus CII-1 et 20% pour le cirrus
optiquement plus épais CII-2. Dans le cas de I'épaisseur optique restituée, on obtient une erreur
moyenne de 5% (-0.02) pour CII-1 et 7% (-0.05) pour CII-2.

Les effets de I'hétérogénéité des nuages sur les parametres restitués a partir des mesures
radiométriques dans l'infrarouge ne sont donc pas négligeables. Nous avons testé les impacts de
certains paramétres sur ces biais comme l'influence de la taille des cristaux, de l'altitude ou de
I'épaisseur géométrique du nuage ou encore de la variabilité verticale des propriétés optiques.
Les résultats obtenus sont présentés dans le Tableau 2-4. Dans ce tableau sont aussi présentés,
de maniere quantitative, les biais dus a d’autres types d’erreurs comme par exemple ceux liés a

une erreur de 1K sur la température de surface ou sur le profil atmosphérique.

Effets des hétérogénéité sur les propriétés Autres sources d’incertitudes
optiques restituées en fonction de : Hetero. vert. Surface Atmosphére Incertitude
Diameétre effectif Altitude Epaisseur prop. opt. 1K 1K de ITR
Degr du sommet géométrique | (1Dvhe - 1Dvho)

top. alt. (km) 7.97 11.06 11.06 - - -
geo. thick. (km) 0.4 2 2 - - -
Deg (pm) 48.70 20.09 9.95 40.58 9.95 9.95 -
|ADet, ... | (pm) 3 3 4 4.5 3.8 4 1 0.2 -

ADecg,,... (%) ~8 ~15 ~40 ~ 45 ~ 38 ~8 ~ 10 ~2 ~10a~25
|ADeg,,..| max (pm) 8 9 15 18 18 21 2 0.5 -
|ADggp,, .| min (pm) 0 0 0 0 0 0 0.5 0.25 -
| AT1km]| 0.10 020 0.40 0.46 0.39 0.02 0.04 0.08 -

ATikm (%) ~5 ~11 ~22 ~ 24 ~ 21 ~2 ~2 ~4 ~ 10

| ATykm| max 0.3 0.6 3.0 3.0 2.5 0.14 0.05 0.16 -
|AT1km| min 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.03 0.03 -

Tableau 2-4 : Erreurs moyennes, pourcentages correspondants et erreurs maximums et minimums
sur le diamétre effectif Dosf et sur I'épaisseur optique T dues aux hétérogénéités nuageuses pour

différents diamétres effectifs, Des (colonne 1, 2 et 3); pour différentes altitudes de sommet de
nuages (colonne 3 et 4), pour différentes épaisseurs géométriques (colonne 3 et 5). En
comparaison, nous avons aussi reporté les erreurs obtenues entres des nuages verticalement
homogénes ou hétérogénes (colonne 6), pour une erreur sur la température de surface de 1K
(colonne 7), pour une erreur sur les températures du profil atmosphérique de 1K (colonne 8) et
finalement les erreurs dues aux incertitudes de I'algorithme IIR (Dubuisson et al, 2008). (Fauchez
etal, 2015)

On constate que les erreurs dues aux hétérogénéités nuageuses sont largement plus
élevées que les erreurs dues aux autres sources d’incertitudes, en particulier pour des cristaux
de petites tailles car I'absorption et donc le biais plan-parallele sont plus importants (environ
40% pour Desr et 22% pour t). De méme, lorsque le sommet du nuage est plus élevé, le contraste
entre la surface et le nuage est augmenté et donc le biais plan-parallele (45% pour D et 24%

pour t). La variabilité verticale des propriétés optiques entraine une erreur plus faible de I'ordre
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de 8 et 2% respectivement pour D¢ et T, ce qui est comparable a l'incertitude relative de

I'algorithme IIR (Dubuisson et al., 2008) ou a une erreur de 1K sur la température de surface.

2.3. Conclusion

Dans ce chapitre, j’ai présenté les travaux effectués sur les effets des hétérogénéités
nuageuses sur les quantités radiatives mesurées et sur les produits nuageux restitués par les
algorithmes opérationnels.

Ces effets sont clairement visibles sur les épaisseurs optiques restituées par PARASOL.
Grace a des simulations, nous avons pu les reproduire et donc s'assurer qu'ils étaient bien
imputables aux variabilités nuageuses. Nous avons aussi montré que les hétérogénéités
nuageuses affectaient peu la luminance polarisée et donc la restitution du rayon effectif, de la
variance effective et des propriétés des aérosols au dessus des nuages.

Toutes les simulations effectuées dans les cas des nuages liquides ont été faites avec un
modele microphysique constant sur I'ensemble du champ nuageux. Or, une variabilité du modele
microphysique (taille des particules), méme si elle est moindre, existe aussi dans les nuages. Des
études doivent donc étre aussi réalisées afin d’évaluer cet effet.

Nous avons aussi évalué les effets des hétérogénéités nuageuses sur les mesures
radiométriques dans l'infrarouge et sur les paramétres nuageux inversés dans le cas de nuages
fins de type cirrus. Nous avons montré que les différences entre température de brillance 3D et
1D étaient plutdt bien corrélées avec I'écart-type de I'épaisseur optique. Cette corrélation est
aussi présente pour les erreurs induites par I'’hypothése 1D sur les parameétres nuageux
restitués tels que I'émissivité effective et I'épaisseur optique effective. Elle est cependant moins
évidente dans le cas des écarts trouvés pour la restitution du diamétre effectif, surtout lorsque
les propriétés microphysiques du nuage sont variables. Cette dépendance est toutefois une piste
a suivre pour corriger pour permettre la correction des effets 3D.

Ces évaluations des erreurs dues a I'hétérogénéité des nuages sur les quantitatives
radiatives et sur les parameétres inversés est une information essentielle pour les utilisateurs des
produits satellitaires. Actuellement, ces erreurs n ‘ont été obtenues qu’a partir de simulations et
pour quelques types de nuages. Ces études doivent donc étre généralisée afin que, pour les
futurs radiometres tels comme 3MI, il soit possible de fournir des produits nuageux
accompagnés d’'une incertitude liée aux effets 3D et mieux encore, lorsque c’est nécessaire de

délivrer des produits corrigés des effets 3D.
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Partie 3 : Vers le développement de méthodes d’'inversion de nuages hétérogenes

Partie 3: Vers le développement de méthodes
d’inversion de structures nuageuses hétérogenes

Dans la premiere partie de ce document, j'ai présenté le développement d’'un modele de
transfert radiatif permettant le calcul des quantités radiatives dans une atmosphere nuageuse
tridimensionnelle. Ce modele nous a permis d’évaluer les écarts et erreurs induits par
I'hypothése du nuage homogene a plans paralleles, utilisée dans les algorithmes d’inversion
opérationnels des instruments de télédétection spatiale tels que POLDER, MODIS ou encore IIR.
Selon la configuration géométrique, la résolution spatiale de I'instrument, le type de nuages, les

erreurs peuvent étre importantes et conduire a la restitution de parametres nuageux biaisés.

En parallele d’efforts visant a estimer ces erreurs, il est donc essentiel d’aller vers le
développement de procédures de restitution qui prennent en compte la structure
tridimensionnelle des nuages et les hétérogénéités de leurs propriétés optiques. Dans ce dernier
chapitre, des travaux qui sont plus anciens mais qui vont dans ce sens sont présentés.

La premiere étude traite de la mise au point d’'une procédure de restitution dans le cas de
nuages type stratocumulus. Elle s’appuie sur le méthodes neuronales et a été développée dans le
cadre de radiomeétres multispectraux type GLI/ADEOS ou MODIS/AQUA. La deuxiéme partie,
utilise les capacités multi-angulaires du radiométre MISR/TERRA pour reconstruire 'enveloppe
nuageuse d’'un nuage convectif isolé. Le modéle de transfert radiatif 3D est ensuite utilisé pour

ajuster le coefficient d’extinction du nuage et donc son épaisseur optique.
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Partie 3 : Vers le développement de méthodes d’'inversion de nuages hétérogenes

3.1. Restitution par réseaux de neurones de parametres
nuageux a I'aide des mesures multispectrales et multi-échelles

3.1.1. Procédure de restitution mise en place

Comme nous 'avons vu dans la section 2.2.2.1, les erreurs sur |'épaisseur optique sont
dues, entre autres, au biais plan-paralléle et peuvent étre au premier ordre liées au parametre
d’hétérogénéité et a la couverture fractionnaire sous-pixel (Szczap et al, 2000a). En suivant
cette idée et en utilisant les moyens d’observations dans le proche infrarouge et selon
différentes résolutions spatiales, (Faure et al, 2001) ont montré la possibilité de restituer en
plus des deux paramétres habituels (épaisseur optique et rayon effectif), un parametre
d’hétérogénéité de I'épaisseur optique et un paramétre de couverture fractionnaire. Cette étude
a été faite a partir des flux radiatifs simulés.

Les travaux effectués par (Cornet et al., 2004), ont consisté a généraliser cette méthode
pour 'appliquer a des mesures directionnelles de luminances. Nous avons, de plus, développé un
modele de nuage inverse plus complet, qui a I'échelle du pixel d'observation (1kmx1km) est
caractérisé par six parametres: l'épaisseur optique moyenne, le rayon effectif moyen, la
couverture nuageuse sous-pixel, la température du sommet du nuage et deux parametres
d'hétérogénéité, l'un décrivant la variabilité sous-pixel de 1'épaisseur optique et l'autre celle du
rayon effectif. Pour restituer ces six parametres, nous avons utilisé huit données radiométriques
a différentes longueurs d'ondes et 1'opportunité que certaines étaient disponibles a différentes
résolutions spatiales (1km et 250m). Pour s’approcher de mesures réelles, il a fallu prendre en
compte, en plus du caractére directionnel des données d'observation, l'existence des gaz
atmosphériques, de la réflexion sur la surface terrestre et pour certains canaux de la
contribution de I'émission thermique.

Une procédure de restitution en plusieurs étapes (Figure 3-1) a donc été développée. Pour
tous les canaux, une étape d’interpolation de la configuration géométrique (incidence solaire et
angles d’observation) est nécessaire. En simultanée, pour les canaux visibles (Ch. 08, Ch. 28 et
Ch. 29) ou l'albédo de surface peut étre supérieur a zéro, on effectue une correction des effets de
cet albédo sur les luminances. De méme, pour le canal proche-infrarouge a 3.75um, les effets de
I’émission thermique sont corrigés grace a I'information apportée par les luminances a 10.80um.
Une fois les luminances aux différentes longueurs d’ondes corrigées et angulairement
interpolées, elles sont utilisées pour restituer les parameétres nuageusx.

L’augmentation du nombre de données et du nombre de paramétres ainsi que les relations
complexes les connectant font que les méthodes classiques d’inversion (interpolation,

minimisation d’'une fonction cofit...) sont difficiles a mettre en place. L'utilisation des méthodes
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neuronales pour chaque étape a donc été choisie. Ces méthodes permettent de gérer des
relations complexes a plusieurs variables et sont rapides (donc peuvent étre utilisées de

maniére opérationnelle) une fois I'apprentissage effectué.

Pixels: 1kmx1km and 250mx250m Pixels: 1kmx1km
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Figure 3-1 : Schéma descriptif de la procédure de restitution mise en place. Les canaux Ch.08, Ch.
28, Ch.29, Ch. 30 et Ch. 35 correspondent respectivement a une longueur d’onde centrale de 0.544,
1.6,2.15, 3.65 et 10.80um. (Cornet et al., 2004)

L’utilisation de ces méthodes nécessite la construction d'une base de données
représentatives pour la phase d’apprentissage. Les luminances aux différentes longueurs d’onde
ont été simulées a I'aide du modele tridimensionnel SHDOM (Evans, 1998) a partir de champs
nuageux générés par le modeéle a cascade bornée (Cahalan, 1994; Marshak et al, 1994), le
modele 3DLCLOUD n’existant pas encore. Les simulations de luminances ont été faites pour
plusieurs incidences solaires, plusieurs albédos de surface, plusieurs températures de surface et
plusieurs altitudes de nuages.

Les apprentissages des réseaux de neurones ont été effectués pour différentes
configurations d’observations et d’incidences solaires. La performance de chacun d'entre eux a
ensuite été testée a partir de données d'entrée qui n'ont pas servies lors de la phase

d'apprentissage (étape classique de généralisation).
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Figure 3-2 : Comparaisons des performances obtenues avec et sans l'information des écarts-types

des luminances a 0.544, 1.6, 2.15um estimés a 1km a partir des mesures a 250m. (Cornet et al.,
2004)

Comme mentionné précédemment, nous utilisons cinq longueurs d’onde pour restituer les
cinq parametres définissant notre modele inverse. Comme dans la méthode classique utilisant
des tables pré-calculées (Nakajima and King, 1990), les informations sur I'épaisseur optique et
sur le rayon effectif sont apportées respectivement par les luminances visibles (0.544um), et les
luminances proche-infrarouges (1.6, 2.15 et surtout 3.65um). L'information sur la couverture
fractionnaire est essentiellement apportée par la luminance infrarouge a 10.80um. Pour les
paramétres d’hétérogénéité de I'épaisseur optique et du rayon effectif, nous avons testé I'apport
des écarts-types des luminances a 0.544, 1.6 et 2.15 um estimés a 1km a partir de pixels de

250m, mesures prévues sur le radiometre GLI/ADEOS.
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Sur la Figure 3-2, nous avons représenté les erreurs quadratiques moyennes obtenues
avec et sans ces écarts-types pour la phase d’apprentissage, une phase de généralisation sans
erreur et une phase de généralisation avec une erreur uniforme de 2% sur les mesures du
vecteur d’entrée.

Excepté pour la température du sommet du nuage, 'apport de I’écart-type des luminances
permet clairement de diminuer 'erreur quadratique moyenne, particuliérement dans le cas ou
le vecteur d’entrée contient des erreurs. Nous notons aussi sur cette figure, que méme si ces
données a 250m ne sont pas disponibles, il reste possible, avec une précision moindre,

d’'inverser les six parameétres nuageusx.

Afin de comparer nos inversions avec les restitutions classiques basées sur I'hypothése du
nuage a plans paralléles homogene, nous avons spécialement entrainé un réseau de neurones
avec des données simulées en 1D comprenant comme vecteur d’entrée la luminance visible et la
luminance a 3.65um qui est la plus sensible au rayon effectif et comme vecteur de sortie
I'épaisseur optique et le rayon effectif. Les résultats sont tracés sur la Figure 3-3. Les restitutions
obtenues avec le modéle hétérogeéne sont correctes avec une corrélation élevée, supérieure a
0.99 pour les deux parametres. Dans le cas des résultats obtenus avec le modele inverse
homogeéne, nous avons séparé les résultats entre pixels partiellement couverts (cf < 0.9) et pixels
presque totalement couverts (cf > 0.9). Dans ce second cas, en accord avec les résultats obtenus
par (Zeng et al., 2012, section 1.1.2), la corrélation entre parametres inversés et parametres
initiaux est élevée mais le biais plan-parallele existe et entraine une sous-estimation des
épaisseurs optiques moyennes. Dans le cas des couvertures nuageuses partielles qui accroissent
I'hétérogénéité sous-pixel, cet écart est, en toute logique, légerement plus important. La sous-
estimation de I'épaisseur optique est de l'ordre de 30-40% dans le cas de nuages tres

hétérogénes.

La restitution du rayon effectif a partir d'une luminance proche-infrarouge est aussi trés
affectée par I'hétérogénéité sous-pixel avec un biais important qui donne un rayon effectif plus
élevé de l'ordre de 50%. Ceci est en accord avec les conclusions de (Szczap et al., 2000b) qui
montrent qu’en cas d’hétérogénéité nuageuse, 'albédo de diffusion simple effective, c’est a dire
restitué avec un modele de nuage 1D est plus faible que 'albédo de diffusion simple moyenne.
Dans les cas de couverture fractionnaire, la dispersion est beaucoup plus grande et on obtient
des rayons effectifs qui peuvent étre trés biaisés surtout pour les valeurs assez faibles (< 10pum).

En conclusion, méme sans restituer de parametres supplémentaires, un modele inverse

prenant en compte 1'hétérogénéité et la couverture fractionnaire sous-pixel pour la restitution
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du rayon effectif et de I'épaisseur optique apparait inévitablement mieux adapté qu'un modéle

de nuage homogene.

TP R 60"
a0 + Inhomogeneous cloud model > + Inhomogeneous cloud model
- -+
Homogeneous cloud model (fp <0.9) > 50 Homogeneous cloud model (fp <0.9)
35 | ® Homogeneous cloud model (fp >=0.9) : 0.998 - I * Homogeneous cloud model (fp >=0.9) |
§ 30} ’ 2
% . . . g 40+
£ 25¢ * # * .#.'. e
S 2 e Yo R
-l o S o 0.975 £
o
-] 15} + 0 %o g
@ >, >
3 0l 2 20}
2, g
’ 10
0
0 5 10 15 20 25 30 35 40 45 0 5 10 15 20 25
Initial optical thickness Initial effective radius

Figure 3-3 : Restitutions de l'épaisseur optique et du rayon effectif pour des champs de luminances
3D obtenus dans le cas d’un modeéle de nuage inverse hétérogene et dans le cas du nuage homogéne
pour des couvertures nuages quasiment totales (cf > 0.9) et pour des couvertures nuageuses
partielles (cf <0.9). 8 = 30°, 0, = 15°, ¢, = 60°.

La procédure de restitution dans son ensemble a ensuite été testée, a partir de données
synthétiques réalisées dans des conditions similaires mais aussi différentes de la base de
données créée ; ceci afin d’évaluer sa robustesse. Par exemple, nous avons testé l'inversion des
parameétres dans le cas ou I'épaisseur géométrique des nuages est 900m alors que la base de
donnée a été créée avec des nuages de 300m. Aucune différence significative sur les erreurs
obtenues n’a été remarquée. Les erreurs quadratiques moyennes pour chacun des six
parameétres pour 300m (900m) d’épaisseurs géométriques sont de 2.37 (1.35) pour I'épaisseur
optique, de 1.90 (1.93) um pour le rayon effectif, de 2.01 (1.14) pour l'écart-type de I'épaisseur
optique, de 1.12 (1.13)um pour l'écart-type du rayon effectif et de 0.089 (0.115) pour la
couverture fractionnaire.

Etant donné que pour la construction de notre modéle inverse nous avons fait 'hypothese
que seuls les deux premiers moments (moyenne et écart-type) de la distribution d’épaisseur
optique et de rayon effectif suffisaient a représenter la variabilité sous-pixel, nous avons testé
cette hypothese en générant des nuages synthétiques a partir de processus Gaussien (Barker
and Davies, 1992) avec une valeur imposée de pente spectrale de -5/3. Deux types de nuages ont
été générés, 'un avec un sommet plat comme pour la base d’apprentissage, I'autre en imposant
des variations du sommet liées a I'épaisseur optique. Les résultats des inversions pour les six

parameétres sont présentés sur la Figure 3-4.
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Figure 3-4 : Comparaisons entre les paramétres initiaux et les paramétres restitués pour un nuage
Gaussien avec un sommet plat et avec un sommet bosselé a l'échelle de 1km. (a) Epaisseur optique ;
(b) Rayon effectif; (c) écart-type de I'épaisseur optique ; (d) écart-type du rayon effectif; (e) taux
de couverture fractionnaire et (f) température du sommet du nuage. 5, = 42°,0,, = 26.25°, ¢, =
127.5°. Les valeurs pour le nuage bosselé sont décalées pour une meilleure visibilité.
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Dans le cas du nuage plat, on remarque que, méme si la structure nuageuse sous-pixel est
différente, on obtient un bon accord et une bonne corrélation entre les paramétres restitués et
les parameétres du modele. Les erreurs quadratiques moyennes sont assez faibles et proches de
celles obtenus avec le modeéle a cascade bornée.

En revanche, on constate que la dispersion entre parametres restitués et parametres
initiaux est beaucoup plus importante lorsque que le sommet du nuage est variable en
particulier pour I'épaisseur optique et son écart-type. Il apparait donc nécessaire d’inclure des

nuages avec des variabilités de sommet dans la base d’apprentissage des réseaux de neurones.

3.1.2. Cas test a partir de mesures réelles du radiometre MODIS

Les différents tests de la méthode de restitution dans des cas de nuages hétérogénes a
couverture fractionnaire décrite précédemment se sont avérés plutot concluants a partir de
nuages synthétiques. Nous avons donc souhaité appliquer cette méthode a des mesures réelles
issues du radiométre MODIS/AQUA (Cornet et al., 2005). La scene choisie est présentée sur la
Figure 3-5 : c’est un stratocumulus au large de la c6te ouest de Etats-Unis avec une partie ou la
couverture nuageuse est fractionnée. L’angle d’incidence solaire est de 60° et les angles

zénithaux d’observation sont compris entre 15° et 35° plutét en rétrodiffusion (¢, = 120°).

Figure 3-5: Image visible MODIS de la scéne utilisée. La restitution des paramétres nuageux est
appliquée a la zone en surbrillance.
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Les longueurs d’onde utilisées pour le développement de la procédure de restitution dans
la section précédente, sont légérement différentes de celle de MODIS. Nous avons donc repris
des simulations aux longueurs d’onde de MODIS (0.865, 1.64, 2.13 et 11.03um). Des
améliorations comme la réflexion spéculaire de 'océan et la variabilité du sommet des nuages
ont été incluses dans la simulation des luminances. De plus, contrairement a GLI/ADEOS, MODIS
ne mesure pas les luminances a une échelle de 250mx250m dans les canaux proche-infrarouges,
nous avons donc enlevé I'écart-type de ces deux luminances du vecteur d’entrée. Nous avons

aussi di corriger, en amont des restitutions, I'absorption due aux gaz atmosphériques.

Nous avons tout d’abord vérifié qu’'a partir des réseaux de neurones spécialement
entrainés avec des simulations de luminances issues de nuages homogénes, nous réussissions a
restituer quasiment les mémes valeurs que MODIS. Nous avons ensuite comparé les résultats
obtenus avec notre modele inverse de nuages hétérogénes (3D) avec les produits opérationnels
MODIS (1D) comme I'épaisseur optique et le rayon effectif (Figure 3-6a et b). Dans le cas de la
température du sommet du nuage, nous avons comparé les distributions obtenues (Figure 3-6¢).

Sur la Figure 3-6a, nous remarquons que les épaisseurs optiques 1D, dans les cas de
couvertures nuageuses quasiment totales, tendent a étre supérieures aux épaisseurs optiques
3D, ce qui peut concorder avec un effet de surbrillance comme décrit dans la section 2.2.2.1. Au
contraire, pour des couvertures nuageuses partielles (cf < 0.9), les épaisseurs optiques 1D sont
légérement inférieures a celles 3D comme prévu par le biais plan-paralléle. Le biais moyen est
de -1.09.

Pour le rayon effectif (Figure 3-6b), nous avons séparé les résultats en trois groupes : ceux
ou la couverture nuageuse restituée est fractionnée (noir) et ceux ou la couverture nuageuse
restituée est quasiment totale séparés en deux sous-groupes selon le signe de la différence des
épaisseurs optiques 3D et 1D. Nous avons fait cette séparation en supposant que le rayon effectif
et I'épaisseur optique sont affectés de la méme maniere par les effets de surbrillance (z3p < 71p,
gris foncé) et d'ombrage (t3p = 7T4p, gris clair).

Pour des couvertures nuageuses fractionnées, nous obtenons un rayon effectif 3D plus
faible que le rayon effectif 1D, ce qui est en accord avec les restitutions de rayons effectifs
observés sur les bords des nuages (Platnick et al., 2003). En effet, dans les cas de couvertures
fractionnaires au dessus de surface sombre, la moyenne sous-pixel des luminances nuageuses
avec des luminances ciel clair qui sont faibles, conduit a diminuer la valeur de la luminance
moyenne donc a restituer un rayon effectif 1D souvent trés élevé.

Pour les couvertures nuageuses quasi-totales, nous avons obtenu un rayon effectif 1D

légérement plus élevé que le rayon 3D dans les zones d’ombrage et un rayon effectif 1D plus
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faible dans les zones de surbrillance. Ces résultats sont en total accord avec des études
postérieures (Marshak et al, 2006; Zhang et al., 2012) concernant les erreurs sur le rayon
effectif restitué par MODIS. Il a été montré a partir de simulations que ’hétérogénéité sous-pixel
de I'épaisseur optique entraine un rayon effectif 1D plus élevé que le rayon effectif moyen réel.
La variabilité du rayon effectif aurait tendance a conduire a l'inverse mais souvent cette
variation est plus limitée. A ces effets sous-pixels s’ajoutent les effets de surbrillance et
d’ombrage que l'on retrouve sur la Figure 3-6b. Dans les cas de surbrillance, le nuage semble
plus brillant, donc moins absorbant et, par conséquent, le rayon effectif restitué selon
I'hypothése 1D est plus faible. A I'inverse dans les zones d’ombre, la luminance est diminuée et le

rayon effectif retrouvé aura tendance a étre plus grand.

e cf<0.9
g60 - 09 [ - 30 S cf>098& 1, =1, f
D e cf<09 | ¥ o) cL[nCfz098&T,, <1,
250 . S 25 ,
5 2
2 40 £ 20
S 2
=230 =15
5 ke
520 ® 10
2 5
-% 10 & 5
o x
0 o
0 : : 0 : :
0 20 40 60 0 10 20 30
Epaisseur optique hétérogéne Rayon effectif hétérogéne
| = Inhomogeneous T c|
50
0 =-= Homogeneous T ¢
40

<

- 30

RS

5

2 20

@

© 10

0 L
265 270 275 280 285
Cloud top temperature (K)

Figure 3-6 : Comparaison des paramétres nuageux restitués avec le modéle classique de nuage
homogéne et le modéle de nuage hétérogene en utilisant les méthodes neuronales. (a) épaisseur
optique; (b) Rayon effectif. (Cornet et al, 2005), (c) Température du sommet du nuage.
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Dans le cas de la température du sommet du nuage (Figure 3-6c), 'apport d'un modele
inverse prenant en compte ’hétérogénéité sous-pixel et la couverture fractionnaire est évident.
On constate, en effet, que la distribution des températures obtenues avec ’hypothése du nuage
homogéne est bimodale avec un mode centré a 273.5K et 'autre a 277K alors qu’en prenant en
compte les variabilités sous pixel, on obtient un seul mode centré aux environs de 273K. Dans le
cas de l'hypothése homogéne, la surface dont la température est plus élevée (ici, 286K),
influence la restitution de la température du nuage surtout en cas de couverture fractionnaire,
ce qui correspond bien au deuxieme mode.

Nous n’avions aucun moyen de valider directement 'hétérogénéité de I'épaisseur optique
et la couverture fractionnaire sous-pixel. Nous avons donc évalué ces parameétres a I'aide des
mesures de luminances visibles a 250m. Pour avoir suffisamment de valeurs, nous avons calculé
et effectué la restitution des parameétres a 'échelle de 4km. Nous avons comparé le parametre
d’hétérogénéité, o, /t3p restitué a 4km a l'écart-type relatif des luminances estimé a 250m,
Oradazso/Radsso. La couverture fractionnaire a été estimée a partir d’un seuil calculé a partir des

luminances a 250m maximales et minimales dans le pixel de 4km, S = [Rin + @]. Les

résultats sont présentés sur la Figure 3-7. On constate que les corrélations sont élevées et 'écart
quadratique moyen égal a 0.06. La restitution de ces deux paramétres apparait donc correct a

4km et on peut imaginer que ceci l'est aussi a 1km.
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Figure 3-7 : Comparaisons entre I'écart-type de I'épaisseur optique (a) et la couverture nuageuse
(b) restitués a 4km avec une estimation de ces deux paramétres a partir des luminances visibles
MODIS a 250m.

Avec ces travaux, nous avons donc montré qu'il était possible a partir de mesures
multispectrales et multi-échelles a 1km de restituer un modéle de nuage inverse hétérogéne a

couverture fractionnée a I'aide des méthodes neuronales. Les mémes types de méthodes ont été
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appliqués par (Evans et al, 2008) afin d’utiliser le potentiel multi-angulaire du radiometre

MISR/TERRA pour la restitution de I'épaisseur optique et de son écart-type.

Une limitation des méthodes neuronales résident dans la base de données
d’apprentissage. Les réseaux de neurones ne permettant que l'interpolation, cette base doit étre
exhaustive. Les travaux présentés dans ce document se limite par exemple aux nuages de type
stratocumulus et il faudrait construire une autre base de données pour des nuages différents. Et
méme pour un type de nuage, cette base de données peut atteindre des dimensions tres
importantes sachant que chaque gamme de variation doit étre prise en compte.

Afin de créer une base de données représentative, il faudrait donc avoir une idée tres
précise des gammes de variations des différents parametres mais aussi avoir des modeles de
transfert radiatif assez rapides pour la créer. En conclusion, les méthodes neuronales peuvent
étre applicables pour la restitution de parametres de nuages hétérogenes mais il faut étre prét a
investir dans des temps de calcul importants pour la création de la base de données et pour la
phase d’apprentissage. Une fois ces deux étapes réalisées, la restitution des paramétres a partir

de mesures réelles est en revanche quasi immédiate.

3.2. Stéréographie et modélisation 3D du TR

Les nuages convectifs sont, eux aussi, d'une grande importance climatologique car ils ont
des contenus en eau tres élevés qui impliquent les problemes d'hétérogénéité décrits
précédemment mais également la saturation des luminances. Il n’est pas donc pas possible
d'obtenir une mesure fiable de leur contenu en eau, celui-ci étant généralement sous-estimé.

Le radiometre MISR qui observe chaque scene selon neuf directions de visée, a été utilisé
pour étudier I'épaisseur optique et le contenu en eau d'un nuage convectif isolé (Cornet and
Davies, 2008). Ce nuage était situé dans l'océan pacifique équatorial. Trois des vues de MISR
ainsi que la configuration géométrique sont présentées sur la Figure 3-8. Le radiometre ayant
une résolution de 275x275m, les différentes structures nuageuses sont trés bien visibles. On
remarque aussi qu’en toute logique les caméras avant (DF, CF, BF, et AF) ne voient pas le méme
coté du nuage que les caméras arrieres (AA, BA, CA, DA). MISR possede plusieurs canaux
spectraux visibles mais dans ce travail, nous n’avons utilisé que le canal a 672nm.

A partir des neufs caméras de MISR et en utilisant des techniques de stéréographie et
photogrammétrie perfectionnées, (Seiz and Davies, 2006) ont réussi a reconstituer 'enveloppe
du nuage le long de la ligne blanche de la Figure 3-8. Le principe consiste a reconnaitre des
caractéristiques du nuage sur deux images successives. A partir des coordonnées au sol de

chaque point de 'image et des angles zénithaux, le décalage des reperes sur deux images permet
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de déduire I'altitude de la caractéristique. On suppose pour cela qu’il n'y a pas eu de mouvement
d’'une image a l'autre c’est a dire que le nuage n’a ni évolué ni ne s’est déplacé. Cette hypothése
est raisonnable sachant qu’entre les mesures de la premiere caméra et de la derniere caméra,

sept minutes s’écoulent.

Camera AN Camera DA

CF
BF

Forwar
camera

F

B
Aft camera

Figure 3-8 : Vues du nuage convectif étudié selon différentes caméras MISR. Les caméras AN, DA et
DF correspondent respectivement une angle zénithal de vue de 0°, de — 70.5° et de + 70.5°; Une
description schématique du nuage étudié et de la configuration géométrique sont représentés en
bas a droite. (Cornet and Davies, 2008)

Les caméras « Forward » permettent la reconstruction de la face nord du nuage et les
caméras « Aft », la face sud. A partir de la résolution horizontale de 275m de MISR, on s’attend a
obtenir une précision de 200-300m sur les altitudes retrouvées. Les points obtenus pour chaque

couple de caméras sont tracés sur la Figure 3-9 (points bleus). IIs sont combinés pour obtenir le
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contour du nuage (ligne rouge) sans tenir compte de la concavité des bords des nuages. Le nuage

étudié a une extension verticale et horizontale du méme ordre de grandeur de I'ordre de 8km.
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Figure 3-9 : Points bleus :reconstruction stéréographique le long de la ligne blanche de la Figure
3-8 (Seiz and Davies, 2006). Ligne rouge : approximation du contour du nuage utilisé pour le
transfert radiatif. Fléeche: Représentation des luminances relocalisées le long du contour. La
longueur de la fléche est proportionnelle a la valeur de la luminance. (Cornet and Davies, 2008)

Afin de comparer les luminances issues de ce nuage avec des simulations, il a fallu
relocaliser les luminances mesurées selon chaque caméra le long du contour du nuage a I'aide de
'altitude et des angles d’observation. Nous avons représenté sur la Figure 3-9 les luminances
relocalisées émergeant selon la direction la plus proche de la normale a la surface du nuage. Ces

luminances pour les neufs caméras en fonction de la distance sont présentées sur la Figure 3-10.

Nous avons ensuite simulé les luminances obtenues avec le code de transfert radiatif
tridimensionnel, 3DMCPOL. Le ciel clair a été reproduit avec une surface océanique et avec un
vent de 2.5 m/s, une épaisseur optique Rayleigh de 0.042 et un profil d’aérosols marins situés
entre 0 et 10km et utilisé dans I'algorithme opérationnel MISR d’épaisseur optique 0.09. Nous
avons utilisé le contour du nuage reconstruit dans la direction Nord-Sud et considéré le nuage

comme infini dans la direction Est-Ouest. La géométrie d’observation est celle de la scéne avec
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un angle zénithal solaire de 22° et un angle azimutal de 82° par rapport a la direction Nord
(Figure 3-8d). Les c6tés du nuage ne sont donc pas éclairés directement par le soleil.

Pour les propriétés internes du nuage, nous avons ajusté itérativement le coefficient
d’extinction en partant d’un coefficient d’extinction uniforme de 10km-! et une fonction de phase
C1 dans l'ensemble du nuage. Pour faire cet ajustement, nous avons utilisé uniquement les
luminances de la caméra An en comparant a chaque itération les luminances simulées et les
luminances mesurées. Sur la Figure 3-10, en rouge, nous présentons le meilleur résultat obtenu
avec un coefficient d’extinction verticalement uniforme. On note une bonne concordance entre
les simulations et les luminances mesurées par la caméra An. Pour les autres caméras, on note
de légeres différences possiblement dues aux variabilités verticales, a des structures nuageuses
non prises en compte ou encore a une erreur dans la relocalisation des mesures des caméras par
exemple pour les caméras Ca et Da.

Nous avons aussi testé l'effet de la variabilité verticale du coefficient d’extinction en
introduisant un profil vertical adiabatique pour le coefficient d’extinction. Deux cas ont été
considérés, I'un en conservant la méme épaisseur optique totale (EXTAD_TAU) et l'autre le
méme coefficient d’extinction au sommet (EXTAD_EXT) que le cas uniforme (EXTUNI). Nous
constatons sur la Figure 3-10, que les changements apportés par la variation verticale du
coefficient d’extinction ne sont pas si importants que ceux apportés par les variations
horizontales. On remarque, sans surprise, que pour les fortes épaisseurs optiques, les
luminances EXTAD_EXT et EXTUNI sont identiques confirmant leurs sensibilités aux
modifications dans la partie supérieure du nuage alors que dans les cas d’épaisseurs optiques
plus faibles, ce sont les luminances, de mémes épaisseurs optiques, EXTAD_TAU et EXTUNI qui
sont identiques. Cette figure nous permet aussi de voir que les luminances des différentes
caméras sont extrémement corrélées et donc qu’elles ne contiennent certainement que peu
d’'informations indépendantes pour contraindre les propriétés internes du nuages. Ceci a été
confirmée par I'étude de (Evans et al.,, 2008) qui montre que l'utilisation de la seule caméra An
ou de sept caméras diminue l'erreur déja faible pour un stratocumulus de 41% a 23% et
d’environ 14% pour les champs de petits cumulus.

Vu l'altitude du sommet du nuage considéré, nous avons aussi testé la possibilité que le
nuage soit composé de particules de glace. Nous avons simulé les luminances en incluant une
fonction de phase IHM (C.-Labonnote et al., 2001) entre 6 et 8km. La distribution angulaire
obtenue ne correspondait plus a celle mesurée, nous en avons donc déduit qu’il y avait tres
certainement de 'eau surfondue au sommet du nuage, ce qui concorde avec la phase mixte

déterminée par MODIS.

87



Partie 3 : Vers le développement de méthodes d’'inversion de nuages hétérogenes

DF

1 10 €
8 é
5
6 T
o=
‘ g
° 3
S k!
0 O

20

10

Cloud top height (km)

E
0.8 .- 8 8 g =
I <
w 06f | 6 6 6 o
& ' =
04l 4 4 LY
02} ) 2 2 2 3
- o
0 0 0 0 ©

0 10 20 0 10 20 0 10 20

X (km) X (km) X (km)
| — MISR Observation —— MC: EXTAD-EXT—— MC: EXTUNI —— MC: EXTAD-TAU

Figure 3-10: Comparaisons des luminances mesurées par chaque caméra MISR (noir) et des
luminances simulées avec un code de Monte-Carlo avec une épaisseur optique horizontalement
variable : Verticalement, le coefficient d’extinction est supposé uniforme (rouge), augmentant
verticalement selon un profil adiabatique avec une épaisseur optique identique au cas uniforme
(vert) et augmentant verticalement selon un profil adiabatique avec un coefficient d’extinction au
sommet identique au cas uniforme. La ligne en pointillés représente le contour du nuage. (Cornet
and Davies, 2008)

Les épaisseurs optiques nécessaires pour reproduire les luminances mesurées en
considérant le transfert radiatif tridimensionnel sont présentées sur la Figure 3-11a pour les cas
uniforme et adiabatique. Afin de comparer, nous avons aussi tracé 1'épaisseur optique restituée
par MODIS selon I'hypothese du nuage plan-parallele homogene. Les épaisseurs optiques 3D
sont nettement supérieures aux épaisseurs optiques 1D. Ceci est une conséquence du transport
horizontal du photon. En effet, selon I'hypothese 1D, le nuage est horizontalement infini alors
qu’en 3D, une grande partie de I'énergie « est perdue » par les c6tés du nuage. Pour obtenir les
mémes luminances au sommet du nuage que celles mesurées, les épaisseurs optiques 3D

doivent donc étre plus élevées que celles 1D. Ceci est trés nettement visible dans la partie la plus
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dense du nuage vers 10km. L’épaisseur optique 3D est égale a 170 comparativement a 40 dans
le cas 1D. On peut noter, que cet écart est renforcé par le fait que des valeurs supérieures a 100,
sont inatteignables dans le cas 1D, les luminances tendant a saturer vers une épaisseur optique
de 60 (la valeur maximale retrouvée dans les tables est de 100).

Les valeurs correspondantes de contenu en eau ont été reportées sur la Figure 3-11b en
supposant un rayon effectif de 10um. Localement, le contenu en eau peut étre sous-estimé d’'un
facteur compris en 5 et 8 selon 'hypothese utilisée verticalement. En moyenne, nous obtenons
un contenu en eau compris en 233 et 387 g.m2, soit au minimum 2,5 fois plus élevé que le

contenu en eau restitué par MODIS qui est en moyenne de 97g.m-2.
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Figure 3-11 : Epaisseur optique et contenu en eau liquide nécessaire pour obtenir les luminances
mesurées par le radiométre MISR avec un homogeéne de nuage (vert), avec un modéle 3D de nuage
ayant des propriétés verticales uniformes (rouge) ou un contenu en eau augmentant verticalement
(bleu). (Cornet et Davies, 2008)

Evidemment, l'unicité de la solution trouvée n’est absolument pas garantie mais cette
étude permet tout de méme d’estimer la sous-estimation importante induite par ’hypothése 1D
sur le contenu en eau d'un nuage convectif. Elle pourrait étre une des raisons des différences
observées entre le contenu en eau obtenue par MODIS et par radiométrie micro-ondes passives

dans le cadre de la mission TRMM (Horvath and Davies, 2007).

3.3. Conclusion

Dans ce chapitre, j'ai présenté deux méthodes permettant de restituer des parametres de
nuages hétérogenes en utilisant une simulation tridimensionnelle du transfert radiatif. La
premiere méthode s’applique pour des situations nuageuses de type stratocumulus en utilisant
I'information multispectrale et multi-échelle d’'un radiométre passif comme MODIS. Le lien entre

mesures et parametres nuageux est construit a 'aide de méthodes neuronales.

&9



Partie 3 : Vers le développement de méthodes d’'inversion de nuages hétérogenes

La deuxiéeme méthode présentée utilise les capacités multi-angulaires du radiométre a
haute résolution spatiale, MISR, pour reconstruire 'enveloppe d’'un nuage convectif isolé par
stéréographie et déterminer son contenu en eau. Cette méthode est prometteuse mais
seulement applicable a partir de mesures a trés bonnes résolutions spatiales, de quelques
centaines de meétres. Elle demande des temps de calcul relativement importants pour converger
vers une solution, d’ou la nécessité de diminuer drastiquement les temps de calcul de transfert
radiatif tridimensionnel.

Ces méthodes sont encore difficiles a mettre en ceuvre de maniere opérationnelle mais
elles ouvrent des voies qui deviennent ou deviendront possible a exploiter dans un contexte ou

I'augmentation des capacités de calculs des ordinateurs est quasi-permanente.
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Conclusion et perspectives

Dans le contexte actuel de changement climatique, les rétroactions des nuages suite a
l'augmentation de la température ou de la quantité d’aérosols peuvent jouer un réle important.
Elles restent pourtant mal connues. L’observation par radiométrie satellite, permet une
surveillance quasi globale et continue des constituants atmosphérique et en 'occurrence des
aérosols et des nuages. Depuis 2005 (POLDER/PARASOL a été stoppé en 2014), la mission
franco-américaine A-Train composée d'une constellation de satellites passifs et actifs volant en
formation a quelques minutes d’intervalles a permis d‘apporter de nombreuses réponses sur la
distribution horizontale et verticale des nuages. Dans un futur proche, la mission EarthCARE
(Bezy et al., 2005) développée conjointement par I'ESA (European Space Agency) et la JAXA
(Japan Aerospace Exploration Agency) prendra la suite et permettra des mesures passives de
flux larges bandes au sommet de I'atmosphére avec le radiométre BBR (BroadBand Radiometer),
de luminances multispectrales du visible a 'infrarouge avec le radiométre MSI (Multi-Spectral
Imager), mais aussi des mesures actives avec le Radar Doppler, CPR (Cloud Profiling Radar) et le
Lidar ATLID le tout sur une méme plate-forme satellite. Les principaux objectifs de cette mission
concernent, comme dans le cas de I'’A-Train, 'amélioration de nos connaissances sur le role joué
par les nuages et les aérosols dans le bilan radiatif de 1a Terre.

Aux environs de 2020 pour une durée nominale de 21lans, le radiometre 3MI (Multi-
viewing, Multi-channel, Multi-polarisation Imager, Marbach et al., 2013) prendra place a bord
des satellites polaires défilants Metop-SG dans le cadre de la mission EPS-SG (Eumetsat Polar
System- Second Generation). Cet instrument se place dans la continuité du radiomeétre polarisé
multi-angulaire POLDER, avec une extension spectrale vers le proche-infrarouge (de 410nm a
2130nm) et une meilleure résolution spatiale de 4km. Il est principalement dédié a I'étude des
aérosols et de la qualité de l'air mais sera aussi essentiel pour caractériser les nuages en

complément de I'imageur multispectral (METImage) prévu sur les mémes plates-formes. Le
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Laboratoire d’Optique Atmosphérique est et sera évidemment tres impliqué dans la préparation
et le suivi de cette mission.

Afin de développer des algorithmes et de tester 'apport des mesures proche-infrarouges,
un prototype aéroporté de ce radiometre, OSIRIS (Observing System Including PolaRisation in
the Solar Infrared Spectrum, Auriol et al, 2008) est actuellement développé au laboratoire
d’Optique Atmosphérique. Il effectue des mesures multi-angulaires et polarisées dans les mémes
canaux spectraux que 3MIL Il a déja participé a deux campagnes de mesures : CHARMEX (The
chemistry-Aerosol Mediterranean Experiment: https://charmex.Isce.ipslfr/) en juin 2013 et
CALIOSIRIS-2 en octobre 2014. Les données sont actuellement en cours de traitement. Il est
aussi prévu qu'’il participe a une campagne de mesures au large de la Namibie a 'automne 2016
afin d’étudier les interactions aérosols-nuages dans le cadre du projet ANR AEROCLO-SA
(AErosol RadiatiON and CLOuds in Southern Africa).

Les radiometres OSIRIS et 3MI avec leurs informations multispectrales, multi-angulaires
et polarisées offrent de nombreuses possibilités. Cependant, dans un contexte opérationnel ou
les traitements des données et l'obtention des produits doivent étre quasi-immédiats, les
algorithmes d’inversion doivent étre simples et rapides. Pour ces raisons, les algorithmes
développés pour 3MI utiliseront, en premier lieu, I’hypothése du nuage horizontalement et
verticalement homogene a plans-paralléles (Kokhanovsky and Munro, 2015).

Cette hypothese n’est généralement pas vérifiée puisque les propriétés des nuages ne sont
constantes ni verticalement ni horizontalement. Le profil vertical des nuages conduit d’ailleurs a
la restitution de rayons effectifs qui ne sont pas les méme suivant la longueur d’onde proche-
infrarouge MODIS utilisée (Platnick, 2000; Nakajima et al, 2009; Suzuki et al, 2010).
L’absorption par les gouttes d’eau étant plus élevée a 3.7um, le rayonnement pénétre moins
profondément dans le nuage qu’a 2.2um et 1.6um. On s’attend donc a retrouver un rayon effectif
qui correspond a un niveau plus élevé dans le nuage que celui obtenu avec le canal 2.2um ou
1.6um. Le futur radiométre 3MI mesurera les luminances dans ces deux bandes spectrales mais
aussi les luminances polarisées. Celles-ci saturent rapidement pour des épaisseurs optiques de
3-4, on s’attend donc a avoir de I'information sur la partie haute du nuage. Grace a ces nouvelles
mesures, on peut espérer retrouver non plus seulement I'épaisseur optique et le rayon effectif
d’'une couche nuageuse mais les caractéristiques du profil vertical du nuage. Guillaume Merlin
que je co-encadre depuis 'automne 2013 travaille sur ce sujet. Une premiere étape vient d’étre
finaliser par la soumission d'un article (Merlin et al., n.d.). Il porte sur le contenu en
information des mesures de 3MI dans la bande A de 'oxygéne pour la restitution de l'altitude de
sommet et de I'épaisseur géométrique du nuage. Pour la suite, nous avons défini de nouveaux

parameétres nuageux afin de décrire un profil vertical que nous supposons en triangle composé
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de deux profils adiabatiques ( car le profil adiabatique généralement utilisé pour les cas de
nuages d’eau est mis en défaut par la diminution du contenu en eau au sommet du nuage
(Nakajima et al., 2010; Carbajal Henken et al., 2014). Nous avons donc défini un nouveau modele
), 'épaisseur

caractérisé par cinq parametres qui sont l'altitude du sommet du nuage (z,,

géométrique (H =z ), I'épaisseur optique (COT), le contenu en eau total (LWP) et le

top - Zbottum

rapport P =(Z,.c = Zpoom) ! (Ziop = Zpoom) AVEC Z,, l'altitude ou le contenu en eau est maximal en

augmentant a partir de z, ,,,, et en diminuant jusqu’au sommet du nuage. Une étude du contenu
en information est en cours afin de déterminer les conditions pour lesquelles il est possible de
restituer ce nouveau modéle de nuage et semble montrer qu’il sera en effet possible de restituer
ce nouveau modele de nuage composé de

H =1.7km, Z;op=2.5km; COT=9.4;,LWP=62.7g.m*; p=0.52
6 : : , : .
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Figure 4-1: Exemple de nuages verticalement hétérogénes composés de l'association de deux
profils adiabatiques et caractérisés par cinq paramétres (Thése Guillaume Merlin)

Comme nous l'avons vu tout au long de ce document, il existe aussi des hétérogénéités
nuageuses horizontales qui conduisent a des erreurs sur les parameétres inversés tels que
I'épaisseur optique et le rayon effectif. Or, ces parametres sont importants pour caractériser les

nuages par exemple pour I'étude des interactions aérosols-nuages ou pour obtenir le contenu en
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eau des nuages, parametre important pour le bilan hydrologique. Il est donc primordial
d’améliorer la précision de leurs restitutions. Pour le radiométre POLDER, nous avons montré, a
partir de simulations, que le biais plan-parallele pouvait entrainer sur I'épaisseur optique des
erreurs comprises entre -20% et -40% selon I'hétérogénéité du nuage et sa couverture
fractionnaire (Cornet et al.,, 2013). En revanche, le rayon effectif et la variance effective de la
distribution en taille sont peu affectés par les effets de 'hétérogénéité horizontale lorsque qu’ils
sont obtenus a partir des luminances polarisées (partie 2). Cela est indéniablement un atout du
radiometre 3MI d’effectuer des mesures en polarisation car au contraire, il a été montré que les
rayons effectifs obtenus en utilisant les longueurs d’onde proche infrarouge étaient tres affectés
par I'hétérogénéité des nuages (Marshak et al.,, 2006; Zhang et al., 2012). Les mesures effectués
en cas de nuages hétérogénes peuvent méme conduire a des valeurs de luminances qui sont en
dehors des tables pré-calculées avec le modele homogene (Cho et al., 2015). L'utilisation des
longueurs d’onde proche-infrarouges de 3MI devra donc se faire avec précaution.

En suivant la méme démarche que pour le radiometre POLDER, nous utiliserons le modéle
3DMCPOL (Cornet et al., 2010) pour effectuer des simulations réalistes de luminances totales
et polarisées issues de champs nuageux hétérogénes générés a partir de 3DCLOUD (Szczap et
al., 2014) ou de modeles météorologiques de méso-échelles (ex : RAMS). Les simulations seront
faites aux différentes longueurs d’ondes de 3MI et a sa résolution spatiale de 4km. Comme celle-
ci est plus petite que celle de POLDER, le pourcentage d’erreur devrait étre légerement modifié.
En complément des études faites jusqu’a présent, cette évaluation quantitative des erreurs devra
étre reliée a des marqueurs de I'hétérogénéité de la scéne. Ils pourront correspondre a des tests
de cohérence angulaire ou a une mesure de la variabilité sous-pixel du champ nuageux, en
s’appuyant sur les informations de I'imageur METImage. Nous pourrons ainsi délivrer des
produits nuageux en indiquant l'erreur due aux effets d’hétérogénéité des nuages et en
particulier au biais plan-paralléle. Si cette erreur est importante, nous chercherons a la corriger
en utilisant d’'une part, 'anisotropie des mesures multi-angulaires de 3MI, qui nous apporte
quant a elle une indication sur les effets d’ombrage et de surbrillance et d’autre part, les mesures
a plus fine résolution de Met-Image qui nous apporterons une information sur I'hétérogénéité
sous-pixel et donc sur le biais plan-paralléle. Une approche utilisant les réseaux de neurones et
la construction d'une base de données conséquente pourra étre adopté.

Dans le cas de I'albédo du nuage, nous avons montré que 'erreur est relativement faible
car d'une part le méme modéle du nuage homogene est utilisé pour inverser les luminances et
recalculer les albédos et d’autre part, car une moyenne angulairement pondérée est utilisée
(Buriez et al., 2005). Les écarts les plus importants sont pour des incidences solaires élevés ou,

malgré la pondération, les effets de surbrillance et d’'ombrage conduisent a une surestimation de
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6%. En s’appuyant sur des simulations et en ajustant la pondération, cette erreur doit pouvoir

étre diminuer.

Le méme type de démarche peut étre suivi pour les mesures en infrarouge de radiometres
type MODIS, IIR ou prochainement METImage pour la restitution des propriétés des cirrus (les
nuages liquides sont généralement trop épais pour utiliser ce type de méthode). Dans le cadre de
la these de Thomas Fauchez que j'ai co-encadré, nous avons montré les effets de 'hétérogénéité
des nuages conduisait a une surestimation du diamétre effectif des cristaux de glace comprise
entre 8% et 40% et une sous-estimation de I'épaisseur optique des cirrus comprise entre 5 et
24% (Fauchez et al.,, 2015). Un résultat important de cette étude montre les biais sur les
températures de brillance 1D et 3D sont tres corrélés avec I’écart-type sous-pixel des épaisseurs
optiques, cette relation dépendant du contraste entre sommet de nuage et température de
surface (Fauchez et al.,, 2014). Cette corrélation est de tres bon augure pour apporter une
correction des effets des hétérogénéités dans l'infrarouge. L’estimation de la variabilité sous-
pixel peut la-aussi étre obtenue a partir de mesures a plus fine résolution spatiale. C’est I'objectif
du projet de postdoctoral de Thomas Fauchez qu’il effectue actuellement au centre NASA-
Goddard. L’'idée est d’utiliser les mesures visibles de MODIS a une résolution de 275m pour
obtenir linformation sur la variabilité sous-pixel. A partir de tables pré-calculés, les
températures de brillance pourrait étre corrigés des effets 3D, ce qui permettrait d’obtenir des

parameétres nuageux non perturbés par le biais plan-paralléle.

Dans le contexte actuel de changement climatique, les nuages peuvent étre modifiés par
une augmentation de la température mais aussi par l'augmentation de la charge en aérosols.
L’étude de ces interactions aérosols-nuages est donc capitale et I'effet indirect des aérosols reste
une des plus grandes incertitudes concernant I’évolution du climat. Dans ce contexte, (Waquet et
al., 2009) ont montré la possibilité de restituer a partir des mesures angulaires de POLDER, les
propriétés des aérosols au-dessus des nuages. Nous avons pu vérifié (partie 2.2.2.3), qu’en
présélectionnant des scenes relativement homogénes avec des épaisseurs optiques supérieures
a trois, la restitution des produits aérosols était peu affectée par les effets des hétérogénéités
nuageuses que ce soit pour | ‘épaisseur optique (Waquet et al., 2013) ou pour I'absorption des
aérosols (Peers et al., 2015).

Pour les situations ou les aérosols sont situés au dessus de nuages hétérogenes ou
fractionnés, situations courantes a I'Ouest de I'Afrique ou de I’Amérique du Sud, ce ne sera
certainement plus le cas. On peut en effet s’attendre a une modification de la signature angulaire

de POLDER et a des effets 3D plus importants. De plus, en cas de couverture fractionnaire se
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pose la question de I'environnement des nuages pour la restitution des aérosols. En effet, les
aérosols situés a proximité des nuages peuvent étre humidifier (Jeong and Li, 2010) mais
surtout, | ‘épaisseur optique restituée peut étre faussée par le rayonnement diffusé par les
nuages (Zhang et al., 2005), et ceci jusqu’a une distance de plusieurs kilometres (Wen et al,,
2007; Varnai et al., 2013) particulierement aux courtes longueurs d’onde (Marshak et al., 2008).
Pour répondre a ces problématiques, en tant que co-porteur, j’ai déposé et obtenu un projet
PNTS pour les années 2014-2016 concernant I'analyse des luminances totales et polarisées dans
des cas de couvertures nuageuses fractionnées comportant des aérosols. Les objectifs étant de
mieux connaitre d'une part, 'effet d’environnement des nuages sur les aérosols pour la
luminance totale et en particulier pour la luminance polarisée, ce qui a notre connaissance n’a
jamais été étudié et d’autre part, la signature angulaire d'un mélange sous pixels d’aérosols et de
nuages. L’objectif plus lointain de ces études étant le développement d'un algorithme d’inversion

permettant de restituer les propriétés optiques des aérosols et des nuages.

Dans la troisiéme partie de ce document, j'ai décrit deux méthodes permettant de restituer
des parametres nuageux dans le cas de nuages hétérogenes. La premiere est basée sur
l'utilisation des méthodes neuronales (Cornet et al., 2004, 2005). Le principal désavantage de
ce type de méthode ou de celles basées sur des approches Bayésiennes (Marshak et al., 2006;
Zinner et al.,, 2008) réside dans la nécessité de construire des bases de données représentatives.
Ceci implique des temps de calcul qui sont importants et la difficulté est de capturer la gamme
de variabilités des différents parametres du modele nuageux, ce qui n’est pas toujours bien
connu. La deuxiéme méthodologie présentée utilise les capacités multi-angulaire a fine
résolution spatiale (275m) du radiométre MISR pour reconstruire la structure d'un nuage
convectif isolé avant d’effectuer un transfert radiatif 3D pour ajuster le coefficient d’extinction
de ce nuage (Cornet and Davies, 2008). Ce type de méthode qui permet d’obtenir le champ
nuageux dans son ensemble en prenant en compte le caractere tridimensionnel de 'atmosphére
nuageuse, nécessite des mesures a des résolutions spatiales suffisamment fines.

Le radiometre aéroporté OSIRIS (Observing System Including PolaRisation in the Solar
Infrared Spectrum, Auriol et al., 2008), dont la résolution spatiale au sol est de 'ordre de 20m
pour la caméra visible et de 60m pour la caméra proche-infrarouge lorsque I'avion vole a une
altitude de 10km, présente cet avantage (Figure 42). Il peut donc étre un atout indéniable pour
des études concernant le contenu en eau des nuages et/ou les interactions aérosols-nuages.
Dans le cadre du projet ANR financé AEROCLO-SA (AErosol RAdiation and CLOuds in Southern
Africa), OSIRIS participera, d’ailleurs, a une campagne de mesures au large de la Namibie

pendant I'été 2016 qui inclura aussi bien des observations de surface que des observations
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satellites afin de mieux connaitre les interactions entre aérosols et nuages qui sont importantes
dans cette zone. Cette campagne a, en effet, comme principaux objectifs de créer une base de
données regroupant les propriétés physiques, chimiques et optiques des aérosols et des nuages
au sud-est de I'océan atlantique ; d’améliorer la représentation des nuages et des aérosols dans
les modéles et d’utiliser des mesures de terrain pour améliorer les algorithmes d’inversion des

aérosols au dessus des terres et des nuages. Ce dernier point rejoint complétement le cadre de

notre projet PNTS cité plus haut.

Altitude (k)

132320 132640 13:3040

e

Figure 4-12: (a) Luminances visibles totales mesurées par OSIRIS (b) Composition colorée
des trois canaux RGB polarisées d’OSIRIS montrant [’arc en ciel nuageux. (c) exemple de
profils obtenus avec lidar LNG.

Les algorithmes d’inversion actuellement développés pour PODLER seront, dans un
premier temps, évidemment utilisé pour obtenir les propriétés des aérosols et des nuages. Ces
mesures multispectrales et multi-angulaires ouvrent, cependant, la possibilité de développer de
nouveaux algorithmes avec non plus l'inversion des propriétés de chaque pixel individuellement
mais la restitution du champ nuageux (avec ou sans aérosols) dans son ensemble. En effet, cette
résolution de quelques dizaines de metres, nous permettra assurément de reconstruire
I'enveloppe de la structure nuageuse en utilisant séparément ou en complémentarité des
méthodes de stéréoscopie (Cornet and Davies, 2008), I'information contenue dans la bande A
de l'oxygene (Thése Guillaume Merlin) ou encore l'information aux courtes longueurs d’onde
(pression Rayleigh). On peut aussi ajouter qu’OSIRIS vole généralement avec le lidar LNG (Figure
4-2c), ce qui permettra d’apporter des contraintes supplémentaires sur l'altitude du nuage et sa
variabilité. Néanmoins, a cette résolution, il est irréel de considérer que les colonnes nuageuses
sont indépendantes les unes des autres. L'idée est donc de développer une méthode itérative
permettant de restituer le champ nuageux dans son ensemble. La thése de Christian Matar que je
vais co-encadrer et qui débutera en octobre 2015 a comme objectifs de mettre en place une
inversion 1D a partir des données de OSIRIS et I'exploration des pistes pour effectuer une

inversion multi-pixels des champs nuageux. On pourra s’appuyer sur les travaux effectués dans
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le cadre de l'algorithme GRASP (Generalized Retrieval of Aerosol and Surface Properties,
Dubovik et al,, 2014) développé au laboratoire d’optique atmosphérique pour l'inversion des
propriétés des aérosols au dessus de surfaces brillantes. Cet algorithme impose des contraintes
sur la variabilité spatiale et temporelle des propriétés afin de retrouver, non plus pixel a pixel les
propriétés des aérosols mais une ensemble pixels de fagon simultanée (Dubovik et al,, 2011). Un
deuxiéme piste a explorer est celle proposée par (Levis et al., 2015), qui ont développé un cadre
pour retrouver par tomographie la distribution 3D du coefficient d’extinction d’'un nuage isolé
en utilisant les fonctions sources du milieu. Récemment, (Martin et al.,, 2014) ont aussi ouvert
une voie prometteuse puisqu’ils ont montré mathématiquement, qu'il était possible d’inverser
les propriétés nuageuses de 'ensemble d’'un champ nuageux en seulement quelques itérations.
Leur méthodologie se base sur I'adjoint au vecteur de stokes simulé de facon tridimensionnelle
pour calculer le gradient nécessaire a l'ajustement des propriétés nuageuses. Cette méthode
présente I'avantage de commencer par une inversion classique des propriétés des nuages selon
I'hypothése 1D. Les parametres inversés sont ensuite utilisés comme propriétés d’entrée d'un
champ nuageux tridimensionnel a partir duquel on effectue un calcul de transfert radiatif 3D,
par exemple avec le modéle 3DMCPOL. Les parametres ayant été inversés suivant I’hypothése
1D et le calcul direct ayant été effectué en 3D, on obtient des différences importantes en cas
d’hétérogénéité entre les simulations et les mesures. Ce sont ces différences qui sont ensuite
utilisées pour calculer I'adjoint au modele toujours avec un modéle de TR 3D. Des tests de
faisabilité devront étre effectuée dans le cadre du radiomeétre OSIRIS. Au final, on peut espérer
effectuer une restitution multi-pixels d’'un champ nuageux complexe avec, potentiellement, des
aérosols. Ces nouvelles inversions pourront étre utilisés statistiquement pour étudier les
interactions aérosols-nuages de facon plus précise et elles seront un apport, particuliérement
dans des zones de couvertures fractionnés, pour mieux contraire les modeles méso-échelles.

Ces nouvelles méthodes seront aussi éventuellement applicables dans le cadre du
radiometre 3MI bien qu’a une résolution de 4kmx4km, les effets de transport horizontal des
photons soient généralement plus faibles et que les principales erreurs sur les paramétres
viennent de 'hétérogénéité sous-pixel. Dans I'idéal, pour mener ce type d’étude sur les nuages et
les aérosols a I'échelle globale, il faudrait disposer d’'un radiometre polarisé multi-angulaire,
multispectral avec une résolution assez fine. C’était I'idée du projet TOPASE (Twin View
Observing Polarimeters for Atmospheric Structure Exploration) proposé par la laboratoire
d’optique atmosphérique (porteur ]J. Riéidi) en réponse au 8ieme appel d’offre de 'ESA pour
I'exploration de la Terre. Cette mission aurait été constituée de deux radiomeétres type POLDER
volant en formation face a face afin d’observer I'atmospheére selon deux directions. La résolution

spatiale aurait été de 500m pour certains canaux.
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Cloud Aerosol Lidar and Infrared Pathfinder Satellite Observations
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RAMS Regional Atmospheric Modeling System
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