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Introduction

Les nuages jouent un réle capital dans la modulation desges énergétiques du systeme
terre-atmosphére. En effet, ils réfléchissent une partieagonnement solaire contribuant
ainsi au refroidissement de I'atmosphere, et ils piegent utie pla rayonnement infrarouge
terrestre contribuant ainsi au réchauffement de la terreoh@étition entre ces deux effets
opposés est gouvernée par les propriétés physiques et micop@sydes nuages. En général,
les nuages bas avec leurs faibles altitudes et leurs fquéesséurs optiques réfléchissent
davantage de rayonnement solaire et ont ainsi une tendanceoaisgtment. Par contre, les
cirrus, a cause de leurs faibles épaisseurs optiques, sativement transparents au
rayonnement solaire et en méme temps captent une partieydaoneaent tellurique
infrarouge et le réémettent vers le sol contribuant ainséehauffement de I'atmosphere et
de la surface terrestre.

L’étude du climat et de son évolution, par les modeles datlinécessite une bonne prise en
compte des effets radiatifs des nuages. Pour le moment, la détesmofaties effets radiatifs
a été identifiee par le IPCC « Panel Intergouvernementalesgchangement de climat »
comme l'une des sources principale d’'incertitude sur la prédictiotirdatc

L'impact radiatif des cirrus (nuages des hautes altitudé®negarticulier mal pris en compte
dans certains modeéles a cause de I'extréme variabdiétailles et formes des cristaux de
glace de ces nuages. En effet, dans certains modeles, lautiistride taille et de forme de
ces cristaux est remplacée par un diametre effectifuggposant les cristaux de forme
sphérique. Des études de Kristjansson et al. (2000) sur ldbisEnsle deux modéles de
climat aux hypothéses sur les propriétés microphysigles cirrus ont montré que
I'incertitude résultante sur l'effet radiatif associéua doublement de la concentration
atmosphérique en dioxyde de carbone est de l'ordre de 50%ésdsats de telles études
expliguent la grande motivation de la communauté scientifiqueapprofondir nos
connaissances sur la microphysique des nuages.

Seule I'observation des propriétés des cirrus a diffésedthelles permet de comprendre, et
donc de mieux représenter, leur impact sur le climat. besrgations satellitaires offrent la
possibilité d’étudier les propriétés des cirrus a une éclgidbale et sur de longues périodes
de temps. Les sondeurs TOVS (TIROS-N Operational Ver8cainder) embarqués a bord



des plate-formes de la NOAA ont déja démontré leur cepdei restitution des propriétés
physiques (altitude, température et émissivité) et micropgbgsi (taille des cristaux et
épaisseur en glace) des cirrus grace a leur bonne résostamtrale dans le domaine
thermique.

Le travail de ma thése s’est inscrit dans le cadre dutpeojepéen CIRAMOSA (Clrrus
microphysical properties and their effect on RAdiati@urvey and integration into climate
MOdels from a combination of SAtellite observations), aakaboration entre le Laboratoire
de Météorologie Dynamique, le MetOffice a Exeter en Grand¢aBne, I'Institut pour la
recherche marine a Kiel en Allemagne et le LaboratdiOptique Atmosphérique a Lille. Ce
projet avait pour objectif d’étudier les propriétés physigetesicrophysiques des cirrus a
partir d’observations de différents instruments satedtalinsi que de mesures in-situ. Des
corrélations entre les propriétés microphysiques des cirtiétagtde I'atmosphére ont pu étre
déemontrées a échelle globale, ce qui va contribuer a l'aragtiordes parameétrisations des
propriétés microphysiques des cirrus dans les modeleslimat cpour une meilleure
évaluation de leurs effets radiatifs.

Le LMD a participé a ce projet par I'élaboration d’'ubase climatique des propriétés
physiques et microphysiques des cirrus a partir des mesesesoddeurs verticaux TOVS.
Cette climatologie est la premiére dans son genre.

La premiére étape de mon travail de thése (chapitre t2fcesacrée a I'évaluation de
l'altitude des nuages de la base climatique TOVS Path-Byaniable trés importante pour le
calcul des flux radiatifs. Pour cette évaluation jai comlileé données TOVS Path-B avec
les observations du lidar LITE proches en temps et en edpatte analyse a démontré qu’en
général 'altitude de nuage de TOVS Path-B correspond bienileeu de nuage. L’accord est
meilleur pour les nuages bas que pour les nuages hauts. Ces demmiei'sine part souvent
plus hétérogenes et d’autre part, dans le cas d’un nuageaseuns-jla structure verticale du
nuage haut semble différente (avec un maximum du signalrdedifitision plus haut). Dans
le dernier cas, en moyenne, l'altitude de nuage de TOVS Patt-8ous-estimée d’environ
700m.

Dans une seconde étape (chapitre 3), je me suis intérebsteela des corrélations entre les
propriétés microphysiques des cirrus et I'état de I'apheee. Les échelles spatio-temporelles
mises en jeu par les processus physiques de formation dgssraeacaractérisent par un large
spectre de variabilité. Or, la résolution spatiale et teellgodes modeles de climat est réduite
et ne permet pas de prendre en compte une telle variabil@st pourquoi il est nécessaire
d’établir des paramétrisations permettant la représentdt ces propriétés microphysiques
dans les modéles de climat. La conception et le développameenes paramétrisations
nécessitent une bonne compréhension des liens entre la ctoompasicrophysique des
nuages et les processus de génération de ces nuages. Jusgn@lgsérrélations entre les
propriétés microphysiques des nuages et I'état de l'atmasphrr été étudiées lors de
campagnes de mesures in-situ et donc dans des zones eepqériodes limitées. La base



de données TOVS Path-B des propriétés microphysiques des, civec sa couverture
globale et une durée de quatre années, nous a permis d'é@utlémhelle dusglobe la
cohérence de ces corrélations identifiées lors depagmes régionales. Dans \un certain
nombre de modeles de climat, la taille effective desatnstle glace ou I'épaiSseur en glace
des cirrus sont paramétrisées en fonction de la temp&mdd¢unuage. Nos analyses avec les
données TOVS Path-B ont démontré que cette corrélatiorstégpas a éechelle globale. Pour
aller plus loin, j'ai cherché a étudier I'effet de la dynque et la thermodynamique de
'atmosphére sur les propriétés microphysiques des cirrus. dette étude, j'al combiné les
propriétés des cirrus de TOVS Path-B avec les paranatresphériques,des ré-analyses du
ECMWEF. Nos études ont démontré le role important que jol@sntients (horizontaux et
verticaux) et 'hnumidité de I'air dans la modulation gesprietés microphysiques des cirrus.
En général, dans les situations de forts vents verticauorepntaux, les cirrus ont une taille
effective de cristaux de glace plutét faible. De ménépdisseur en glace des cirrus baignant

dans une atmosphére humide contenant de forts courants ascenddntStesiapde.

La derniere partie de ma thése (chapitre 4) est dediéétidd’ de la cohérence des
paramétrisations des propriétés de diffusion des/crigtaugdace entre le domaine thermique
et le domaine solaire. Ces propriétés de diffusion dépeneaciat taille effective des cristaux
de glace, de la forme de ces cristaux et de la longuendes. La non-régularité des formes
de cristaux de glace des cirrus fait que le draitemenia déffusion et de I'absorption du
rayonnement par ces cristaux ne peut se faire gue pané&tbsdes approchées. Nous avons
déterminé les flux radiatifs au sommet dejl'atmosphére ésepce de cirrus a partir du
modele de transfert radiatif utilisé dansale modeleldrat britannique du MetOffice. Les
propriétés physiques des cirrussprovenant de TOVS Path-B, quesiles propriétés
microphysiques établies a partir des mesures dans le domaimégine ont été utilisées pour
calculer les albédos, qui ensuite ont eté comparés aux albBseés de ces cirrus. Ces
derniers ont été déterminés par le radiometre ScaRaB paoameétrisations des propriétés
de diffusion des cristaux dé glace ont été testées. Cam@misations ont été développées a
partir de principes physiques différents ainsi que de diffé&sdmgpothéses sur la forme des
cristaux de glace. En supposant des cristaux en forme deeslbexagonales (Fu, 1998) les
observations ne sontrén accord avec les calculs quedesucirrus de faible épaisseur en
glace. Les albédos calculés a partir de la paramérisée¢ Baran (2003) pour des cristaux en
forme d’agrégats sont bien“plus en accord avec les alb#lukErvés pour autant que le
diametre effectifdes.cristaux augmente avec I'épaisseur e dgg cirrus.






Chapitre 1

Les propriétés des cirrus a partir
des observations TOVS

Seules les observations satellitales sont capabldsuleir des informations sur I'état de
'atmosphére a une échelle globale et de fagon continueie®ement, il existe des séries
d'observations sur vingt ans, permettant un premier suivi climatiguerdpriétés nuageuses.

Les instruments a bord d'un satellite polaire prennent @ssings en un point donné deux
fois par jour, a la méme heure locale. Par contre lesliteteyéostationnaires ont une
fréquence de mesure plus grande, mais chacun d’entre ewitrpi'va quart de la terre.
C’est pourquoi l'observation réguliére de la terreedfiictuée grace a la combinaison des
mesures a partir de ces deux types de satellites.

Les radiometres embarqués a bord des satellites mesuraybteement émis, réfléchi et
diffusé par I'ensemble des composantes atmosphériques ainsaqleesurface terrestre. La
détermination des propriétés atmosphériques a partir de egagen radiatives s’effectue a
travers le procédé de l'inversion de I'équation de transferttifadia

Dans le cadre du projet Pathfinder (programme internationalepdobjointement par la
NOAA et la NASA), I'équipe ARA (Analyse du Rayonnement Atmospée) du LMD est
en train de constituer une base de données climatiquegirades mesures des sondeurs
verticaux du systeme TOVS (TIROS-N Operational Verticalrigler), embarqué a bord des
satellites polaires NOAA. Cette base de données, TOY®H-B, contient l'altitude et
I'émissivité infrarouge des nuages ainsi que les prdfisphériques de température et de
vapeur d'eau et couvre actuellement la période de 1987 a $@8% €t al., 1999). Les
données sont disponibles a une résolution spatiale deitiitidak 1° longitude. La bonne
résolution spectrale de ces instruments permet unendgédion fiable des propriétés des
cirrus, de jour comme de nuit. Récemment la base de don@8&S FPath-B a été complétee
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par des propriétés microphysiques des cirrus. |l s'agitadaille effective des cristaux de
glace ainsi que de I'épaisseur en glace de ces nuages.

Ce premier chapitre est dédié a l'introduction des technidiimgersion employées pour la
détermination des propriétés nuageuses a partir des obsesvadiolr OVS. Nous présentons
également les résultats d'une analyse des variationsngdgs et saisonnieres des propriétés
physigues et microphysiques des cirrus déterminées a partir de TOVS.

1.1 Inversion des données TOVS a partir du modele 3|

Le sondeur vertical TOVS est embarqué a bord des flatees météorologiques de la
NOAA. Le lancement de la série des instruments TOVSnaad& en 1979, et depuis, sans
interruption, des mesures des caractéristiques atmospheriguegeuses ainsi que de la
surface terrestre sont réalisées. En principe, deux ssdedlont simultanément en fonction
permettant d’obtenir, pour chaque point du globe, un ensemble de qbsirvations par
jour. La figure 1.1 présente les périodes de fonctionnemersadekites de la NOAA ainsi
que leur temps de passage en mode ascendant. Nous observonseques ld’observation
reste relativement stable pour les satellites du seuréhde passage vers 7h30 et 19h30). Par
contre I'heure d'observation des satellites de l'apréh-ifineure de passage vers 2h30 et
14h30) se met a dériver jusqu’a environ une heure par an. Actuellesdonieées de la base
TOVS Path-B proviennent des observations réalisées p&Al@Q NOAA1l et NOAAL2.
Prochainement cette base de données sera élargie datqérode de fonctionnement des
sondeurs TOVS.

Local time of equator crossing of NOAA satellites
21:04

20:03 A

19:03 A

18:02 1

17:02

16:01 1

15:01 A

Local time (hours)

14:00

13.00 + - =—NOAA6 =—NOAA8 =—NOAA10 =—NOAA12 =—=NOAA15 | |
—— NOAA7 ——NOAA9 ——NOAA1l ——NOAA14 ——NOAALG6

12:00 ‘ ‘ ‘ ‘ ‘ ‘ ‘ ‘ ‘ ‘ ‘ ‘
sept-78 sept-80 sept-82 sept-84 sept-86 sept-88 sept-90 sept-92 sept-94 sept-96 sept-98 sept-00 sept-02

FIG. 1.1 :Heures d’observation des satellites de la NOAA.
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Le systeme TOVS est équipé de trois radiometres passiigranede rayonnement émis et
diffusé dans les régions spectrales allant du visible jusqurécno-ondes :

* Le radiometre HIRS-2 (High resolution InfraRed Sounder) esbndesir composé de
19 canaux dans l'infrarouge et un canal dans le visible. Suleagfle azimutal de
visé, la taille d’'un spot varie de 18 km a 58 km. Les longud’ondes des canaux ont
été choisies afin de permettre un sondage étagé sur differardaches
atmosphériques. La figure 1.2 donne les fonctions de poidschacun des canaux
HIRS.

* Le radiometre MSU (Microwave Sounding Unit) est un sondeur congmdécanaux
autour de 55 GHz. La taille d'un spot MSU varie de 109 km a 323 km.

* Le radiométre SSU est un sondeur infrarouge composé de 3 caumaux de 1um
permettant le sondage de la haute stratosphere.

Les principales utilisations de chacun des canaux HIRSS&t Bbnt résumées dans le tableau
1.1.

Canaux | Longueurs | Principaux | Max dela | Principale utilisation
HIRS d’onde absorbants | fct de pds
(um) (hPa)
1 15,00 CO, 30 Sondage en température
2 14,70 COs 60 Ces canaux ont une meilleure sensibilité
3 14,50 CO, 100 a la température pour les régions froides
4 14,20 CO, 400 de I’atmosphere que les canaux a 4,3 pm.
5 14,00 CO, 600 Les canaux 5, 6 et 7 sont aussi utilisés
6 13,70 CO5/H50 800 pour le calcul des parameétres nuageux
7 13,40 CO»/H>0 900 (nébulosité et altitude des sommets).
8 11,10 Fenétre Surface Température de surface
(H20) et détection des nuages
9 9,70 03 25 Contenu total en ozone
10 8,30 H->0 900 Contenu en vapeur d’eau
11 7,30 H->0 700 Le canal 12 est aussi utilisé pour
12 6,70 H,0 500 détecter la présence de cirrus.
13 4,57 N-,O 1000 Sondage en température
14 4,52 N->O 950 Ces canaux ont une meilleure sensibilité
15 4,46 CO5/N-5O 700 a la température pour les régions chaudes
16 4,40 CO>/N>0 400 de I’atmosphere que les canaux a 15 pm.
17 4,24 CO- 5 Ils sont aussi moins sensibles aux nuages.
18 4,00 Fenétre Surface Température de surface. Ces canaux
19 3,70 Fenétre Surface sont beaucoup moins sensibles aux nuages
que le canal 8 mais ils sont contaminés
par le rayonnement solaire.
20 0,70 Fenétre Détection des nuages
Canal | Fréquence | Principaux | Max dela | Principale utilisation
MSU centrale absorbants | fct de pds
(GHz) (hPa)
1 50,31 Fenétre Surface Emissivité de surface
2 53,73 0, 700 Sondage en température. Ces canaux in-
3 54,96 (02} 300 sensibles aux nuages sont utilisés pour
4 57,95 (02 90 dépolluer les canaux HIRS des nuages.

TAB. 1.1 :Principales caractéristiques des canaux HIRS et MSU. (Source : Holz, 2001)
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FIG. 1.2 :Fonctions de poids des canaux HIRS du rayonnement recu des différeatsxnive
de I'atmosphére. (Source : Burroughs, 1991)

1.1.1 Principes du modele d’inversion 3|

3l (Improved Initializiation Inversion) est un modéle d’inversoa I'équation de transfert
radiatif qui a été développé par I'equipe ARA du LMD (Chédinceitts 1984; Chédin et al.,
1985). Ce modéle permet de restituer les principaux paresng&ophysiques a partir des
observations de TOVS. La procédure d’inversion 3| est méthode physico-statistique
reposant sur la physique du transfert radiatif ainsi que suthlsies statistiques de
l'information a priori et de la reconnaissance de formesnbn-linéarité de I'équation de
transfert radiatif ainsi que la non-unicité de sa solution diomt I'inversion de cette équation
est un probléeme mal conditionné nécessitant une connaissangeriaderl’atmosphére.
L’originalité de I'inversion 3l est de trouver une solutiaitiale aussi proche que possible de
la situation atmosphérique observée, ceci en se sereata danque de données TIGR
(Thermodynamic Initial Guess Retrieval).
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La banque TIGR est une base synthétique regroupant un vastebnste situations
atmosphériques représentatives des situations qui peuvener@tmntrées sur le globe. Au
total, TIGR est constitué de 2300 situations atmosphériglegtiednées parmi un ensemble
de 150 000 mesures radiosondes (Chevallier, 1998). Suivant le prigfthgérature virtuelle,
les situations atmosphériques de TIGR sont divisées en aidgaries de masse d’air : une
tropicale, deux de moyennes latitudes et deux polairebafdc 1991). Le but de cette
division est de construire des ensembles pour lesgeglprbpriétés atmosphériques sont
relativement homogeénes. Pour les 2300 situations atmosphéligIé&R, les transmissions
en fonction du niveau de pression ainsi que les températuleglaece des canaux HIRS et
MSU ont été pré-calculées a l'aide du modele de transtatiatif raie-par-raie 4A
(Automatized Atmospheric Absorption Atlas) (Scott et Chédi8l). Ces calculs sont
réalisés pour 10 angles de visée, 19 niveaux de pressionfdeesat pour deux types de

surface : terre et mer.

Pour la classification en masse d’air, les températwedsitlance des canaux MSU 2, 3, 4 et
du canal HIRS 3 sont comparées aux moyennes de leurs temErafuigalentes des
différentes classes de la base TIGR. L'observatiorattsbuée a la classe pour laquelle les
différences entre les températures de brillance sont lesfaliss. Le choix des canaux
TOVS précédents pour l'identification de la masse d'sirlié au fait que ces derniers sont
moins sensibles a une éventuelle présence des nuages.

Avant de procéder a l'inversion de I'équation de transtadiatif on cherche a déterminer si
les spots de HIRS sont contaminés par les nuages. Cate €$t tres importante car les
profils verticaux de température et de vapeur d’eau ainsilagytempérature de surface ne
seront déterminés qu’a partir des spots de ciel claicladfiés (Chédin et al., 1985). Ces
propriétés nuageuses seront déterminées a partir desigpgeux. Pour détecter les nuages,
une série de tests est appliqguée a chaque spot HIRS.sBesef@sent essentiellement sur la
cohérence entre les différents canaux TOVS ainsi que Isétetogénéité de la scéne. En
effet, les canaux micro-ondes MSU sondent a travers legeaysermettant ainsi I'estimation
des températures de brillance d’'une situation de ciel. clar comparaison de cette
température avec celle reconstruite a partir d’'une régressir des températures de brillance
mesurées par différents canaux HIRS décide si le spafadsou nuageux (un résumé des
tests nuageux est valable dans Stubenrauch et al. (2004)). Emsuitempératures de
brillance seront moyennées sur des ensembles de spotamol®0 km x 100 km (six a
douze spots dépendant de I'angle de visé), séparément syotesa ciel clair et les spots
nuageux. La résolution de ces « boites » est un compromis &naild des spots HIRS et
celle des spots MSU. Une boite est déclarée claisgue tous les spots HIRS passent avec
succes les tests nuageux, elle est déclarée nuageuse camsletous les spots sont nuageux
et elle est partiellement nuageuse dans les autres cas.

Pour déterminer la solution initiale, les luminances etiou décontaminées de I'effet des
nuages sont comparées a celles de la classe de TIGRpundante a I'observation (type de
masse d’air, angle de visée, pression de surface et g/parthce). La moyenne des profils
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atmosphériques de TIGR les plus proches de I'observattoretepue comme une solution
initiale pour la restitution de la température.

Données Données Données de

topographiques satellites prévisions

Calibration
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|
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Navigation |
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boite claire
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boite nuageuse Régressions pour

tests nuageux

Reconnaissance

de proximité

Reconnaissance
de proximité TIGR
Radiances claires
Méthode ¥
une itération INVERSION EN
TEMPERATURE
Calcul des boite nuageuse
parametres nuageux
| boite claire TIGR

Clarification des radiances

des canaux H,O et fenétres

|
INVERSION EN
TEMPERATURE DE SURFACE

INVERSION EN
VAPEUR D’EAU

FIG. 1.3 :Schéma de I'algorithme d’inversion 3l. (Source : Holz, 2001)
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Une fois la solution initiale déterminée, on cherchetignes la différence entre les profils de
température de la situation observée et du profil de latisolinitiale. La restitution de la
distribution verticale de la vapeur d’eau est réalisée iéramt une méthode de réseaux de
neurones (Chaboureau et al., 1998). Pour la restitution de fetature de surface, on tient
compte de la contribution de la vapeur d’eau, de I'émissilétéurface ainsi que des nuages
aux luminances observées. Pour des observations clairgsartiellement nuageuses, la
restitution de la température de surface se fait paeségm en utilisant les coefficients issus
de TIGR. La détermination du profil de vapeur d’eau et deetapérature de surface en
présence des nuages ne peut avoir lieu que dans le casnissivité effective de ces nuages
est inférieure a 0.6. Un organigramme de I'algorithme 3l est représenséfigure 1.3.

1.1.2 Détermination des propriétés nuageuses

Les propriétés nuageuses sont déterminées a partir de quatrarices HIRS dans la bande
d’absorption de C@se situant autour de 1fm (avec des maxima des fonctions de poids
entre 400 et 900 hPa) et d’'une luminance dans la fenétre pitérapie a 1lum. Les
luminances moyennées sur I'ensemble des spots HIRS qui éomtéélarés nuageux sont
utilisées dans ce processus de détermination des propriétgesuses. On suppose que
'ensemble des spots nuageux d’'une boite est couvert dauahe homogene de nuage. La
pression moyenne au sommet du nuagg) (pinsi que son émissivité effectiveyf) sont
déterminées a partir d’'une méthode de minimisationgd@ondéré (Stubenrauch et al.,
1999a).

Dans un canal donn@J et pour une luminance mesurggAl), I'émissivité effective d’un
nuage a un niveau de pressiqrept donnée par :

I (Ai) = T (A7) (1.1)
Lata (Ps A) = T (A7)

ou ly(A;) est la luminance calculée pour une situation clair a la longueur d’ond#; et
lad(pr,Ai) est la luminance calculée a cette longueur d’qrule un nuage opaque se situant
au niveau p Cette émissivité est calculée pour 30 niveaugrdssion. Le niveau de pression
du nuage est celui pour lequel on obtient la meidecohérence entre les émissivités pour les
cing longueurs d’ondes. C'est le niveau qui minarsfonctiony,? tel que :

Eaa (Py) =

2
szv(pk)=28:[(|c|d(pky/1i)‘|c|r (Ai))xggld(pk)_(lm(/‘i)_Iclr (/]i))] xW2(p,A) (1.2)
i=4 g (A)
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Les o(Aj) correspondent au bruit instrumental des canal®S-dLes W(R, Aj) sont des poids
empiriques qui prennent en compte I'effet de I'mitede sur le profil de température utilisé
dans les calculs dgdpx.Ai) et de §:(Aj). Ces poids dépendent du niveau de pression & caus
des fonctions de poids des différents canaux HIB& :exemple en haut de I'atmosphére le
canal a 14um aura un poids plus important que le canal grhlcar le premier a une fonction
de poids autour de 400 hPa alors que le secondedametion de poids au niveau de la
surface. Une fois la pression au sommet du nuagerndéée, sa température peut étre
obtenue a partir du profil de température resime3|.

1.2 Détermination des propriétes microphysiques des
cirrus

1.2.1 Parametres microphysiques et optiques des s

Les propriétés microphysiques des nuages désidiersemble des grandeurs physiques
caractérisant les propriétés dimensionnelles, naogiques et physico-chimiques des
particules composant ces nuages. Ces propriétés unst incidence directe sur le
comportement radiatif et sur I'évolution temporetles nuages. Ainsi une connaissance
approfondie de ces propriétés est nécessaire gsurax une bonne représentation des effets
des nuages dans les modeles de climat.

Les cirrus sont les nuages de la haute troposggbgsec 440 hPa) composés principalement
de cristaux de glace. Leurs caractéristiques mdogigues et dimensionnelles présentent une
grande dispersion. La figure 1.4 donne une idéka eultitude des formes et des tailles que
peuvent prendre ces particules. Des études récenteda fréquence d'occurrence des
différentes formes de cristaux composant les ciontsmontré que les formes prédominantes
sont les formes irrégulieres (Korolev et Halle@0Q).

L’ordre de grandeur dimensionnel des cristaux deegtles cirrus est trés variable. D’apres le
sommaire de Dowling et Radke (1990) des proprigt&sophysiques des cirrus collectées
lors des différentes campagnes in-situ, les cristiuglace de ces nuages peuvent prendre des
valeurs variant entre 1 et 80Q@n. La variabilité dimensionnelle des cristaux dacgl est
décrite par la distribution de taille. Des exemplesdistributions de taille ont été relevées
durant différentes campagnes de mesure (par &XE: (Francis et al., 1994); CEPEX
(McFarquhar and Heymsfield, 1996) ; FIRE (Kinneakt1997) ; EUCREX (Raschke et al.
1998)). En se basant sur des mesures in-situ gimsisur des études théoriques sur les
processus de formation des cirrus, différentes ddmtions mathématiques ont été
développées pour décrire ces distributions deetdilh figure 1.5 montre les distributions de
taille observées pendant les campagnes EUCREX BtE®Ecomparées a une fonctidn
bimodale (c’est a dire avec un mode de petitesiqgpées et un mode de particules plus
grandes). Cette derniére description a été dévéppr Mitchell et al. (1993) :
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N(D) = Ns(D) + N, (D)
= NgsD" exp(-A D) + Ny, D" exp(-A, D) (1.3)

D , v +1)D
= Ny, exp(-=) + N, D expt- 02)

s |

avecy = 2[1- exp(-%ﬁ'[mf)] .

ou N et Ny désignent respectivement les distributions du naelgrandes particules et du
mode de petites particules. D est la dimension mabé d'un cristalD, etDgsont

respectivement les tailles maximales moyennes allerde grandes particules et du mode de
petites particules. La formulation de la distribatide taille exprimée par I'équation (1)
été utilisée dans la détermination de la tailledff’e des cristaux de glace des cirrus a partir
des observations de TOVS (voir section 1.2.2).

Des distributions de taille de forme bimodale oté développées a partir d’'un modéle
physique prenant en compte les processus de déposié vapeur d'eau ainsi que les
processus d’'agrégation (par ex: Arnott et al., 1996Farquar et Heymsfield, 1996). Cette
forme a été confirmée par des campagnes de meslisani des instruments sensibles aux
particules de tailles plus petites que20 (Mitchell et al., 1996; Mace et al., 1998).

Dans les modeles de climat, les interactions elesecristaux composant les cirrus et le
rayonnement ne peuvent pas étre traitées au nivebdwiduel de chaque particule. C’est
pourquoi il est nécessaire de définir des paraméfrermettant la description de ces
interactions au niveau de toute la population dasiqules du nuage. D’'un point de vue
radiatif, la distribution de taille des particuld'sin nuage peut étre caractérisée par le rayon
ou le diametre effectif. Le diametre effectif maoy®,, peut étre défini comme un chemin
effectif parcouru par un photon a travers desauistd’un cirrus d’une distribution de taille
donnée, et il est défini par (Mitchell, 2002):

[vn(rydr
_3IWC, + WG

Pn(r)dr 2 pi(Ps"'PI)

(1.4)

3
D.=—
€ 2

o—8|o

oul p; représente la densité de la glace (0.92 Y/ctw/Cs et IWG sont les contenus en glace,
Ps et R sont les surfaces projetées, correspondants adesie petites et grandes particules
respectivement (avec des cristaux d'une dimensiagimale inférieure a 2@um pour le
mode des petites tailles).
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Les propriétés optiques fondamentales permettarttetription des interactions entre le
rayonnement et une particule sont les propriétédiffiesion simple. Ces propriétés décrivent
les processus d’extinction du rayonnement par uaticple, c’est a dire la diffusion et
I'absorption (voir chapitre 4.1), et elles congisten :

* Les coefficients d’efficacité d’absorption £, de diffusion (Qs) et d’extinction
(Qext) - Qext= Qabs*+ Quifr

Ces coefficients caractérisent respectivement digdion, la diffusion et I'extinction par
une particule. @s et défini comme le rapport entre la quantité d’greeabsorbée par la
particule sur la quantité d’énergie totale incigestir la surface de la particule projetée
dans un plan perpendiculaire a la direction de ggapion du rayonnement. De méme,
Quirr et le rapport entre la quantité d’énergie diffuséda quantité d’énergie incidente.
Qextet la somme de L et de Q.

- l'albédo de diffusion simplesg): aw, = it _;_ Qabs

Qext Qext
Ce parametre est défini comme le rapport entrealetibn d’énergie atténuée par diffusion
par une particule et la fraction d’énergie atténpeextinction c’est a dire par absorption
et diffusion. Il est proportionnel a la probabiligbur qu’'un photon soit atténué par
diffusion et non pas par absorption.

» Lafonction de phase (P) et le parametre d’asymég)

flcose [P(cos8)d (cosh)

9 1
j_l P(cos8)d(cosh)

La fonction de phase définit la distribution angndadu rayonnement diffusé par une
particule. Elle traduit la probabilité pour querégyonnement incident suivant la direction
Q soit diffusé dans la directic’ aprés son interaction avec la particule. Poutdieul
des flux radiatifs, la structure du rayonnemenfiudié est fréquemment caractérisée par le
paramétre d’asymétrie (g). Ce parametre est dé&fimhme la moyenne de ®Q)
pondérée par le cosinus de I'angle de diffuglol peut prendre des valeurs variant entre
-1 et 1. g est égal a 0 dans le cas d’'une diffusimnope, il est inférieur a 0 dans le cas ou
la diffusion en arriere est prédominante, ettilsegpérieur & 0 dans le cas contraire.

Les propriétés de diffusion simple dépendent deilee et de la forme de la particule en
interaction ainsi que de la longueur d’onde du rangonent.

Dans le cas d’interactions avec toute une populati® particules a taille variable, comme
celle qui constitue les cirrus, ces propriétés eaivétre intégrées sur I'ensemble de la
distribution de taille. Ainsi on définit le coeffent d’absorption volumiquBaps (en m') par :
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Baps = | Qaps(D)P(D)N(D)dD  (1.5)
0

ou P(D) est la surface projetée d’'une particula(BX) représente le nombre de particules d’
une taille entre D et D+dD par unité de volume.

Les coefficients d’extinction ¢x) et de diffusion Bqr) volumiques sont définis d’'une
maniére similaire 8.psen remplacant Qspar Qy et Qi respectivement.

1.2.2 Méthode de caractérisation des propriétés mmphysiques
des cirrus

Le comportement spectral de la réflectivité aing ge I'émissivité des cirrus dépend de leur
composition microphysique. Cette dépendance a i e développement de techniques de
restitution des propriétés microphysiques des raiagpartir des observations satellites. Par
exemple, Han et al. (1997) ont développé un algordt de caractérisation de la taille

effective des cristaux de glace en combinant lesunes a 3.7 um du radiometres AVHRR

(Advanced Very High Resolution Radiometer) avepdigseur optique visible des cirrus de

ISCCP (International Satellite Cloud Climatologyfect).

Différentes études ont montré que la taille effecties cristaux de glace des cirrus est reliée a
la différence entre les émissivités a 8 et a 11jences nuages (par ex. : Prabhakara et al.,
1988 ; Ackerman et al., 1990 ; Strabala et al., 41;9Baran et al., 1998). Stubenrauch et al.
(1999b) et Radel et al. (2003) ont mis au point i@ohnique de restitution de.& I'échelle

du globe a partir des mesures de TOVS a 8.3 etyrh.1Par la suite nous allons introduire les
grands traits de cette technique, basée essemiwgite sur la différence spectrale de
'absorption du rayonnement thermique par les auistde glace. Pour une présentation plus
détaillée on peut se reporter aux deux référenga®gdentes ainsi qu’'a Holz (2001).

1.2.2.1 Simulation des émissivités de cirrus en fonction de D

Des tables de référence reliant les difféerencesdessivités effectives a 8.3 um et 11.1 ym
au diametre effectif Pont été réalisées. Les émissivités effectives titsénulées par un
modéele de transfert radiatif (Streamer ; Key etv@gger 1998) en variant le contenu en glace
et le diamétre effectif des cristaux d’'un nuage bgeme d’'une épaisseur géométrique de 1
km, composé de polycristaux avec une distributieaille bimodale de fornie.

Le calcul de ces émissivités nécessite l'introdurcties propriétés de diffusion simple (voir
section 1.2.1) aux deux longueurs d’'onde en fonctie Q. Pour le calcul des coefficients
d'absorption et d’extinction de cristaux de glace fbrme non-sphérique un modele
développé par Mitchell (1996, 2002) et basé suypfaximation de la diffraction anormale
(ADA) a été utilisé. L’ADA (Van de Hulst, 1957) paet d’exprimer la valeur asymptotique
du facteur d’efficacité d’absorption a une longudiandeX en fonction du chemin effectit.d
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parcouru par un photon dans la particule avec dicénde réfraction imaginairg proche de
1:

QADA :1—exp(_4+ide) (1.6)
Le chemin effectif dest calculé a partir de la géométrie de la pddicomme le rapport
entre le volume et la surface projetée de cettrieler. Pour pouvoir appliquer 'ADA aux
cristaux de glace (aveg entre 0.04 a=8 um et 0.4 a\=12 um), il est nécessaire de prendre
en compte les effets de réfraction et de réflexiverne (). Un autre processus non pris en
compte est lié a l@aptation des photons sur des trajectoires a tiexte de la particule.
Nussenzveig et Wiscombe (1980) ont démontré queprmsessugpeuvent étre interprétés
comme un effet tunnel {g). La contribution de cet effet a I'absorption deplarticule devient
plus importante lorsque la taille de cette derniése comparable & la longueur d’onde du
rayonnement incident. Cependant dans le cas deylag de formes complexes, tel que par
exemple dans notre cas les polycristaux, des agrégaplaquettes hexagonales de glace,
I'effet tunnel est négligeable (Baran et al., 2001)

Le modele de Mitchell tient compte de ces correstipar les relations :

Qabs=+Cint +Ctun)Q;ﬁ)[5)A (1.7)

avec

-47mide pour x>6
025xe

Cint =
025x (1- e‘0-014(nr><)3) pour x <6

ou n est la partie réelle de I'indice de réfractiorxeatst le parametre de taille (xw2\, r est
le rayon de la particule).

Ensuite les propriétés de diffusion simple sont emmges sur la distribution de taille et
intégrées en fonction dec.@ans le modele de transfert radiatif ‘Streameg. r@odéle tient
compte de la diffusion multiple, basé sur la méthdds ordonnées discretes (Stamnes et al.,
1988), afin de simuler les émissivités des cirrus.

Pour les simulations des émissivités, le cirrussegposé avoir son sommet a 10 km. La
température varie en fonction de l'altitude suivantprofil tropical avec une température de

surface de 300 K. La contribution de la colonnecspinérique n’est pas prise en compte dans
les calculs des émissivités, car cette contribypieat étre éliminée des émissivités observées
en utilisant les profils atmosphériques de TOV& Ha L'émissivité a la longueur d’onde

et a 'angle zénithal de vis@g est calculée a partir de :
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B(Tg (A,6,,De,IWC)-B(T<(A,6,))
B(Teig (4,6,))-B(Ts(4,6,))

£(A,6,,Dg,IWP)= (1.8)

ou B représente la fonction de PlanckTgtest la température de brillance mesurée ou celle

simulée en intégrant la microphysique du nuaget T4 sont respectivement la température
de surface et la température de nuage. Afin d’'assume représentativité du large spectre
dimensionnel des nuages de glace, les simulatiomsedfectuées en variant le. Bntre 7 et

90 um et le IWC entre 0.5 & 130 mgd/mAprés avoir simulé les luminances mesurées, ele ci

clair et du nuage opaque a la méme altitude, lessérités a 8.3 et 11.1 um sont déterminées
en appliquant I'équation 1.8.

Dans le code Streamer, la région spectrale theemagtreprésentée par 105 bandes couvrant
les longueurs d’'onde de 4.17 pm a 500 pm. Poursiesilations des émissivités, des
fonctions de poids prenant en compte la réponsetrse des instruments de HIRS ont été
appliguées. Ainsi I'émissivité a 88m est simulée a partir de quatre bandes specteales
utilisant des poids variant entre 12% et 34%, dece 11.1um a partir de deux bandes
spectrales avec des poids de 55% et 45%.

Les résultats des simulations sont représentésfeonge de tables de référence donnant les
valeurs de Pdans I'espaceg(8.3 um),g(11.1 um)) avec une résolution erde 0.002. La
figure 1.6 montre la différence entre les émiséwid 11.1 um et a 8.3 um en fonction de
'émissivité a 11.1 um pour différentes valeurslide A une émissivitée(11.1 um) donnée,
qui correspond a un certain chemin en glace (IWPgljfférence entre les deux émissivités
décroit lorsque Paugmente. La différence est maximale pour lesigigemi-transparents
avece(11.1 um)= 0.7 et elle devient négligeable pour t&sus tres fins et desirrus épais
(effet de saturation). Ainsi cette méthode de n@sbn de @ n’est appliquée qu’aux cirrus
avec des émissivités entre 0.3 et 0.85.
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FIG. 1.6 : Différences des émissivités effectives simuléed &t18 ym en fonction de
I'émissivité a 1um. (d’apres Radel et al., 2003)
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Rédel et al. (2003) ont réalisé une étude de sétesithe la restitution de Paux hypotheses
sur (1) la géométrie des cristaux de glace, (Xpitene de la distribution de taille, (3) les

parametres atmosphériques et (4) I'hétérogénéitaudge. Une synthese des résultats de cette

étude de sensibilité est reportée sur le tableau 1.

petit 0 grand Q

Forme sphéres + 15% +30%
des cristaux | colonnes hexagonales | +15%  +25% |
distribution de des tropiques - 20% - 28%
taille  des moy. latitudes | +5%  -20% |
cirrus fins cirrus épais
petit R grand petit B grand R
altitude du nuage ™+ 4 km - 4% - 2% - 6% - 2%
épaisseur physique | ° “@eikm | v 4%  +6% | +8%  +10%
taux de décroissance de [8.5°%km->11.5%km | + 3%  + 3% | + 5% + 5%
température
température de surface | oF9-15K | +3%  +2% | +5%  + 2%
hétérogénéité horizontale 90% couverture nuagelise/% + + 2% + 25% +12%
hétérogénéité IWC(low) = 1.5 IWC(hgh) + 0.5%+ 1.0% +1.2% + 1.7%
verticale | Q(ow) = 2 Dyhigh) | “15%  -20%  |-15%  -20%
D= f(T) (vanovaetal. 2001) +0.5%  +0.5% | +02%  + 0.2%
nuage d’eau re=10um, LWC=0.03g/mi |+10%  + 15% +9% + 9%
sous-jacent [r=7um, LWC=0.20g/fi | +25%  +25% |+15%  + 15%

TAB. 1.2 :Récapitulatif des sources d’incertitudes ainsi tpur effet sur le Prestitué.La
situation standard correspond a un nuage avec kmatéristiques suivantes: homogene,
altitude (hy™) 10 km, épaisseur {'2) 1 km, polycristaux, distribution de taille binsde 7,
température de surface {J'% 300K (d’aprés Radel et al., 2003).

Ce tableau nous montre que la valeur d@&ut avoir un biais dans les cas suivants :

De peut étre surestimé jusqu’a 25% dans le cas :

d’un cirrus fin au dessus d’'un nuage d’eau

d’un cirrus épais avec une couverture partielle

d’un cirrus composé de cristaux de glace en forenealonnes hexagonales
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De peut étre sous-estimeé jusqu’a 25% dans le cas :
» de taille de cristaux s’accroissant avec la prodamddans le cirrus

» d’une large distribution de taille

1.2.2.2 Détermination de Ret IWP

Les températures de brillance mesurées par HIRS @@ et 11.1 um, les températures du
nuage (Tig) et de la surface ¢l restituées par 3l ainsi que le profil TIGR legpjroche de
I'observation sont utilisés pour déterminer les sgivités a 8.3 um et 11.1 um, ceci en
appliquant I'équation 1.8. Les luminances a 8.3 ¢tma 11.1 um de la surface et du nuage
sont calculées par le code de transfert radiati{ B&pid Recognition Radiances) (Flobert, et
al., 1986) a partir des températures thermodynaesiqk,s et Tyq et en utilisant les
transmissivités équivalentes au profil TIGR le ptusche de I'observation atmosphérique.
Ces calculs permettent de tenir compte du rélé jmar la vapeur d’eau atmosphérique dans
les émissions.

En comparant les émissivités du cirrus aux tableséférence établies par les simulations
décrites dans la section 1.2.2.1,d2ut étre restitué pour des angles de visée éufisria 30°.

L’émissivité du cirrus, comme le montre la figur&@,1dépend de I'épaisseur en glace (IWP)
ainsi que du diametre effectif des cristaux de gla&insi, un autre ensemble de tables de
référence a été créé représentant les variatiohd/Been fonction de Pet deg(11 um). Pour
une observation donnée, le IWP peut étre restituéoenparant les valeurs de Bt deg(11
pum) a celles contenues dans les tables de référence.

10° 10' , 10° 10°
IWP [g/m“]

FIG. 1.7 L’émissivité simulée a 14m en fonction de I'épaisseur en glace pour deyx D
De=20 1m et QR=60um. (source : Stubenrauch et al., 2004)
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1.3 Variations régionales et saisonnieres des propriétés de
cirrus

1.3.1 Propriétés physiques des nuages hauts

D’aprés huit ans d'observations TOVS Pathd3, nuages occupent en moyenne 73% de la
surface de la planéete. Cette couverture est réparti 74% au dessus des mers et 69% au
dessus des continents. Les cirrus ont une occwréa®7%. Les nuages hauts formés lors
des activités convectives, nuages d'une grandeuenfle sur le cycle hydrologique,
représentent uniguement 2.5% de I'ensemble degesuzauts.

La figure 1.8 montre les moyennes mensuelles etlesrde la couverture, de I'émissivité
effective et de la température des nuages hauf©W¥S Path-B. Trois bandes de latitude sont
comparées : les tropiques (15°N-15°S), moyennésidas nord (30°N-60°N) et moyennes
latitudes sud (30°S-60°S). La période étudiée valula 1987 a Mai 1995. Pendant cette
période, la couverture moyenne des nuages hauts sedble sur les trois régions avec une
moyenne autour de 50% au dessus des régions teRi@0% au dessus des moyennes
latitudes nord et 26% au dessus des moyennesdisgitsud. Les nuages hauts des régions
tropicales sont les plus fins (avec une émissiittour de 0.42) et les plus froids (autour de
230 K). En moyenne, ces nuages sont plus épastour de 0.61) au dessus des moyennes
latitudes sud qu’au dessus des moyennes latitu@dsgautour de 0.54).

Trés probablement lié a la distribution des terpeste derniere variable suit un fort cycle
saisonnier (de 0.48 en été a 0.65 en hiver) dansnlyennes latitudes nord, alors qu’elle
reste presque constante dans les moyennes latisudbsUne autre différence dans le
comportement des nuages hauts entre les moyertitadda nord et sud s’observe dans le
cycle saisonnier de leur couverture : dans I'héhdse nord la couverture est maximale
pendant I'été alors qu’un léger maximum apparaiidgat I'hiver dans I'hémisphere sud. Ce
cycle saisonnier de la couverture vient uniquenaenfort cycle au dessus de la terre dans
I’'hémisphére nord avec une variation entre 25%6@6.3

1.3.2 Propriétés microphysiques des cirrus

Actuellement la restitution des propriétés micrapbyes (R et IWP) des cirrus porte
uniquement sur les observations de la période NQBA<C'est a dire de Juin 1987 a
Septembre 1991. Comme il a été exposé précédemlaamistitution de Pest effectuée a
partir des mesures des canaux a 8.3 et fulinl Seuls les instruments HIRS a bord des
satellites NOAA-10 et NOAA-12 ont été équipés des akeux canaux simultanément.
Concernant les observations de la période NOAAIIR£té relevé que le canal a §ud de
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HIRS avait un probleme a basses températures. poestuoi la restitution dedhe peut pas
avoir lieu a partir de ces observations (Stuberrat@l., 2004).
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FIG. 1.8: Moyennes mensuelles et régionales (tropiques, megenatitudes nord et

moyennes latitudes sud) de la couverture, de I'smié effective et de la température des

nuages hauts (B < 440 hPa).
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Pour une restitution fiable de,Dseules sont utilisées les observations avec a@ges hauts
semi-transparents (0.3ex< 0.85) de grande étendue spatiale, c’est & gge ane couverture
compléte sur 1° longitude x 1° latitude. Au totaiyiron 30 a 40% de I'ensemble des nuages
hauts de TOVS Path-B remplissent ces conditionsr daurestitution des propriétés
microphysiques (Radel et al., 2003).

Les moyennes mensuelles et zonales du diamétretiefles cristaux de glace ainsi que du
chemin en glace des cirrus sont reportées suglaefil.9, de nouveau pour les tropiques, les
moyennes latitudes nord et les moyennes latitudeésEn moyenne, le Iet le IWP sont les
plus grands dans les régions tropicales. Sur lmg&rétudiée, les valeurs de Bt de IWP
sont assez stables avec un cycle saisonnier apareessus des moyennes latitudes.

IWP all
T De all

40

80

70 +

Yy

1 50+

40 fs % d &

30

20

I 1 1 20
87.5 88 885 89 89.5 90 90.5 91 91.5 875 88 88.5 89 89.5 90 90.5 91 91.5
year year

FIG. 1.9 :Moyennes mensuelles et régionales de I'épaisseglame (IWP) et du diametre
effectif (@) des cirrus semi-transparents a grande étenduéaipa

Pour une analyse plus détaillée des variation®saigres de I'émissivité effective, de Bt

du IWP nous avons reporté sur la figure 1.10 leganoes de ces variables pour les quatre
saisons, séparément pour les observations sunlesbtindes de latitude, sur terre et sur mer.
A partir de cette figure nous tirons les conclusisuaivantes :

» Les cirrus semi-transparents des régions tropicasen moyenne des émissivités
effectives plus faibles (0.57 sur mer et 0.60 sare) que ceux des moyennes
latitudes (O.63 dans les moyennes latitudes nofd6&t dans les moyennes latitudes
sud). Cependant, les moyennes du IWP et desdht plus importantes dans les
tropiques (33 g et 60 um) que dans les moyennes latitudes (280 pum).

* Au dessus des régions tropicales, les différenessedissivités effectives entre mer
et terre proviennent essentiellement des différeroére les IWP.
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* Les cirrus tropicaux n’ont pas de cycle saisonpremoncé en émissivité effective,
IWP et D.

* Les cirrus dans les moyennes latitudes montrerforcycle saisonnier du IWP et
De, avec maxima pendant I'été et minima pendant €hiCe cycle est trés important
au dessus de la terre des moyennes latitudes nord.

* Au dessus de la mer, durant toutes les saisonsndgennes de IWP et de.Bont
plus importantes dans les moyennes latitudes noeddans les moyennes latitudes

sud.
—a— NH ocean
,g —-A-—NHland
S —«@—trop. Ocean
E — - -—trop. Land
% —m— SH ocean
5 —-m-—SHland
o NH z=2km
© trop. z=2km
SH z=2km

\
J

IWP (g/m2)
eff. emissivity (%

win spg sum aut

FIG. 1.10 :Variations saisonniéres de.DIWP et de I'émissivité effective des cirrus semi-
transparents a grande étendue spatiale, séparépamnigion (tropiques, moyennes latitudes
nord et moyennes latitudes sud) et type de suffaoe et mer) .

La restitution de Pet de IWP peut avoir des biais liés aux différertggotheses utilisées
dans les simulations des émissivités (TAB. 1.2)udNavons étudié l'effet de I'épaisseur
physique du nuage sur les moyennes gdetDWP. Pour cela un autre ensemble de tables de
référence a été crée en supposant un nuage d'amssépr de 2 km (au lieu de 1 km). Les
moyennes saisonnieres et régionales deeDIWP sur mer déterminées en utilisant les
nouvelles tables de référence sont également gepsur la figure 1.10. Nous constatons que
les variations de Det IWP sont tres similaires aux variations en ssppt un nuage de 1km.
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Ainsi ces courbes confirment que le comportemeisbsaier de IWP et Pn’est pas di aux
variations saisonniéeres de I'épaisseur géométdgsecirrus.

1.4 Conclusion

Dans ce premier chapitre, les propriétés nuagealeséss base climatigues TOVS Path-B ainsi
que les méthodes de leurs restitutions ont étédnites. En moyenne, sur les huit ans (1987-
1995) couvertes par cette base climatique et siirléoglobe, les nuages occupent 73% de la
surface terrestre. Cette couverture est répartiédéh au dessus des mers et 69% au dessus
des continents. Les nuages hauts, nuages a urstopras sommet inférieure a 440 hPa, sont
les plus fréquents au dessus des régions tropi¢Edell-15°S) avec une couverture moyenne
de 50%. Cette couverture est autour de 29% au sl@Esimoyennes latitudes nord (30°N-
60°N) et autour de 26% au dessus des moyennasglkdisud (30°S-60°S). En moyenne, les
nuages hauts des régions tropicales sont les ipkgtfles plus froids.

La base TOVS Path-B donne acces également au @@prnicrophysiques (2t IWP) des
cirrus semi-transparentg,k < 0.85) a grande étendue spatiale. En moyennelgi¢e 60°N

& 60°S) le R est de 55.m et le IWP est de 30 g IWP et Ok sont en moyenne les plus
grands dans les régions tropicales et ils sont gtaads pendant I'été que pendant I'hiver
dans les moyennes latitudes.
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Chapitre 2

Evaluation de l'altitude des nuages de TOVS
Path-B a partir des mesures de LITE

Pour étudier les propriétés physiques, microphysiget radiatives des cirrus nous utilisons
les données de la base climatique TOVS Path-B. tAdamtreprendre ces études dans les
chapitres suivants, il est important d'évaluemplepriétés nuageuses de cette base climatique.

Une premiére évaluation (Stubenrauch et al., 199999d) a été effectuée en comparaison
avec les propriétés nuageuses de la base climal®20€P (International Satellite Cloud
Climatology Project) (Rossow et Schiffer, 1999).draduction de cette derniere a été initiée
en 1982 dans le cadre du Programme Mondiale dedrdwh sur le Climat (WCRP) afin
d'améliorer notre compréhension du rble des nuages que leurs effets radiatifs sur le
climat (Schiffer et Rossow, 1983). La climatologsCP, qui couvre actuellement la période
de 1983 a 2001, donne acces a différentes propnetégeuses avec une résolution spatiale
de 30 km et une résolution temporelle de 3 heues. propriétés ont été restituées a partir
des mesures dans les domaines visible (0.5pfn} et infrarouge (10.5-12.fum) des
imageurs a bord des satellites météorologiquedatimmaires et orbitaux.

Une comparaison détaillée entre les propriétéseusss de TOVS Path-B et celles de ISCCP
a montré qu'en général il existe un bon accorcedat deux bases. Les différences observées
peuvent s'expliquer par les différences entre lesfilp de température utilisés pour
l'inversion, les hétérogénéités horizontales (Gasedcouverture partielle) et verticales (cas de
plusieurs couches nuageuses). Par exemple, daas tBune situation atmosphérique avec un
cirrus fin au dessus d'un nuage bas, TOVS PatliBunee les propriétés du cirrus alors que
ISCCP donne les propriétés d'un nuage entre les diemeaux. Comme, a une résolution
spatiale de 1° latitude x 1° longitude, a peu paésoitié des cas nuageux seront des cas a
multiple couches nuageuses, en moyenne laltitédendiages de ISCCP est a 50 P4 (
km) en dessous de celle de TOVS Path-B.

L'évaluation de l'altitude des nuages présentées danchapitre repose sur l'utilisation des
observations du lidar a rétrodiffusion LITE (Lider-space Technology Experiment) a bord
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de la navette spatiale Discovery. Les mesurestdiunstrument permettent, dans le cas des
nuages non opaques, la restitution de la structargcale des couches nuageuses. Cette
information nous permettra notamment de compreptire en détail la fiabilité de I'altitude
des cirrus de TOVS Path-B dans les cas d’'une ®tuatplusieurs couches nuageuses.

1.1 Base de données des propriétés nuageuses a partir de
LITE et TOVS Path-B

1.1.1 La mission LITE

LITE (Lidar In-space Technology Experiment) est lidar (light detection and ranging)
développé par la NASA pour effectuer des mesurpsidd'espace. En tant que premier lidar
spatial, cette mission avait pour objectifs I'éadilon et le test des technologies nécessaires
pour qu'un tel instrument soit opérationnel (Winkéral., 1996). En paralléle aux objectifs
techniques, la mission LITE avait également degailig scientifigues (McCormick et al.,
1993):

» étudier la distribution spatiale ainsi que la dtnoe verticale des propriétés nuageuses
et des aérosols a une échelle quasi-globale

» étudier la structure verticale et les propriétésgoes de la couche limite

» tester la possibilité de la détermination des fwalie température et de la densité
atmosphérique

Le 9 septembre 1994, LITE a été mis en orbite @& e la navette spatiale Discovery.
Durant les 10 jours de la mission, 53 heures deées ont été collectées. La navette spatiale
était en orbite a une altitude de 259 km, avecwuesse d'environ 7.4 km/s par rapport au
sol. Son inclinaison orbitale a permis d'effectiies observations de 57°N a 57°S. Le schéma
de la figure 2.donne unéllustration de la géométrie d'observation.

LITE est constitué d'une source laser pulsé Neodyate émettant une impulsion polarisée

linéairement a une longueur d'onde fondamental@0d&d nm. En utilisant un ensemble de

cristaux non linéaires, cette longueur d'onde é@siindée a 532 nm et a 355 nm. Une

description détaillée de linstrument LITE peuteétrouvée dans (Couch et al., 1991).

L'énergie lumineuse rétro-diffusée, aprés inteoactavec l'atmospheére, les nuages et la
surface terrestre, est recue par un télescopended diametre. Les profils de rétro-diffusion

sont collectés a une résolution verticale de 15trmne résolution horizontale de 300 m.

L'espacement entre deux profils successifs de l&3tile 740 m.
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Vv = 7.4 kmisec

Earth’'s Surface

R e 1 ‘

FIG. 2.1 :Schéma de la géométrie d'observation de LITE. (&uinkeret al., 1996 )

Contrairement a un lidar opérant depuis le sol, lpguel l'information sur le haut de
I'atmosphére ne peut pas étre obtenue en présemcauhge bas épais (dans ce cas le signal
est completement atténué a l'intérieur du nuad@) lobservait bien le haut de I'atmosphére
car ses mesures ont été effectuées depuis I'edpacaitre avantage des observations LITE
est leur couverture quasi-globale, ce qui n'estlpasas des autres lidars (depuis le sol ou
aéroporté) pour lesquels l'information sur la gtrees atmosphérique se restreint uniguement
sur la région ou les mesures sont effectuées.

La mission LITE a démontré la possibilité de I'extation des mesures de la télédétection
active depuis l'espace par un lidar a rétrodiffugpour étudier les nuages et les aérosols a
méso-échelle et a une échelle globale (par exnk®viet Trepte, 1998 ; Platt et al., 1999 ;
Omar et Gardner, 2001). La figure 2.2 représentexample de mesures de LITE lors d’'un
de ses passages dans la région de convergendeopitale. Cette figure montre le signal
brut a 532 nm recu par le télescope en fonctiotadeace de la navette spatiale (position en
latitude et longitude) et de l'altitude. Les coutedes pixels marquent l'intensité du signal
détecté. Les pixels en noir représentent des régiwac une faible rétrodiffusion tandis que
les pixels en blanc représentent des régions avedante rétrodiffusion comme par exemple
le cas des couches nuageuses. Comme il apparat#ttéefigure, la structure verticale des
couches nuageuses est bien détectée par LITE.
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FIG. 2.2 :Exemple de mesures de LITE lors d'un passage damégion de convergence
intertropicale. (Source : www-lite.larc.nasa.gov )

2.1.2 Collocation des données LITE et TOVS Path-B

Pour une comparaison détaillée entre laltitudendages déterminée par TOVS et celle
déterminée par LITE, nous avons besoin des obsemgatjuasi-simultanées. Ainsi nous
avons utilisé les mesures de LITE prélevées danstarvalle de temps d’observation de trois
heures des mesures de TOVS. Le choix de cet éeaitral est un bon compromis entre une
statistique suffisante et une méme situation atinérsgue.

Comme les données TOVS Path-B sont arrangées swridles de 1° latitude x 1° longitude,
nous avons moyenné lI'ensemble des profils LITEfsasant le critére de sélection temporelle
dans les mémes grilles de 1° x 1°. Au total, natenga obtenu un ensemble de 2645 profils
moyennés.



35

Spot LITE

Spot HIRS

FIG. 2.3 :Schéma de I'arrangement des pixels de LITE et d@SHlans une grille de 1°
latitude x 1° longitude.
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FIG. 2.4 :Distribution du nombre de profils LITE moyennés galie de 1° x 1°.

La figure 2.3 illustre les différences de couvestgpatiale entre les mesures de TOVS et les
mesures de LITE. Comme nous pouvons le constaterate de LITE ne couvre qu'une
certaine région de la grille. La figure 2.4 morgaaelistribution du nombre de profils de rétro-
diffusion moyennés par grille. En moyenne, unedrae 90 profils traverse une grille de 1° x
1°. Afin que la trace de LITE soit plus représentatde la situation atmosphérique de la
grille, nous n’avons utilisé que les observatiomscaun minimum de 75 profils par grille. Ce
nouveau critere de sélection fait passer le nordénarofils moyennés utiles pour I'évaluation
de 2645 a 1793.
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FIG. 2.5 :(a) Différence de temps d’observation entre lesuressde LITE et de TOVS (a
bord des satellites NOAA1l et NOAA12) aprés colisation spatio-temporelle, ayant un
minimum de 75 profils par grille de 1° x 1°. (b)epsion au sommet des nuages de TOVS
Path-B pour 'ensemble des nuages détectés par etfar TOVS.
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La carte (a) de la figure 2.5 montre la répartig@ographique de I'ensemble des 1793 profils
moyennés satisfaisant les criteres de collocatlan.code de couleur correspond a la
différence de temps d’observation entre LITE et BOENn moyenne, cette différence est
d'une heure et demie. 32% des cas sont observagiades deux instruments a l'intérieur
d’'un intervalle de temps inférieur a une heure. @G@nil apparait sur cette carte, la fréquence
de coincidence entre les orbites de la navettéaspat les orbites des satellites de la NOAA
est plus importante au dessus des moyennes latitEteeffet, 80% de la statistique totale se
trouve dans les moyennes latitudes avec une riépartigale entre les moyennes latitudes sud
(30°S-60°S) et les moyennes latitudes nord (30°NNBOLes régions tropicales (15°S-15°N)
sont représentées par 8% de I'ensemble de latstaés

La carte (b) de la figure 2.5 montre la répartitg@ographique des observations de LITE qui
coincident avec la présence d’'un nuage TOVS PatbeB.observations représentent 87% de
'ensemble des observations collocalisées TOVS-LIT&S couleurs de la carte indiquent la
pression au sommet du nuage de TOVS Path-B. 51%lesvations reportées sur la carte
sont avec des nuages bas TOVS Path-B (pressionau@éa 680 hPa), et 32% sont avec des
nuages hauts (pression inférieure a 440 hPa). ¥¥mdages bas se trouvent au dessus des
moyennes latitudes sud, 34% au dessus des moytatitedes nord et 10% au dessus des
régions tropicales. Les nuages hauts de TOVS Pab+@partissent en : 31% au dessus des
moyennes latitudes sud, 48% au dessus des moyéatitedes nord et 13% au dessus des
tropiques.

2.1.3 Inversion des profils de rétro-diffusion de LTE

Pour la présente étude d’évaluation nous avonséités profils de rétro-diffusion de LITE a
532 nm, car les mesures a cette longueur d’ondé Issnplus sensibles aux propriétés
nuageuses. Dans la suite, nous allons décriredmént la méthode d’inversion qui a été
utilisée pour le traitement des observations deELITalgorithme d’inversion des mesures de
LITE a été développé par Laurent Sauvage en senbasa les travaux de Young (1995,
2001).

Soit une impulsion laser de puissancg éise par le lidar a un instant tAprés son
interaction avec les particules et les moléculesoaphériques, une fraction de puissance P
est rétro-diffusée vers le télescope. La distrdoutrerticale du signal rétro-diffusé est donnée
par I'équation lidar qui s'exprime par :
z
P(2) = KPyB(D) s exXp2f o (2)02) 2.1)

(z—-1z,) 0
ou K est une constante instrumentalg|'€hergie du faisceau initial, A l'aire du récepieu
Bex(z) etP(z) sont respectivement les coefficients d'extorcikmi') et de rétro-diffusion (en
km™sr') a l'altitude z, gest l'altitude & laquelle se trouve le lidar, enfiest le coefficient de
diffusion multiple moyen (Platt, 1979)<Q<1).
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En étudiant la variation verticale de la puissaduaesignal rétro-diffusé, il est possible de
restituer les bases et sommets des couches nuagBuaseel clair, I'intensité du signal rétro-
diffusé (diffusion par les molécules atmosphériguemeggmente faiblement lorsque I'altitude
diminue (comme il apparait par exemple sur la #g@r8a au dessus du nuage bas). La
présence du nuage provoque une augmentation rapioleisque de lintensité rétro-diffusé
(figure 2.8a).

En ciel clair, la distribution verticale de ['énergrétro-diffusée par les molécules
atmosphériques est fonction de la variation du faeft de rétro-diffusion moléculaire
(Bmo).- Théoriqguement ce coefficient est lié aux profilrticaux de température T et de
pression p par I'équation:
lgmol (Z) = %Umol (2-2)

og est la constante de Boltzmamwi,, est la section efficace de la rétro-diffusion ncalaire,
et elle dépend de la longueur d’ordd€Collis et Russel, 1976):

Ormol = 5.45(%)‘410‘32 (2.3)
Le profil de rétro-diffusion moléculaire peut aidgie déterminé a partir du profil de pression
et de température.
La procédure de détection des nuages a partir éssres de LITE s'appuie sur la variation
du rapport de diffusion R(z) et la variation dedgaivéeAR(z)/ Az. R(z) est le rapport du
signal de rétro-diffusion mesuré et du signal déremce correspondant a la rétro-diffusion
moléculaire, R(z)=8{2)/Snol(z). En ciel clair, R(z) est égale a 1 et il egpésieur a 1 en
présence des particules (aérosols, goutteletteamudiel cristaux de glace). Afin de tenir
compte de la présence du fond d’aérosols émis armssplus tét suite a I'éruption du Mont
Pinatubo, une altitude de 18 km a été choisie comliitade de référence (s au dessus de
laquelle le ciel est clair. Un rapport de diffusida référence égal a 1.32 a été utilisé. Ce
rapport de référence est calculé par une moyeatistgjue sur 'ensemble des profils LITE.
A partir de l'altitude de référenceez le seuil de détectionR est calculé a chaque niveau
d’altitude par une moyenne glissante du rapporditfasion et de sa déviation standard dans
un intervalle de 300 m : &(z) = <R> + 3(Rx,) et DRy(z) = AR/ Az> + 2(AR/ Az)y;). Le
sommet du nuage est détecté a une altituge z tel que R(z) > B et AR(z)/ Az > DRyq.
La base du nuage se situe a l'altituggez z tel que R(z) < & etAR(z)/ Az < DRyg. Pour
que la détection de la base soit validée, la distamtre le sommet et la base du nuage doit
étre supérieure a 100 m. La base des nuages eskeegjusqu’a une altitude minimum de 100
m. L’utilisation d’un seuil de détection variablermet de prendre en compte I'ensemble des
couches nuageuses présentes méme en présence teleatténuation par les couches
supérieures. Le test sur la dérivée assure undenreildétection des nuages pour des signaux
bruités comme ceux de LITE, en particulier poursigmaux de jour.
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L’atténuation du signal due a la présence de caunbageuses est calculée en comparant la
moyenne du signal dans un intervalle de 150 m, hi0&u dessus du sommet et 100 m en
dessous de la base du nuage, ceci apres corrdctisignal de I'atténuation moléculaire. Pour
les nuages hauts subvisibles (épaisseur optiqud)<ilOest possible de déterminer I'épaisseur
optique effective a partir de I'équatiar= -2IN(S(z>%p)/S(z<zas9. Pour les nuages épais, il
faut tenir compte de la diffusion multiple en irduisant le coefficient de diffusion multiple

n. Pour les mesures de LITE, mesures depuis I'espaest évalué a une valeur de 0.3.

Structure verticale des nuages

L’analyse des propriétés nuageuses de LITE a wwutéon spatiale de 1° x 1° indique que
les situations nuageuses sont reparties en 53%atgea a une seule couche et 47% de nuages
a plusieurs couches. 62% des couches nuageusesmesrsont des nuages a une seule
couche tandis que les nuages des régions contiegrgant plus fréquemment repartis en
plusieurs couches (55%). Ces résultats sont bieteord avec I'étude de Wang et al. (2000)
sur la structure verticale des nuages analyséetia giane archive de 20 années de données a
partir des mesures de radiosondages. En sépasamidges suivant l'altitude de leur sommet
en nuages bas et nuages hauts, altitude inféreeudekm et altitude supérieure a 7 km
respectivement, nous trouvons que 34% des nuagedés par LITE sont des nuages bas et
46% sont des nuages hauts.

L’épaisseur physique des nuagesof@erZasg €St en moyenne 2.2 km, suivant une large
distribution avec un pic autour de 1.1 km. Ensuiteys avons distingué nuages hauts
(sommet d’une altitude supérieure a 7 km) et nuagss(sommet d’'une altitude inférieure a
3 km) : en moyenne, I'épaisseur physique des nulbaaets est de 2.8 km tandis que celle des
nuages bas est de 1.4 km. La figure 2.6 présenttideibutions des épaisseurs physiques des
nuages hauts et des nuages bas en distinguanbikeségions suivantes : moyennes latitudes
nord, tropiques et moyennes latitudes sud. A pdeircette figure nous constatons que les
distributions des nuages hauts sont plus largescglies des nuages bas. En moyenne, les
épaisseurs physiques des nuages des moyennesdatiud sont Iégéerement plus grandes que
celles des nuages des moyennes latitudes nord :lgoumuages hauts 3.0 km et 2.8 km et
pour les nuages bas 1.4 km et 1.2 km, respectiver@es différences sont en partie liées au
fait que les nuages des moyennes latitudes sudptomtfréquemment répartis en une seule
couche nuageuse et que dans ce cas I'épaisseuquunyies nuages est plus importante que
dans le cas de plusieurs couches nuageuses. Rarégiens tropicales les nuages hauts ont
une épaisseur physique moyenne de 2.6 km et legesuzs ont une épaisseur moyenne de
1.3 km.

En séparant les nuages suivant la pression adeormets (gg) de TOVS Path-B, en nuages
bas (pig > 680 hPa) et nuages hautgq(p 440hPa), la base de données TOVS-LITE contient
51% de nuages bas, dont 70% sont des nuages ducleec et 32% des nuages hauts, dont
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33% des nuages sont a une couche. Les précédarnts se pressions correspondent

respectivement a 3 km et 7 km.
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41

2.1.4 Conversion de la pression de nuage de TOVS ealtitude de
nuage

L'altitude des nuages de LITE est exprimée en léloes alors que le niveau des nuages de
TOVS Path-B est donné en fonction de la pressioir §ection 1.1). Pour cette étude nous
avons choisi de convertir la pression de nuage@€3 Path-B en altitude (kilométres). Vu
importance de cette étape, nous avons compané méthodes pour cette conversion. Ces
deux méthodes sont décrites dans les deux paragapivants.

2.1.4.1 Utilisation des profils instantanés du National Meteorology Center

A chacun des profils de rétro-diffusion de LITE associé un profil atmosphérique venant de
la prévision météorologique du National Meteorologgnter (NMC) la plus proche de
I'observation. Ces profils de température virtuate fonction de la pression ont été utilisés
(comme en section 2.1.4.2) pour fournir les alésidorrespondantes aux 18 niveaux standard
de pression (1000, 850, 700, 500, 400, 300, 250, PBO, 100, 70, 50, 30, 10,5, 2,1 et 0.4
hPa). Nous avons moyenné I'ensemble des profils NBl@spondant aux profils de rétro-
diffusion collocalisés avec TOVS. Ensuite, une ripbdation linéaire nous a permis de
déterminer l'altitude correspondante aux différanieaux de pression.

La figure 2.7 montre l'altitude (en kilométres) @aie a partir des profils NMC en fonction

de la pression, ceci pour les trois régions suesantmoyennes latitudes sud, tropiques et
moyennes latitudes nord. Pour une pression donfegtude correspondante est plus

importante dans les tropiques que dans les moyelatiasdes. Les différences entre les

profils tropicaux et ceux des moyennes latitudest quus importantes dans la haute

troposphére. En effet, ces différences peuvenndtie une valeur de 1 km pour des pressions
inférieures a 440 hPa.

2.1.4.2 Utilisation des profils mensuels de température virtuelleedTOVS

Pour une estimation de lincertitude sur l'altitudéterminée a partir du profil NMC, nous

avons comparé cette altitude a celle calculée #&r ghr profil de température virtuelle de

TOVS Path-B. Pour cette comparaison, les moyenresuelles des profils de température
virtuelle ont été utilisés.

L'équation de I'équilibre hydrostatique:
dp=-p.gdz (2.4)
exprime une différence de pression entre deux oweaisins espacés d'une distance dz. En

utilisant I'équation d'état de I'air nous pouvorgriner la densité de I'ajr en fonction de la
température virtuelle JTet de la pression p :
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p=—t_  (25)

Des deux équations précédentes nous déduisons:

dz= &.TV.% (2.6)
g p

ou R, est la constante spécifique de l'air sec et gdlécation de la pesanteur. A partir de
'équation précédente et en supposant que g estarana l'intérieur de la couche (g = 9.8
m/s) et que T varie linéairement en fonction du logarithme dgtassion, I'épaisseur d'une
couche atmosphérique entre les niveaux de prepgietrp peut étre exprimée par :

z-2, = —29.29081@£1ﬂvm.ln Poen
i=

i-1
c’est la formule de Laplace o"T est la température virtuelle moyenne a l'intégede la
iéme couche atmosphérique.
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FIG. 2.7 : L'altitude en fonction de la pression atmosphériquapres les profils
atmosphériques du NMC en Septembre 1994, pourliemides de latitudes.

Comme les profils de température virtuelle de TCR&h-B ne sont déterminés que dans le
cas de ciel clair ou de nuages fins, nous avofiséutes profils des moyennes mensuelles. Un
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profil de température virtuelle représente une maogede cette variable a l'intérieure des neuf
couches atmosphériques suivantes: 1000 - 850 lPa, BO0 hPa, 700 - 500 hPa, 500 - 300
hPa, 300 - 100 hPa, 100 - 70 hPa, 70 - 50 hPa36MPa et 30 - 10 hPa.

2.1.4.3 Incertitudes

Sur le tableau 2.1 nous avons reporté les moyeateredifférences entre les altitudes obtenues
par les deux méthodes dans la haute tropospheessipn < 440 hPa) et dans la basse
troposphére (pression > 680 hPa). D’apres ce taplame incertitude moyenne de la
conversion de la pression en altitude peut étienéstentre 100 m et 150 m en haut de la
troposphére et entre 50 m et 100 m en bas de podpbere. Les différences sont moins
grandes dans les tropiques, certainement parceyga@imoins de variabilité de situations
météorologiques comparées aux moyennes latitudes.laP suite nous allons utiliser la
deuxiéme méthode pour convertir la pression etud#i

pression < 440 hPa pression >389
moyenne latitude nord 146 m 96 m
tropiques 94 m 42'm
moyenne latitude sud 130 m 102 m

TAB. 2.1 :Différences moyennes entre les altitudes détermiageartir des profils mensuels
de température virtuelle de TOVS et celles déta¥asra partir des profils NMC.

Comme il a été expliqué dans le chapitre 1, kaltitdes nuages TOVS Path-B correspond a
un des 30 niveaux de pression de la banque TIGRé&stipour le calcul de I'émissivité
effective. En moyenne, la différence entre deuxeaixx successifs est de 30 hPa. Ceci
introduit une autre incertitude sur l'altitude desages, correspondant a environ 300 m en bas
de I'atmosphére mais a 900 m en haut de I'atmospher

2.2 Comparaison des altitudes de nuage

La figure 2.8 montre deux exemples de profils LifiByennés sur 1° x 1°. Ces deux profils
représentent deux situations atmosphériques ditiese une situation avec la présence d'une
seule couche nuageuse a basse altitude, et uagaitavec la présence de plusieurs couches
nuageuses. Pour ces deux profils, I'inversion dieservation TOVS par 3l indique également
la présence d’'un nuage. Ainsi, sur chacun deslpnofius avons reporté l'altitude du nuage
TOVS Path-B et les altitudes des sommets et basesuhges déterminées a partir de LITE.

Pour le profil LITE avec une seule couche nuageusmgés remarquons que linversion du
profil détecte bien les limites de la couche nuage®our ce profil, 'altitude du nuage TOVS
Path-B coincide avec celle du maximum de signab+@iffusé a l'intérieur de la couche. Pour
le deuxieme profil de rétro-diffusion nous remanggigue l'inversion indique une présence de
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deux couches nuageuses, les deux premiéres conthé® concaténées en une seule couche
car la distance séparant le sommet de la deuxi@ouehe a la base de la premiére est
inférieure a 300m. Pour ce deuxieme exemple nausnguons que l'altitude TOVS Path-B
est entre le sommet et l'altitude du maximum deaigétro-diffusé de la premiére couche.
Par contre il 'y a que le lidar qui peut donnee umformation sur toute la structure verticale
des nuages.
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FIG. 2.8 :Exemples de profils de rétro-diffusion mesureés IpdiE et moyennés dans des
grilles de 1° latitude x 1° longitude : a) situati@’un nuage bas et b) situation de plusieurs
couches nuageuses. Sur chaque profil, les somirets leases déterminés par l'inversion des
données LITE ainsi que les altitudes de TOVS Patht®té reportées.
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Pour une comparaison plus détaillée et statistigmerplus signifiante des altitudes, nous
allons comparer dans chaque grille de 1° x 1tlale du nuage TOVS Path-B avec l'altitude
du nuage le plus haut détecté par LITE. A cettpeétie notre étude nous allons caractériser
les nuages de LITE par les trois altitudes suivante

» [altitude du sommet de la couche nuageuse
e |altitude du maximum du signal rétro-diffusé
» [altitude du milieu de la couche nuageuse

La comparaison avec ces trois altitudes nous p&anege déterminer laquelle d'entre elles

coincide le mieux avec l'altitude des nuages dm$e TOVS Path-B. Dans notre étude nous
nous sommes intéressés a deux catégories de nuagesgyes bas et nuages hauts, c'est
pourguoi nous avons séparé l'ensemble des obsersasiuivant ces deux catégories de

nuages. La classification des nuages est fait@stla pression des nuages de TOVS Path-B.
Comme il a été indiqué précédemment, les huagesdm<eux avec une pression supeérieure
a 680 hPa, et les nuages hauts sont ceux avecessqn inférieure a 440 hPa.

2.2.1 Nuages bas de TOVS Path-B

Les distributions de la figure 2.9a montrent lefsédences entre l'altitude des nuages bas de
TOVS Path-B et les trois altitudes citées ci-degsus le nuage le plus haut de LITE. Les
distributions des différences des altitudes deemilet de maximum de rétro-diffusion des
nuages de LITE se caractérisent par des picsrmgsriants autour de 0 km. Par contre, leur
sommet est en général a 0.5 km au dessus deulkdtidéterminée par TOVS. Nous
constatons que les trois distributions se prolohgems des valeurs trés négatives. Une
différence négative refléte des situations pouguets le traitement du profil LITE a indiqué
un nuage plus haut que celui de TOVS Path-B.

Le tableau 2.2 résume les fréquences d’occurreans ttois intervalles de différence entre
l'altitude des nuages de TOVS Path-B et ceux dé&LDans ce tableau nous trouvons les
trois classes de différences suivantes : des adis@ng avec un bon accord entre les deux
altitudes (Az| < 1 km), des observations pour lesquelles le nuag@@VS Path-B est au
moins 1 km au dessus de celui de LIT& &1 km) et enfin des observations pour lesquelles
le nuage de TOVS Path-B est au moins 1 km en deskoaelui de LITEAz < -1 km).

Les fréquences d'occurrence du tableau 2.2 montyeatl'altitude déterminée par TOVS
correspond le mieux au milieu du nuage LITE, ave@ccord de 53% dans la limite de 1 km.
Vu les différences en couverture spatiale et empgsedobservation des deux instruments, cet
accord parait bon. Par contre, pour mieux compeeledr cas de désaccord, nous avons séparé
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les observations a un nuage bas TOVS Path-B en chkeix les cas pour lesquels LITE a
détecté une seule couche nuageuse et les caseumusouches détectées par LITE.

Zovs — Ziop Zrovs - Zmilieu Zovs — Zmax
AZ > 1 km 3% 12% 15%
ANZ| < 1km 41% 53% 49%
AZ> -1 km 56% 35% 36%

TAB 2.2 : Fréquence d’occurrence de la difféerence d’altitudke nuages bas entre TOVS et
LITE dans les intervalles a plus de 1 km, entr&krLet 1 km et a moins de -1 km. Trois
altitudes déterminées par LITE ont été considéréeanmet, milieu et maximum du signal
rétro-diffusé des nuages les plus hauts de LITE

2.2.1.1 Cas d’'une couche nuageuse détectée par LITE

Les observations a un nuage bas de TOVS Path-Besseule couche nuageuse de LITE

représentent 70% (560 profils LITE) de I'ensembée la statistique des nuages bas. La

distribution de la figure 2.9b correspond a la é@iihce entre les altitudes des nuages de
TOVS Path-B et les altitudes de milieu des nuagaeseacouche de LITE. Nous constatons

gue la queue de la distribution de la figure 2.8aatait et que l'accord entre les altitudes des
nuages de LITE et de TOVS Path-B s'améliore. Eet,ef0% des observations ont une valeur

absolue de différence d'altitude inférieure a brkiétre. Pour ces observations, le nuage de
TOVS Path-B se situe en moyenne a 20 m (x 500 mjessus du milieu du nuage de LITE.

2.2.1.2 Cas de plusieurs couches nuageuses détectées par LITE

Il reste 30% (236 profils LITE) de notre statisgqule nuages bas a plusieurs couches
nuageuses. La figure 2.9c montre la différenceeelets altitudes des nuages bas de TOVS
Path-B et des nuages de LITE dans le cas de ptasteuches LITE. En moyenne, pour ces
observations l'altitude des nuages de TOVS PatttB 6.2 kilométres en dessous de celle du
milieu de la premiére couche de LITE. 88% des oladiems sont avec une différence
d'altitude négative et inférieure a 1 km.

Une analyse de I'épaisseur optigue des nuagesTde d Imontré que 74% des observations
avec un nuage LITE a au moins 1 km au dessus dé @elTOVS Path-BAz < -1 km)
consistent en un nuage a une épaisseur optiqumevisiérieure a 0.1, c'est a dire des nuages
optiquement tres fins. Cette valeur de [|'épaissmiique est en dessous de la limite de
sensibilité du sondeur TOVS (Wylie et al., 1994)ingh dans le cas d'une situation
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atmosphérique a un nuage haut tres fin au dessasdtre nuage plus épais, LITE détectera

le nuage fin tandis que TOVS détectera le nuagkessous.
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FIG. 2.9 :Distributions de différence entre les altitudes desges bas de TOVS Path-B et:
a) les altitudes de milieu, de maximum du sign#ioréiffusé et de sommet des nuages les
plus hauts de LITE. b) l'altitude du milieu du nedgTE dans le cas d'une seule couche. c)
l'altitude du milieu du nuage le plus haut danscés de plusieurs couches LITE: en trait
plein, comparaison avec le nuage le plus haut ddlken trait pointillé, comparaison avec la

deuxiéme couche dans le cas d’'un nuage haut et fin.
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Pour vérifier cette hypothése, nous avons compaltéude du nuage de TOVS Path-B avec
celle du milieu de la deuxiéme couche détectéd e dans le cas d’'une premiére couche
nuageuse a une épaisseur optique inférieure a_8.houvelle distribution des différences
d’altitude (distribution en pointillé) est égalemerportée sur la figure 2.9c. En comparant
les deux distributions de cette figure nous consgtune nette amélioration de la différence
entre les altitudes des nuages de TOVS Path-Bsatukges de LITE lorsque la comparaison
ce fait avec la deuxieme couche de LITE. Cette albercomparaison améne sur un accord de
49% (a 1 km pres) pour ces cas. En général, erapren compte cette correction, I'accord a
1 km entre TOVS Path-B et LITE augmente a 60% peginuages bas.

2.2.2 Nuages hauts de TOVS Path-B

Comme dans le cas des nuages bas nous avons rapoidéigure 2.10a les distributions des
différences entre l'altitude des nuages hauts déSTPath-B et les altitudes du sommet, du
milieu et du maximum du signal rétro-diffusé du gede plus haut détecté par LITE. Nous
constatons que d’'une part les distributions sonos pgarges et d’autre part les pics des
distributions sont plus séparés que dans le candages bas. De nouveau, l'altitude du
milieu de nuage correspond le mieux a l'altitudendage déterminé par TOVS, avec un large
pic entre -1.5 et 0.5 km, suivi par celui en suppbse maximum de signal de rétro-diffusion
a -1 km et celui en supposant le sommet a -2.50as.différences peuvent étre dues a la plus
grande extension verticale des nuages hauts. Eet, eébmme nous l'avons signalé
auparavant, les nuages hauts sont en moyenne a@isyplis épais que les nuages bas.

4ovs — Ziop Zrovs - Zmilieu Zovs — Zmax
AZ > 1.5 km 19% 24% 24%
nZ| < 1.5 km 19% 49% 39%
AZ<-1.5 km 62% 27% 37%

TAB 2.3 : Fréquence d’occurrence de la difference d’altitudke nuages bas entre TOVS et
LITE dans les intervalles & plus de 1 km, entr&kalet 1 km et & moins de -1 km. Trois
altitudes déterminées par LITE ont été considérégsmmet, milieu et maximum du signal
rétro-diffusé des nuages les plus hauts de LITE

Sur le tableau 2.3 nous avons reporté les fréggedoecurrence dans trois intervalles de
différence d'altitude entre les nuages hauts de S ®@¥dth-B et les trois altitudes (sommet,
milieu et maximum du signal rétro-diffusé) des dues les plus hautes détectées par LITE.
Les fréquences de ce tableau montrent que, comneldaas des nuages bas, l'altitude des
nuages de LITE en meilleur accord avec l'altitués duages de TOVS Path-B est celle du
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milieu. En effet, 49% des observations sont enracadl.5 km entre les deux altitudes. Pour
ces observations, le nuage TOVS Path-B est en meyanl96 m (x777 m) en dessous du
milieu du nuage LITE.

De nouveau, nous séparons les observations aveaage haut TOVS Path-B en deux cas :
des observations a une seule couche LITE, qui septént 33% de I'ensemble des nuages
hauts (161 profils LITE), et des observations &iglurs couches LITE (334 profils LITE).

2.2.2.1 Cas d’'une couche nuageuse détectée par LITE

La figure 2.10b montre la distribution de la diféce entre les altitudes des nuages hauts
TOVS Path-B et les altitudes de milieu des nuagesecouche détectée par LITE. Nous
constatons que cette distribution se caractérisarppic autour de 0 km et qu'elle se prolonge
vers des différences positives. 52% des obsensationnent un accord a 1.5 km prés entre
les deux altitudesAk| < 1.5 km). Dans 36% des observations, le nuageQVS Path-B est

un nuage haut alors que LITE indique un nuage lphiss

Pour mieux comprendre ce désaccord, nous étudiifférents autres parameétres
atmosphériques. La base de données TOVS Path-Bed@wart type de la température de
brillance a 1lum (c11,m) des nuages a l'intérieur de la grille de 1° xQétte variable indique
I'hnomogénéité des scenes observées. Une valeurtanp® de cet écart type signifie que la
situation observée est hétérogéne. Il faut sigripln moyenne les valeurs de cet écart type
sont plus importantes pour les nuages hauts que Ipsunuages bas, car le contraste de
température du nuage et de la surface terrestq@essimportant. L'autre parametre pouvant
nous informer sur I'homogénéité de la scene obserstles re. Ce parameétre a été calculé
en moyennant les écarts entre chacun des signdoxgules profils LITE de la trace dans la
grille et sa moyenne. Ensuite les profils des éaamt été moyennés a l'intérieure de la couche
nuageuse. Ainss te prend en compte I'hnomogénéité horizontale desescehservées par
LITE.

Sur le tableau 2.4a nous avons reporté les moyateédmissivité effective et la couverture
des nuages de TOVS Path-B, les moyennes.dg, de o re ainsi que de I'épaisseur
géometrique et optique des nuages détectés par hoUE les trois intervalles de différence
d'altitude. Nous avons également reporté sur le en@nleau les moyennes des différences
entre le niveau du maximum du signal rétro-diffaséelui du milieu du nuage. Cette variable
nous donnera une information sur I'effet de lacttite verticale a l'intérieur de la couche sur
les différences d'altitude entre les nuages de TPat8-B et de LITE.
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FIG. 2.10 :Distributions de différence entre les altitudes deages hauts de TOVS Path-B
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D’aprés le tableau 2.4a, les situations a un naagee altitude TOVS Path-B au dessus de

celle de LITE sont en général moins couvertes, al@&x nuages a une faible émissivité

infrarouge et a une hétérogénéité légerement phporitante que dans les autres cas. Ces
événements correspondent tres probablement a dies gouvertes par des nuages hauts
ainsi que quelques nuages bas et de ciel clda,teice de LITE passe essentiellement sur les
régions des nuages bas.

Seulement 12% des observations avec un nuage @6 Path-B et une couche nuageuse
LITE ont une altitude TOVS Path-B en dessous die @i LITE. Les moyennes du tableau
2.4a nous indiquent que dans ces cas le nuage &3 Bptiquement tres fin, a la limite de la
sensibilité de l'instrument TOVS et dans ce cas BQltecte plutdt le nuage en dessous qui
est cette fois-ci toujours un nuage haut.

2.2.2.1 Cas de plusieurs couches nuageuses déetectées par LITE

La figure 2.10c montre la distribution de la diféce entre les altitudes des nuages hauts
TOVS Path-B et celles de milieu des nuages LITEsdbn cas de plusieurs couches
nuageuses. 48% des observations sont en accor® (emlpres) avec le milieu du nuage
LITE, et dans 34% des cas l'altitude du nuage T@¥%tSen dessous de l'altitude du milieu de
nuage le plus haut de LITE.

Afin de comprendre les différences observées detraltitudes des nuages de TOVS Path-B
et de LITE, nous avons de nouveau reporté surblleda 2.4b les moyennes de différents
parametres atmosphériques dans les trois intesva@dla@lifféerence d'altitudes.

Les observations a un nuage LITE au dessus dedm[lDVS Path-B contiennent des nuages

a une faible épaisseur optique visible, comme tkmeas des nuages bas. Par contre, comme
il s'agit déja des nuages hauts TOVS, la différease moins grande. Les nuages a une

altitude TOVS Path-B au dessus de celle de LITE sonmoyenne des nuages avec une

faible émissivité effective et une couverture ghible que les autres observations.

Les observations avec un accord d'altitude (a i déntre LITE et TOVS Path-B sont en
moyenne des nuages avec une émissivité infrardugeeedpaisseur optique plus importantes
gue les autres observations. En comparant les megetles émissivités infrarouges dans le
cas d’'une seule couche LITE et dans le cas deepitssicouches, nous remarquons qu'en
moyenne les émissivités effectives TOVS Path-B gda$ importantes dans le cas d'une
seule couche LITE. Pour 'ensemble des observatoes des nuages hauts de TOVS Path-B
et ou il existe un bon accord entre les altitudeg @VS Path-B et de LITEA%| < 1.5 km)
nous trouvons qu’en moyenne la différence enttétlide du nuage de TOVS et l'altitude du
milieu du nuage de LITE est de -40 m dans le casalseule couche et elle est de 280 m dans
le cas de plusieurs couches LITE. Ce qui signiiie glans le cas de plusieurs couches,
l'altitude du nuage déterminée a partir de l'invens3l est approximativement a 280 m en
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dessous du milieu du nuage. Cette sous-estimat@idialtitude est Iégérement plus faible que
les biais obtenus lors des études de Baum et#4{1

a)

Az <-1.5km Nz| < 1.5 km Az > 1.5km
6T11um (K) 7.56 + 4.41 6.99 + 4.94 8.78 + 6.83
couverture (%) 100 £ 0.00 99.89 88 £0.19
emissivité 0.84 +0.17 0.87 Q). 0.51 +2.30
épaisseur physique (km) 4.6 £2.33 4.76 £ 1.86 2.74 +291
Tyis 0.11+0.24 0.28 + 0.46 0.76 £1.04
ovite (nb de photons) 253.00 + 317.0C 442.33340 | 483.40 + 306.40
Zmax— Znmilieu (Km) 0.87 +£0.80 0.80 +1.07 -0.08 +1.62
b)

Az <-1.5km Nz| < 1.5 km Az > 1.5 km
6T11.m (K) 8.14 +4.73 8.25 + 4.51 8.06 + 5.83
couverture (%) 96 +12 94 + 15 87 21
emissivité 0.55+0.22 0.59 + 0.26 0.34 +£0.22
épaisseur physique (km) 1.00 +1.22 3.28+1.88 1.97 +1.54
Tyis 0.35 +0.57 0.68 + 0.95 0.46 + 0.87
ovite (nb de photons) 355.80 + 376.1 413.50 +395] 436.9 +363.6
Zmax— Znmilieu (Km) 0.16 + 0.39 0.27 +0.80 0.17 +0.55

TAB. 2.4 : Moyennes de différents parametres pour des obsemsativec un nuage haut
TOVS Path-B et: a) une couche LITE, b) plusiewschbes LITE, séparément dans trois
intervalles d’accord entre TOVS et LITE : difféerertaltitude a moins de -1.5 km, entre -1.5
km et 1.5 km et a plus de 1.5 km.
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2.3 Distributions zonales

Pour une comparaison des altitudes de nuages d@remtes régions, nous présentons sur la
figure 2.11 les distributions des altitudes de ®$agOVS Path-B et des altitudes de nuages
LITE, séparément pour les moyennes latitudes rlesdfropiques et les moyennes latitudes
sud. Pour LITE, l'altitude du milieu du nuage leiplhaut et celui en dessous, dans le cas de
plusieurs couches nuageuses, sont reportées iguda 2.11. TOVS Path-B ne détecte dans
tous les cas qu'un nuage (le plus haut dans latdirdie sensibilité). En général, les
distributions de TOVS et de LITE sont semblablegjsmes distributions de la plus haute
couche nuageuse de LITE s’étendent en généralvelissles altitudes plus grandes. De la
figure 2.11 nous conclurons le suivant:

» Les distributions des altitudes de nuages ont descteristiques différentes dans les
trois bandes de latitude : dans les tropiques leg@s d’altitudes moyennes sont tres
rares, et les distributions se caractérisent pauptes trés importants vers des altitudes
de 1.5 et 14.5 km pour les nuages de LITE et vessadtitudes de 2 et 12 km pour les
nuages de TOVS. Les distributions des moyennetudas nord montrent une
répartition plus homogéene dans la troposphére dgsdégers maxima autour de 1.5
et 10.5 km pour LITE et autour de 1.5 et 9.5 kmrpbQVS. Les distributions des
moyennes latitudes sud indiquent une absence deEgesithauts avec des pics tres
importants autour de 0.5 km pour LITE et TOVS. dgenier fait peut certainement
s’expliquer par 'absence de terres.

* Les distributions de milieu des deuxiemes couclésatées par LITE montrent des
pics autour de 1.5 km.

2.4 Conclusion

L’altitude des nuages de la base climatique TOVB-Baa été évaluée en utilisant les profils
de rétro-diffusion a 532 nm, quasi-simultanés, m&syar le lidar spatial LITE. L'altitude
des nuages déterminée a partir de TOVS correspongéeéral a l'altitude du milieu du
nuage. 53% des nuages bas de TOVS Path-B sonterdda 1 km pres) avec l'altitude du
milieu de la premiere couche nuageuse détectéelpar 22.5% des nuages bas TOVS Path-
B coincident avec la présence d’'un nuage haufitreson détecté par TOVS, au dessus d’un
nuage bas. Pour ces situations, en comparantddtide TOVS Path-B avec le milieu de la
deuxieme couche détectée par LITE, l'accord ergeedeux altitudes passe a 64%. Les
nuages hauts sont souvent organisés dans des sgstéutticouches (environ 75%) et ils ont
une extension verticale plus importante comparé&enaages bas (en moyenne 2.8 km et 1.4
km respectivement). 49% des nuages hauts de TOWBSBPsont en accord (a 1.5 km pres)
avec l'altitude du nuage LITE. Les observationsrdesquelles les deux altitudes ne sont pas
en accord sont en moyenne des situations plusdgétées avec une couverture nuageuse plus
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faible et des nuages optiquement plus fins comparésituations avec un accord entre les
altitudes.
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FIG. 2.11:Distributions zonales des altitudes des nuages@¥3 Path-B et des altitudes de
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couches détectées par LITE.
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Chapitre 3

Corrélation entre les propriétés microphysiques
des cirrus et I'état de I'atmosphére

Les propriétés radiatives des cirrus sont fortemeohditionnées par leur structure
microphysique, c’est a dire par leur contenu esayiinsi que par les distributions de taille et
de formes des cristaux de glace qui les compoéeieur tour, ces propriétés microphysiques
dépendent des processus physiques de formatianudggs. Cette dépendance est due au fait
gue I'évolution temporelle de ces propriétés et tente apres leur formation. Les échelles
spatio-temporelles misent en jeu par ces procgdsysques balayent un large spectre. Or, la
résolution spatiale et temporelle des modéles elation générale (MCG) est réduite et ne
permet pas de tenir compte d’une telle variabil@t&st pourquoi il est nécessaire d’établir
des paramétrisations permettant la représentatsnpdopriétés microphysiques des cirrus
dans ces modéles. La conception et le développeteers paramétrisations nécessitent une
bonne compréhension des liens entre la compositi@mrophysique des cirrus et leurs
processus de formation. Dans cet objectif, plusieampagnes de mesures ont été conduites.
Nous pouvons citer parmi d’autres les campagne& FRrst ISCCP Regional Experiment,
par ex. Heymsfield et al., 1990 ; Arnott et al. 949 Heymsfield et Miloshevich 1995),
EUCREX (European Cloud and Radiation Experiment,ggaRaschke et al ., 1989), CEPEX
(Central Equatorial Pacific Experiment, par ex. hsfield et McFarquhar, 1996). La figure
3.1 récapitule la répartition géographique de lgonté des expériences ou des mesures des
propriétés microphysiques des cirrus ont été eféext. Comme il apparait de cette figure, ces
campagnes de mesures sont restreintes a des zBogRghiques limitées. Elles sont aussi
restreintes a des périodes limitées (souvent gaslgpurs pendant une saison). L'utilisation
des mesures satellitales offre la possibilité desddfication du degré de cohérence des
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corrélations identifiées lors de ces campagne#tun-seci a une échelle globale et pour de
longues périodes.

Ce chapitre est dédié a I'étude des corrélatiotre éms propriétés microphysiques des cirrus
et les propriétés dynamique et thermodynamique’atendsphére sous-jacente. Avant de
passer a cette étude, nous commencgons par uneibi®akriction aux processus de formation
des cirrus.

[ I L L] L .
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I L R .
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FIG. 3.1: Distribution géographique d’'un ensemble de campagmesitu incluant des
mesures des propriétés microphysiques des cirsosir¢e: Heymsfield et McFarquhar, 2002)

La formation d'un cirrus nécessite une sursatunatie I'air en glace ou en eau. Cette
sursaturation doit en général dépasser les 1000exXeaple, la glaciation homogéne (c’est a
dire sans intervention de particules étrangéeres) gtmittes d’eau, qui est la source de
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formation de cirrus a basse température (T< -4Q °@3cessite une sursaturation en glace
dépassant les 140% (Koop et al., 2000).

Lorsque la sursaturation de l'air est atteinte,ptecessus de nucléation, c’est a dire la
formation des cristaux de glace, peut se déclendNeus distinguons deux différents
processus de nucléation: la nucléation homogeélzereicléation hétérogene. Dans le premier
cas, la formation des cristaux se fait sans intd@ror de particules étrangéeres, cette formation
se fait soit directement du passage de la vapeauch |'état solide, dans ce cas nous parlons
du processus de déposition, ou bien de la conggldis gouttes d’eau en cristaux de glace,
dans ce cas il s’agit du processus de glaciati@msDa nucléation hétérogene des aérosols
atmosphériques interviennent dans le processurdfion. Ces aérosols servent comme
noyaux glacogénes sur lesquels la vapeur ou lettegod’eau se déposent. lls peuvent
€galement provoquer la glaciation de gouttes dsafondue par contact ou par immersion a
l'intérieur de ces gouttes. Apres la formation destaux de glace, leur taille peut subir soit
une croissance par les processus d'agrégation etltison soit subir une décroissance par
les processus de sédimentation et de fragment&imur. une description plus détaillée de ces
mécanismes de formation on peut se référer parmremax travaux de Young (1993).

Les cirrus se créent a l'issue d’une instabilit@rinique ou dynamique a petite échelle ou par
des mouvements de masse d’air a grande échelleolisesvations ont permis d’associer la
présence de cirrus aux trois systemes synoptiquiesrgs : la convection, les systéemes
frontaux et les courants jets (par ex. Liou, 19882).

Les processus de convection intense conduiseneeelappement de nuages d’'une grande
extension verticale. Lorsque le sommet du nuageinatia tropopause, sa progression
verticale est arrétée laissant la place a un dppeloent de I'extension horizontale donnant la
forme d’'une enclume au nuage. Cette partie supéridu nuage persiste méme aprés la
dissipation par précipitation de la partie inféreu

Les cirrus formés dans les systemes frontaux soréslultat de I'ascension lente d’'une masse
d’air chaud au dessus d’'une masse d’air froid.

Les zones d'intrusion d'air stratosphérigue dans Haute troposphére se situent

préférentiellement aux moyennes latitudes, a latigce entre les masses d’air polaires et les
masses d’air chaudes subtropicales. Les mécandgmsanges majeurs sont les foliations de
tropopause dues a une accélération du couranDgts ce cas, la haute troposphere est
asséchée au bord cyclonique et des cirrus se fomtaes la partie anticyclonique du courant

jet (par ex. : Holton et al., 1995; Mace et al939 Sauvage, 2000).
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3.1 Corrélations entre épaisseur en glace, diametre efféct
des cristaux et température

Différentes analyses de mesures collectées duesntaimpagnes de mesures ont identifié une
corrélation entre la taille des cristaux de glaese drrus et la température a l'intérieur de ces
nuages : la taille des cristaux augmente aveaipdeature. A partir de ces mesures plusieurs
paramétrisations des propriétés microphysiques citess en fonction de la température
ambiante ont été élaborées. Par exemple, HeymsfidRiatt (1984) ont utilisé des mesures
relevées dans des cirrus des moyennes latitudesdéselopper une paramétrisation de la
taille effective des particules de glace en fonctile la température dans ces nuages. Cette
paramétrisation est utilisée (aprés quelgues noadifins pour prendre en compte les cristaux
dont la taille est inférieure & 20m) dans le Modele de Circulation Générale SKYHI du
Laboratoire de la Dynamique des Fluides Géophysi@G&DL) de Princeton (Donner et al.,
1997). Mitchell et al. (1996) ont analysé un certambre de spectres de taille et ils ont ainsi
développé une paramétrisation dgeld fonction de la température, cette paramétrisasi
utilisée dans le modele de climat du centre brigue MetOffice. Plus récemment, Boudala
et al. (2002) ont analysé les mesures obtenueslérpiatre projets conduits dans les hautes
latitudes (supérieures a 45 °N) pour développerparamétrisation du diametre effectif des
particules de glace des cirrus de ces régions metibm de la température. Il faut noter ici,
gue la température a été mesurée a différentsuivdliintérieur de ces nuages, et ainsi une
corrélation positive entre et T peut étre également interprétée comme unélation entre

D¢ et la position verticale a l'intérieur du nuages cristaux plus petits se trouvent souvent
en hauts du nuage tandis que vers la base du tegmgegstaux sont en général plus grands a
cause des processus d’agrégation (Heymsfield eiritag 2000).

La figure 3.2 montre le comportement du rayon éffetes cristaux de glace des cirrus en
fonction de la température. Les données reportéeseite figure sont issues de différentes
campagnes in-situ. Comme nous pouvons le consiatexjste une grande dispersion des
valeurs de ce rayon, et son comportement en foncié@la température peut étre différent
suivant les campagnes. Certaines de ces différesmasprobablement liées aux différentes
procédures d’étalonnage des instruments util@&sde ces campagnes (Gayet et al., 1993).
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Fig. 3.2 :Comportement du rayon effectif des cristaux deegldes cirrus en fonction de la
température a partir de mesures collectées durant@mpagnes in-situ. (Source : A. Macke)

Par la suite, nous étudions les corrélations diffpaisseur en glace, le diametre effectif des
cristaux de glace et la température des cirrus: Egtte étude nous avons utilisé les propriétés
des cirrus semi-transparents a grande étenduealspdé la base climatiqgue TOVS Path-B.
Un ensemble de 3.159.016 observations couvrantédgsns entre 60°N a 60°S a été utilisé
dans cette analyse. En conséquence, les erretisticpi@s sont trop faibles pour étre visible
sur les figures suivantes.

La courbe noire sur la figure 3.3a représente isgear en glace (IWP) des cirrus semi-
transparents en fonction de leur température, pantervalles de température entre 200 K et
270 K. Cette figure montre une légére augmentatiohVP avec la température du nuage. En
effet, il passe en moyenne de 207gén35 gnif pour des températures entre 205 K et 265 K.
Un comportement semblable a été également relesélés analyses des mesures collectées
lors de différentes campagnes (par ex. : HeymséeRlatt, 1984; Mace et al., 2001; Korolev
et al., 2003). Nous constatons, toujours a paetiladigure 3.3a, que la croissance de IWP en
fonction de la température du nuage se fait avethangement de pente a partir de 235 K : la
croissance devient moins rapide lorsque la temp&ratu nuage augmente. Ce phénomene
peut étre da :

» aux différences des processus de formation detuwx de glace des cirrus entre
hautes et basses températures : a basse tempgtatprobabilité de la nucléation
homogene augmente (par ex. : Khain et al., 2000)efet, le taux de la nucléation
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homogéne passe de®6m* s & une température de 243 K pour atteindre uneivale
de 16° cm® s* & une température de 233 K (Pruppacher, 1995).

e ou au fait que lorsque la température augmdatprobabilité de la coexistence des
gouttes d’eau avec des cristaux de glace devieporiante. En effet, une étude de
Korolev et al. (2003) sur des nuages en phase r(adst-a-dire avec un meélange de
gouttes d'eau et de cristaux de glace) des systéimggaux a montré que
'augmentation du contenu en glace en fonctionadeimpérature devient plus faible
lorsque la concentration en gouttes d’eau augmente.

La courbe noire sur la figure 3.3b représente lesyyemnes de Ddans 7 intervalles de
température variant entre 200 et 270 K. Commepbegit de cette figure, le comportement
de D. en fonction de la température n'est pas monotBoar des températures inférieures a
235 K, D ne dépend pas de la température. Au dela deteetérature nous constatons une
modeste croissance de en fonction de ce parameétre : en moyenngyddse de 50m a 65
um entre 235 K et 265 K. Différentes campagnes deunes ont relevé I'existence des
gouttelettes d’eau dans des cirrus méme a des tatapgs de 233 K (par ex. : Cober et al.,
2001 ; Korolev et al., 2003). Or, des études mepéefadel et al. (2003) et Yang (2003) sur
la sensibilité de la restitution de la taille destaux de glace a une éventuelle présence des
gouttes d’eau dans les cirrus ont montré que peétgence conduit a une surestimation de D
Ainsi, pour des cirrus avec des températures seyres a 235 K il est difficile de conclure, a
partir des données dont nous disposons, si 'autatien de Q@ en fonction de la température
est bien un effet réel ou un effet résiduel liGadstitution de B Néanmoins, Donavan et
Van Lammeren (2002) ainsi que Korolev et al. (208&)montré que pour les cirrus avec des
forts IWP et avec des températures supérieured & 2B, augmente avec la température.

Pour une analyse plus détaillée, nous avons égateemorté sur la figure 3.3a I'épaisseur en
glace en fonction de la température pour quatexvatles de diametre effectif des cristaux :
25 —40 pm, 40 = 55 um, 55— 70 pm et 70 — 90 pegrmBme, nous avons étudié sur la figure
3.3b les variations de la taille des cristaux geglen fonction de la température en séparant
les cirrus suivant leur IWP pour trois intervalle® — 15 grif, 15 - 30 gnf et 30 — 45 g,
Comme le montrent ces figures, les moyennes dudevPpeu dépendantes dg D

La variabilité de R entre les différents intervalles de IWP est bi@us pmportante que sa
variation avec la température du cirrus. Pour lgsis avec une faible épaisseur en glace, la
croissance de Den fonction de la température pour les températétevées n'est plus
visible. Ceci pourrait indiquer une proportion didaquide moins importante pour ce type de
cirrus.

Ces premiéres analyses montrent, qu’'aucune coarélahtre la taille des cristaux de glace
des cirrus et leur température ne peut étre étahliee échelle globale. Par contre, I'épaisseur
en glace est en général plus faible pour des gulussfroids.
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FIG. 3.3 : Moyennes globales (60°N-60°S) de I'épaisseur eseg(IWP) (gauche) et du
diamétre effectif (P (droite) des cirrus semi-transparents en fonctitnla température du
nuage. Les moyennes de IWP sont calculées darterdalies de R et les moyennes de.D
sont calculées dans 3 intervalles de IWP. Les mm@sans cette distinction sont également
reportées (traits pleins) .

Comme les différentes campagnes de mesures satditaies différentes régions et saisons,

nous étudions le comportement de I'épaisseur eegket du diamétre effectif des cristaux de

glace des cirrus en fonction de leur températéear®ment pour les tropigues, les moyennes
latitudes en été et les moyennes latitudes en .hi@es relations sont montrées sur la

figure 3.4, pour les quatre précédents intervallied), et les trois précédents intervalles de

IWP, respectivement.

En ce qui concerne le comportement de IWP, nousancumons que dans les moyennes
latitudes, indépendamment de la saison et deld® IWP augmente en fonction de la
température alors que dans les régions tropicalesdissance de IWP en fonction dgs T
apparait pour des.§ inférieures a 235 K et que cette croissance estmononcée pour des
nuages avec des faibles. Pour le comportement de,ous constatons que pour les deux
régions et pour les deux saisons, les moyennes garametre dépendent plus de I'épaisseur
en glace des cirrus que de leurs températures.
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FIG. 3.4 : Variations régionales (tropiques et moyennes ldtf) et saisonnieres (été et
hiver) des moyennes de IWP (gauche) et de (Droite) des cirrus semi-transparents en
fonction de la température du nuage. Les symboidem que dans la Iégende de FIG. 3.3.



63

3.1.1 Distinction entre cirrus optiqguement fins eplus épais

Dans ce qui suit, nous avons séparé I'ensembleloervations des cirrus semi-transparents
a grande étendue spatiale de la base TOVS PathdBencatégories : les cirrus relativement
fins (0.30 <g(1lum) < 0.55) et les cirrus avec une émissivité eiffectrelativement
importante (0.55 €(11um) < 0.80). Les figures 3.5 et 3.6 montrent IW®gen fonction de

la température pour ces deux catégories de csamrément dans les moyennes latitudes et

les tropiques.
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FIG. 3.5 :Variations régionales des moyennes de IWP et ddeb cirrus relativement fins
(0.3<€11,m<0.55) en fonction de la température du nuage.

S’agissant du comportement de IWP, nous constafoedes cirrus fins et relativement épais
des moyennes latitudes et les cirrus fins desgugs montrent une dispersion d’environ 15
gm? suivant les valeurs decDPour les cirrus relativement épais au dessugrdpsjues la
dispersion ne dépasse pas 5°ginsi les variations de IWP en fonction de la pémature du
nuage sont difficiles a interpréter d’'une maniélebgle, ce qui prouve qu’il existe bien
d’autres parametres influencant les valeurs de IWP.
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FIG. 3.6 Variations régionales des IWP et De pour les wirrelativement épais
(0.55<€11,m<0.85) en fonction de la température du nuage.

Dans les moyennes latitudes, @es cirrus fins varie d’environ 40m, suivant le IWP. Alors
gue les variations sans séparation entre les gperiages et sur tout le globe n’étaient que
de 20 um. Les cirrus relativement épais des régions tedpgc montrent une tres faible
variation de @ en fonction du IWP et deyj, avec une moyenne d’environ p.
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3.1.2 Corrélation entre diametre effectif des crigtux et épaisseur
en glace

Plusieurs analyses des mesures in-situ ont moeixistence d’'une corrélation entre, Bt
IWP avec IQ croissant en méme temps que IWP (par ex. : Hegidsfl977; Heymsfield et
Platt, 1984; Korolev et al., 2001). Sur la figuré Bous avons montré le comportement de D
en fonction de IWP pour 4 valeurs de I'émissivitélaum. Ces résultats ont été obtenus a
partir des simulations par le modeéle de transfadiatif Streamer (chapitre 1). A partir de
cette figure nous constatons que la méme émissivitduage peut étre obtenue soit avec un
faible Ds et un faible IWP ou bien un grand Bt un grand IWP. Cependant nous constatons
gue pour un méme intervalle de IBs valeurs possibles de IWP sont plus limitées da cas
d’une faible émissivité que dans le cas d’une geagdissivité.

Afin d’étudier les corrélations entre.®t IWP, nous avons reporté sur la figure 3.8 des
distributions d’occurrence a deux dimensions :rearvalles de Det de IWP. Le code des
niveaux de gris indique la fréquence d'occurreneecldaque couple @IWP). Nous avons
séparé les régions tropicales des moyennes latitagesi que les nuages fins des nuages
épais.

A patrtir de la figure 3.8 nous constatons que lapartement de Den fonction du IWP varie
suivant les régions. Dans les moyennes latitudegrdt avec le IWP. Cette croissance est
plus importante pour les cirrus fins que pour liesus relativement épais. Une croissance de
De en fonction du IWP a été également observée paol&oet al. (2001) en analysant les
observations effectuées dans des cirrus continent@tiguement fins durant les saisons
froides (octobre a mars).

Dans les régions tropicales, la corrélation enty® let Q change de sens entre les cirrus fins
et les cirrus plus épais: pour les premiers, laétation entre les deux paramétres est
relativement faible, mais {rontinu & augmenter en méme temps que le IWFcdpdire nous
constatons que pour les cirrus plus épais, leabDgmente lorsque IWP diminue. Ces
différences de comportement sont probablement preées par les différences entre les
processus générant ces deux types de cirrus. B'apré étude de Stith et al. (2002), les
cristaux de glace des cirrus épais ont une talltivement faible avec un fort IWP quand ils
sont a proximité du centre convectif (région avee forte ascendance). Alors les régions
éloignées de ce centre contiennent des cristaglade de taille plus importante avec un IWP
plus faible.
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Les analyses présentées précédemment nous ongéngoietiia taille effective des cristaux de
glace des cirrus ainsi que leur épaisseur en glaceloin d’'étre caractérisées par une simple
relation avec la température des nuages. Ce quivprqu’il existe bien d’autres paramétres
qui conditionnent les valeurs de ces propriétégeauses. Plusieurs études ont montré que les
propriétés des cirrus sont affectées par les donditmétéorologiques a grande échelle dans
lesquelles ces nuages se forment et se dévelogpanex. : Starr et Cox, 1985a, 1985b;
Sassen et al., 1995). Dans la suite nous met&snprbpriétés microphysiques des cirrus en
relation avec I'état dynamique et thermodynamigai€atmosphére sous-jacente.

3.2 Propriétés atmosphériques liées aux cirrus

3.2.1 Champs d’humidité et de vents a partir des rénalyses
ERA-40

Les parametres décrivant I'état de I'atmosphérbsés dans cette étude proviennent des
réanalyses ERA-40 du Centre Européen de Prévisiétédvblogique a Moyen Terme
(CEPMMT ou ECMWE).

Dans son projet de réanalyse, lTECMWF a utilisé ugrande archive de données
météorologiques recueillies a partir des obsermatide surface, des radiosondages, des
données bateaux, des données avions ainsi quebdesvations satellites. L'ensemble des
observations disponibles est échantillonné dariernfgs et I'espace. Ainsi pour reconstituer
l'état de Il'atmosphére dans son ensemble la teaknig’assimilation variationelle
tridimensionnelle est utilisée dans les réanalysR#-40. Le principe de cette technique
consiste en la minimisation de la distance entre ébauche (calculée par un modéle de
prévision météorologique) et les mesures disposillle modele de prévision utilisé est le
IFS (Integrated Forcasts System) développé commiant par 'TECMWF et Météo-France.
Pour une description détaillée du systéme d’analydisé dans les réanalyses ERA-40 on
peut se référer par exemple a (Andersson et &8;XQourtier et al., 1998).

Les données ERA-40 sont disponibles a une fréqudecé heures par jour et avec une
résolution spatiale de 1.25° latitude x 1.25° Itigdge. Dans le cadre de notre étude, nous nous
sommes intéressés a la période de 1987 a 1991ntDcette période, les observations de
TOVS, SSM/I (Special Sensor Microwave /Imager) iaigge les vents (Cloud Motion
Winds) issus des observations Meteosat (Schmetiz, d¢1993) sont assimilées dans ERA-40.
Le contenu total en vapeur d’eau ainsi que la seetu vent a la surface sont assimilés en
utilisant un modéle variationel d’'une dimension lgsrobservations de SSM/I.

Les champs d’humidité d’ERA-40 dépendent a la figis paramétrisations physiques utilisées
dans le modeéle ainsi que de la dynamique a gracddellé et notamment du vent vertical.
Pour une évaluation de ce contenu en vapeur dieaus I'avons comparé a celui de TOVS
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Path-B. Ce dernier a été évalué en utilisant desrehtions in-situ (Chaboureau et al., 1998)
et des observations a partir de SSM/I et de Mete(iSscoffier et al.,, 2001). Pour des
situations atmosphériques nuageuses, la restitdtiorzontenu en vapeur d’eau par 3l ne peut
avoir lieu que dans le cas des nuages optiquermentRour cette raison, notre comparaison
porte sur des observations avec des cirrus d’'mmesévité effective inférieure a 0.6.

Cette comparaison a montré, qu’en général il existbon accord entre les deux contenus en
vapeur d'eau, avec une légere tendance de suréstinge 'humidité restituée a partir de
TOVS. En moyenne, la différence entre le contenuagreur d’eau de TOVS Path-B et celui
de ERA-40 est de 0.78 cm (RMS :1.23 cm) a I'écheligglobe, de 0.97 cm (RMS :1.18 cm)
dans les tropiques et de 0.31 cm (RMS :1.07 cm$ tenmoyennes latitudes.

Des études d’évaluation de la circulation atmodphér dans les régions tropicales ont
montré que l'incertitude sur lintensité du ventridional est inférieure a 5 m/s (Uppala,
2002) et que lincertitude sur le vent vertical dst 0.02 Pa/s aux alentours de 300 hPa
(Beljaars, 2003).

3.2.2 Collocation des propriétés des cirrus (TOVS &h-B) et de
leurs propriétés atmosphériques (ERA-40)

Afin d’étudier les corrélations entre les proprgténicrophysiques des cirrus semi-
transparents a grande étendue spatiale et I'étatnaiggue et 'humidité de 'atmosphére sous-
jacente, nous avons combiné les données TOVS Patbfiienant des cirrus semi-
transparents avec les données issues des ré-andiRa-40 les plus proches spatio-
temporellement. Les données utilisées dans cettieéouvrent une période de quatre étés
(1987 a 1990) et quatre hivers (1988 a 1991) &trsiient sur les régions de 60 °N a 60 °S.

L'état dynamique de I'atmosphére est caractérigélgm composantes horizontale (u,v) et
verticale (w) du vent. ERA-40 fournit les valeurs cks paramétres aux niveaux de pression
suivants : 400, 300, 250, 200, 150 et 100 hPa.|®auite, nous allons nommer vent
horizontal uv la somme des composantes Sud-Nordt(@uest-Est (u) : uw&u® + /). Pour
notre étude de corrélation nous avons utilisé leskews des composantes du vent
correspondant au niveau vertical de ERA-40 se rditea dessous du niveau du nuage de
TOVS Path-B. L’état d’humidité de I'air est caratdé par le contenu intégré en vapeur d’eau
sur la colonne atmosphérique. En moyenne, 75% dedaur d’eau atmosphérique se trouve
a des niveaux inférieurs a 700 hPa et seulement&5¥és niveaux entre 500 et 300 hPa.
Cependant, les moyennes zonales de [I'humidité gindojue montrent le méme
comportement en haut et en bas de 'atmospheéi/arsine diminution de ce paramétre en
allant des régions tropicales vers les régionsiggsla
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3.2.3 Variations régionales et saisonnieres des mEtes
atmosphériques sous-jacentes

Suivant les régions et les saisons, les cirrus g@mérés par différents processus dynamiques.
Dans les moyennes latitudes, a méso-échelle, kegscsont généralement associés aux
circulations frontales. A échelle synoptique, ilmtsassociés a des ondes baroclines et a des
courants jets (par ex.: Starr et Wylie, 1990 ; ®&ast al., 1995). En été, la convection
continentale peut également constituer une sowderdhation de cirrus.

Dans les tropiques, les cirrus sont souvent assaciies processus de convection. Cependant,
des cirrus fins observés dans ces régions peuegnas étre issus de ces activités convectives
mais plutbt générés par des processus dynamiqopsep a la haute troposphére (par ex. :
Starr et Cox, 1985).

Par la suite, nous nous sommes intéressés auxetiffes régionales et saisonniéres de I'état
de I'atmosphere contenant des cirrus semi-transtgr8ur le tableau 3.1 nous avons dressé
les moyennes du contenu total en vapeur d’eau guesidu vent horizontal des situations
atmosphériques avec une présence d’'un cirrus sansgarent. Pour le vent vertical, nous
avons reporté les fréquences des situations atréogpks avec une forte ascendance (w <-
0.2 Pa/s ce qui est équivalent-®&cm/s), des situations avec une forte descendance0.2
Pa/s) ainsi que les fréquences des situations @vdaible vent vertical (lw| < 0.05 Pa/s ou
~1.25 cm/s). Nous avons distingué trois régions yeanaes latitudes nord, tropiques et
moyennes latitudes sud. Dans les moyennes latitndas avons séparé les observations
pendant I'été de celles pendant I'hiver.

Le tableau 3.1 nous indique qu’a meéso-échellevents horizontaux en présence des cirrus
semi-transparents sont en moyenne plus faibles @gngopiques que dans les moyennes
latitudes. Dans les moyennes latitudes nord, cessv&ont plus forts pendant I'hiver que
pendant I'été. En revanche, l'intensité de cess/eat présente pas de changement sensible
par rapport a la saison dans les moyennes latigutks

Aux échelles spatiales que nous traitons, nousngmas que dans les tropiques, la présence
des cirrus semi-transparents est plus fréquemmesbngagnée par des situations
atmosphériques avec des faibles vents verticaux.effgt, sur un ensemble de 577238
observations, 44% des cirrus sont entourés d'unesgihere de faible vent vertical. Par
contre, la fréquence des situations dynamiques degdortes ascendances a méso-échelle ne
représente que 0.1%. Dans les moyennes latituddsédquence des fortes ascendances est
plus importante pendant I'hiver que pendant I'éagi est probablement lié aux tempétes.

L’analyse des moyennes régionales et saisonnidess parameétres dynamiques et de
’humidité de I'atmospheéere en présence des cirims € < 0.55) et des cirrus relativement
épais ¢ > 0.55) a montré que les moyennes des vents mbaizw ainsi que de 'humidité sont
assez similaires en présence de ces deux typesagdes Par contre, il existe des différences
concernant le vent vertical. Sur le tableau 3.2snawons dressé les fréquences des fortes
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ascendances en présence des cirrus fins et das épais, dans les tropiques et moyennes
latitudes, en été et en hiver. Comme le montrestfiéquences de ce tableau, dans les
moyennes latitudes, les fortes ascendances sanffn@iguentes en présence des cirrus épais
gu’en présence des cirrus fins. Dans les tropigessactivités convectives avec des fortes

ascendances se produisent a des échelles spaiateplus faibles comparées aux échelles

gue nous traitons ce qui explique la faible diffide entre les fréquences reportées sur le
tableau 3.2.

Vapeur d'eau (cm) Vent horizonta Fréquences des observations avec
(m/s)

mean RMS ascendance pas de vent desneada
mean  RMS
moy. lat. nord été 3.0 1.2 194 111 9% 38% 3%
moy. lat. hiver 15 0.8 31.6 15.1 13% 29% 7%
Tropiques 5.0 0.9 9.7 6.3 7% 44% 0.1%
moy. lat. sud été 2.3 1.0 283 129 6% 42% 2%
moy. lat. sud hiver 1.4 0.7 314 14.1 9% 34% 4%

TAB. 3.1: Moyennes régionales et saisonniéres des proprigtémsphériques avec une
présence d’un cirrus semi-transparents.

Fréquence des fortes ascendances

£<0.55 £>0.55

moy. lat. nord été 2% 7%

moy. lat. nord hiver 2% 11%
tropiques 2% 5%
moy. lat. sud été 1% 5%
moy. lat. sud hiver 2% 7%

TAB. 3.2 :Fréquences des fortes ascendances ( w < -0.2 hiP@yésence des cirrus finsg (
< 0.55) et des cirrus épais & 0.55), dans les tropiques et moyennes latitudasété et en
hiver.
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3.3 Correlations entre épaisseur en glace, diametre efféct
des cristaux et humidité atmosphérique et vents a grande
échelle

A présent nous allons passer a I'étude des caoésaentre les propriétés microphysiques des
cirrus et I'état de I'atmosphére sous-jacente. Damgremier temps, nous allons analyser
séparément les effets de chacun des parametrespténimues. Ensuite nous allons étudier la
synergie de I'ensemble de ces parametres sur l@wiges microphysiques. Pour cette
analyse, nous n‘avons pris en compte que les cltsamg dont les cirrus sont a une
température inférieure a 233 K. Ce choix, commesnkavons signalé auparavant, nous
permettra d’éliminer les nuages avec une probéhili coexistence des gouttes d’eau et des
cristaux de glace.

Sur la figure 3.9 nous montrons les moyennes,ca¢ke du globe, de IWP et de Bes cirrus
semi-transparents en fonction a) de l'intensitévdat horizontal, b) de l'intensité du vent
vertical et ¢) du contenu total en vapeur d’eals &eeurs statistiques sont négligeables c’est
pourquoi elles n'apparaissent pas sur cette figooanme le montre la figure 3.9, la variable
qgui semble avoir 'impact le plus important sur \edeurs de IWP et de st 'humidité de
'atmosphére. En effet, dans une atmosphére d’utieco en vapeur d’eau de 0.5 cm les
cirrus ont en moyenne un IWP de 20 §/et un Q de 35um. Ces moyennes passent
respectivement & 34 gfnet & 58um pour une atmosphére d’un contenu en vapeur dieau
5.5 cm. Concernant le vent horizontal, nous ren@rgugue les moyennes de IWP et de D
diminuent lorsque l'intensité du vent augmente. é&defant, un certain niveau de saturation est
atteint : a partir d'un vent horizontal de 30 mple IWP et de 40 m/s pour.Des deux
propriétés ne sont plus sensibles a l'intensit&eht. Pour le vent vertical, nous remarquons
gue les Rles plus grands sont en moyenne associés a dssfaents verticaux. Le IWP est
plus affecté par les descendances, en effet phisrisité du vent vertical descendant est forte
plus la moyenne de IWP est faible.
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pour 4 situations dynamiques : pas de vent, forit wertical, fort vent horizontal et forts
vents.

Comme les différentes variables ont toutes unaiénite sur les propriétés microphysiques
des cirrus, nous considérons maintenant le comperiede IWP et de Den fonction de
’humidité pour différentes situations dynamiques lhitmosphere. Sur la figure 3.10 nous
avons reporté IWP etddles cirrussemi-transparents, a températures inférieures &K2&3
fonction du contenu total en vapeur d’eau, cedilistinguant quatre situations dynamiques a
mésoéchelle :

* pas de vents ( |w| <0.05 Pa/s et uv < 20 m/s),

« forte ascendance (w < -0.2 Pal/s et uv < 20 m/s),

» forte ascendance et fort vent horizontal (w 2 fa/s et uv > 35 m/s) et
» fort vent horizontal ( |w| < 0.05 Pa/s et uv >35).

A l'échelle du globe, les variations de IWP et de & fonction de I'humidité sont
conditionnées par la situation dynamique de I'agphese. Pour des situations humides, en
moyenne le IWP des cirrus dans une atmosphere ta #@cendance (et faible vents
horizontaux) dépasse d’approximativement 10°gerlWP des cirrus dans une atmosphére a
forts vents horizontaux (et faible vent vertical).
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Comme pour le IWP, le taux d’'augmentation deabec I'humidité depend de la situation
dynamique a méso-échelle. En effet, en présenctaidss vents, le Pdepasse en moyenne
d’environ 10um celui en présence des forts vents (a I'exceptematmospheres trés seches).

Afin d’étudier le comportement régional de IWP et 0. en fonction de I'humidité pour
différentes situations dynamiques, nous avons témur la figure 3.11 les mémes variables
gue celles de la figure 3.10, mais cette fois spant pour les moyennes latitudes et les
tropiques. Nous constatons que le comportemeni\Rere varie pas lorsque nous passons de
I'échelle globale a I'échelle régionale. De méme,cbmportement de [Ddes moyennes
latitudes reste similaire a celui relevé a I'éobell globe. Par contre, dans les tropiques, il
n'existe pas de situations avec des forts ventsiceex et horizontaux, et ce sont ces
situations pour lesquelles le.Bst en moyenne le plus petit.

Afin d’avoir une idée sur la dispérsion des valedes IWP et @ suivant les différentes
situations atmosphériques, nous montrons sur lardig3.12 les distributions de ces
parametres pour différentes situations. Comme raMes vu auparavant, les situations
dynamiques qui distinguent entre un faible et filltP et entre un petit et grand De sont
pas exactement les mémes, nous avons choisi lestigits suivantes: pour le IWP nous
considérons :

 des situations humides avec des fortes ascendaméso-échelle,
* des situations humides avec des forts vents hdeaan
» des situations seches avec des fortes ascenddnces e
 des situations seches avec des forts vents hoaizaont
Pour le @ nous considerons les situations suivantes :
 des situations humides avec des faibles ventsdrignx et verticaux,
» des situations humides avec des forts vents hdemgret verticaux,
» des situations seches avec des faibles vents htairoet verticaux et
» des situations seches avec des faibles ventx mbaiaw et verticaux

Les seuils pour les intensités de vents sont ceemtionnés précedemment. Les situations
séches sont celles avec un contenu total en vapeau inférieur a 2 cm et les situations
humides sont celles avec un contenu supérieur m.4Dans les régions tropicales, nous
remarquons l'absence des cirrus dans des situattdmosphériques seches a fortes
ascendances a méso-échelle. Les distributions dud®¢ cirrus dans des situations humides
avec de fortes ascendances et des situations hairaibx de forts vents horizontaux se
caractérisent par des pics trés distingués dangdgsns tropicales. Cette séparation des pics
n'apparait pas sur les distributions des moyerstésdes. Dans ces régions, les distributions
sont plus séparées suivant I'état d’humidité demiasphere. En général, les distributions de

D¢ sont les plus larges et les plus chevauchées. blmstatons que la dynamique a grande



échelle, plus specialement dans les moyennesdasifua un effet plus important sur les

valeurs de Pque sur les valeurs de IWP.
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FIG. 3.11 :Moyennes régionales (tropiques et moyennes lasjude IWP et de Den
fonction de 'humidité atmosphérique pour 4 sitoas dynamiques : pas de vent, fort vent
vertical, fort vent horizontal et forts vents.
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FIG. 3.12 :Distributions normalisées des fréquences d’occureede IWP (gauche) et de D
(droite) a I'échelle du globe (haut), moyennestlates (milieu) et aux tropiques (bas), pour
différentes situations dynamiques et thermodynagsiqu

3.4 Conclusion

Dans ce chapitre les corrélations, a I'échelle ldbey entre les propriétés microphysiques des

hY

cirrus semi-transparents a grande étendue spatala température des nuages ont été
étudiées.



1

Le IWP des cirrus semi-transparents augmente |gg@reavec la température. En moyenne,
le IWP passe de 20 gmpour des températures autour de 200 K a 35 gour des
températures autour de 270 K. Le comportementdmDonction de la température du nuage
n'est pas monotone. Pour les cirrus froidsg(K 235 K), le @ ne dépend pas de la
température. En général nous avons relevé undattorépositive entre Pet le IWP.

En combinant les données TOVS Path-B et les réseslge 'TECMWF nous avons analyse,
pour une premiére fois a une échelle globale, lapmwtement de Pet de IWP des cirrus
semi-transparents en fonction de la dynamiquéhahiidité de I'atmosphére sous jacente.

L’humidité de I'atmosphere est un facteur importarddulant les valeurs de.[®t le IWP :
Plus I'humidité de I'atmosphere augmente plus ledewrs de ces parametres sont
importantes. Pour des atmosphéres humides, IWRneston 10 gt plus grand dans des
régions avec de fortes ascendances que dans dessrégec de forts vents horizontaux. Le
D. dépend également de la dynamique a grande échiradier des atmosphéres humides le D
des situations avec de faibles vents (horizontakdical) dépasse d’environ 10n celui des
situations avec de forts vents.

Dans les régions tropicales, les distributions \W Ides situations humides avec de fortes
ascendances et des situations humides avec devénitts horizontaux se caractérisent par des
pics bien distingués. Cette séparation n’est pidevdans les moyennes latitudes. Dans ces
dernieres régions, les distributions sont plusirdistées suivant 'humidité de I'atmosphere.
Les distributions de Dsuivant les différentes situations dynamiqueshetrhodynamiques
sont plus larges et plus chevauchées que celld¥/Be L'état dynamique de I'atmosphere,
surtout dans les moyennes latitudes, affecte plils ue le IWP.
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Chapitre 4

Détermination de la meilleure représentation
des propriétés microphysiques des cirrus pour
le rayonnement dans les modéles de climat

A cause de nos connaissances limitées sur les propriétés microphysiques des cristaux de glace
des cirrus (tailles et formes) ainsi que sur les propriétés optiques des particules non
sphérigues, l'effet des cirrus n’est pas correctement pris en compte dans les modeéles de
climat. Cependant, différentes études ont souligné I'importance de la sensibilité du bilan
radiatif des modeles de climat aux hypothéses sur les propriétés optiques et microphysiques
des cristaux de glace. Dans ce dernier chapitre, nous voulons déterminer les paramétrisations
des propriétés des cirrus les plus appropriées pour le calcul des flux radiatifs. Pour cette étude,
les flux simulés en utilisant ces propriétés ainsi que les propriétés physiques des cirrus
restituées a partir de TOVS seront comparés a ceux observés par ScaRaB. Cette étude
guantitative permettra également de tester la cohérence entre le traitement des flux ondes
courtes et ondes longues dans les modeles de climat.

4.1 Transfert radiatif dans un modele de climat

La terre recoit la quasi-totalité de son énergie du soleil sous forme de rayonnement
électromagnétique. Ce rayonnement est absorbé et diffusé par la surface terrestre, par
'atmosphere ainsi que par les nuages. D’autre part, la terre et son atmosphére émettent du
rayonnement. Le rayonnement atmosphérique couvre un large spectre de longueurs d’onde.
Le rayonnement émis par le soleil est en majeure partie dans la région spectrale entre 0.3 a 4.0
um et il est désigné par rayonnement solaire (ou ondes courtes). La majeure partie du
rayonnement émis par le systéme terre-atmosphere se trouve dans la région spectrale entre 4.0
et 200um et il est désigné par rayonnement terrestre (ou ondes longues). Le transfert de

Rg’algorf- g’f‘df wit-com {1\;
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'énergie radiative se fait par les ondes électrgmésiques. L'interaction entre le
rayonnement et la matiére peut se produire patetinédiaire de I'extinction (absorption et
diffusion) et par I'émission.

Ces processus radiatifs dans I'atmosphére sontébisents importants qui modulent la
dynamique et la thermodynamique du systeme climati§ar exemple, I'interaction entre les
nuages et le rayonnement atmosphérique influensetdex de réchauffement et de
refroidissement de la colonne atmosphérique queuasl tours affectent les mouvements
horizontaux et verticaux de lair. Il est ainsi esgel de correctement représenter ces
processus radiatifs dans les simulations climasque

L’ensemble des interactions entre I'atmosphére eayonnement est régi par I'équation de
transfert radiatif. La résolution de cette équatp@mmet la détermination de la distribution

spatiale et directionnelle de I'énergie radiativer cours des derniéres années, différents
formalismes de résolution de cette équation ont ddgeloppés. Ces formalismes se
distinguent par leurs précisions ainsi que pardiiéérences de plusieurs ordres de grandeur
dans leurs temps de calcul.

Aprés quelques définitions et une introduction 'dguation de transfert radiatif en général,
nous décrirons le code de transfert radiatif @itigns nos études, celui du modéle du centre
météorologique britannique (MetOffice).

4.1.1 Parametres radiatifs de base

La quantité fondamentale décrivant un champ rddeatison intensité ou luminange Cette
variable mesure la quantité d’énergie radiativg d@c une longueur d’'onde enreti +du
qui traverse par unité de temps dt et par unitéglasolide @ un élément de surface ds
orienté perpendiculairement a sa direction de agan :

dQ,
|, =— <A 4.1
A dt.d=dQ.dA (4.1)

La densité de flux monochromatique,™ est définie comme l'intégrale dgdans le demi-

espace des angles solides :

21T 07712

ol 1 ,(6,¢)cosfsin@dlAdg (4.2)

Fy = [1,cos6dQ" =
Q

Cette quantité a la dimension d’'une puissancequayueur d’onde et par unité de surface.

Le symbole + caractérise une densité de flux mor(tame intégration sud entre 0 ett/2).
Pour@ variant entret/2 etz nous parlons de flux descendant. Le flux monoclatamue est
obtenu par intégration de la densité de flux surslaface. L’intégration du flux
monochromatique sur tout le spectre électromagmetipnne le flux total.
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4.1.2 Processus radiatifs dans I'atmosphére

L’atmosphére est un mélange de gaz et de parti@resuspension: aérosols, gouttelettes
d’eau et cristaux de glace. La concentration depegBcules est variable dans le temps et
dans l'espace. Lors de sa propagation dans l'atnéwsp une onde électromagnétique
interagit avec I'ensemble de ces composantes atréagpes. Ces interactions se font suivant
les trois mécanismes suivants : la diffusion, lapson et I'émission.

4.1.2.1 La diffusion

La diffusion est le processus physique par lequel particule sur le chemin d’'une onde
électromagnétique en extrait de I'énergie et l&met dans toutes les directions. Ainsi la
particule qui a interagit avec I'onde se comporenme une source secondaire d’énergie.
Dans I'atmosphére, les particules responsables akffusion couvrent un large spectre de
tailles allant de ~1&cm pour les molécules gazeuses & ~1 cm pour désuiss de gréle ou
des grosses gouttelettes d’eau. L'intensité eatare directionnelle de la diffusion dépendent
fortement du parametre de taille x.

La dépendance angulaire du rayonnement diffusééesite par la fonction de phaseRQ).
Cette fonction traduit la probabilité pour qu’'urysanement incident suivant la directiéh
soit diffusé dans la directid apres son interaction avec la particule.

Suivant la valeur du parameétre de taille ainsi dmeforme des particules diffusantes,
différentes méthodes peuvent étre utilisées poucal@actérisation de l'intensité et de la
distribution angulaire du champ radiatif diffusé.

Incident beam
= CD C@

Forward lobe

FIG. 4.1 :lllustration de la distribution angulaire du rayoament diffusé par des particules
sphériques dans le cas de trois paramétres destal) x=12.56 10, b) x=12.56 10 et c)
x=12.56. (source : Liou, 1992)
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Le facteur d'efficacité de diffusion £ est le parameétre qui permet de caractériser la
diffusion du rayonnement par une particule atmosgbé. Comme il a été signalé dans le
chapitre 1, ce facteur représente le rapport datflix radiatif diffusé par la particule et le
flux radiatif incident sur la surface de cette déra projetée dans un plan perpendiculaire a la
direction de propagation du rayonnement.

Molécules atmosphériques

La taille des molécules d'air est petite comparée Bngueurs d’onde du rayonnement
présent dans I'atmospheére. Dans ce cas simpleympose que la molécule en interagissant
avec le rayonnement commence a vibrer et rayonmemeoun oscillateur linéaire. En 1871,

Rayleigh a montré que la fonction de phase d'uiilasaur linéaire s’exprime par :

Py = % (l+cos®) (4.3)

ou @ est l'angle entre la direction du rayonnementdaent et de celle du rayonnement
diffusé : I'angle de diffusion. Cette situation @sesentée sur la figure 4.1a. L'intensité du
rayonnement diffusé est proportionnelle a la déndd I'air et inversement proportionnelle a
la quatrieme puissance de la longueur d’'onde imtaleCette derniére propriété permet de
négliger la diffusion par les molécules d’air démslomaine des longueurs d’onde terrestre (
> 3.5 um).

Particules sphérigues

La taille des aérosols et des gouttes d’eau degesuazas est comparable a la longueur d’'onde
des rayonnements atmosphériques. Dans ce cadisiguiaur les fig. ,4.1b et 4.1c), la théorie
de Rayleigh ne peut plus étre appliquée. Le raymemé diffusé par les particules n’est plus
isotrope. Pour des particules de forme sphériqtigglarie de Lorenz-Mie permet de dériver la
fonction de phase.

Particules non-sphérigues

Dans le cas des particules de forme non-sphérigoesne par exemple les cristaux de glace
des nuages hauts, la théorie de Lorenz-Mie ne gesuts’appliquer pour le traitement de la
diffusion. En effet, pour ces particules, il n’éeipas de solution exacte qui couvre toutes les
variétés de tailles et de formes. Les méthode®uéeté développés pour le traitement de la
diffusion par les cristaux de glace supposent desds simples tel que des colonnes, des
sphéroides, des plaquettes hexagonales ainsi gusgdegats de ces formes simples.

Il existe deux types de méthodes :
* les méthodes exactes qui se basent sur la résolatialytigue ou numérique des
éguations de Maxwell
* les méthodes approximatives dont le but est dane&tiucomplexité des calculs
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Dans la section 4.1.3 nous allons décrire troisaggsoches les plus communément utilisées
pour le traitement de la diffusion.

4.1.2.2 L’'absorption et I'émission atmosphérique

A I'état gazeux, la matiere absorbe et émet lemagment a des longueurs d’ondes discréetes.
Ces lignes spectrales sont caractéristiques descoles gazeuses et correspondent a des
transitions entre les différents niveaux énergésqde ces molécules. En général, la plus
grande énergie est associée aux transitions éabgtres, suivis par les transitions
vibrationnelles et les transitions rotationnelldsl’état liquide ou solide, les molécules sont
plus proches les unes des autres et elles ont @nsiance a émettre et absorber le
rayonnement dans des régions spectrales plus géssnplutét que suivant des lignes et
bandes spectrales discretes.

Un corps noir est un corps idéal absorbant intégraht tout le rayonnement qu’il recoit
guelle que soit sa longueur d’onde. |l a égalerseoapacité d’émettre le maximum d’énergie
gu’un corps peut émettre a une longueur d’ondeugteatempérature données. L'intensitg¢ dl
du rayonnement émis dans un intervalle specixad’edxprime par la fonction de Planck B
sous la forme :

C“_,] _ )= 27hc?
a2 [expthe/kAT)-1]2°

(4.4)

ou T la température absolue du corps, h la corestimPlanck, k la constante de Boltzmann et
c la vitesse de la lumiére.

Pour le traitement du transfert radiatif dans l'asphére on se place dans le cas de I'équilibre
thermodynamique local. Dans ces conditions, lad®iKirchhoff peut étre appliquée. Ainsi,
pour maintenir I'équilibre thermodynamique, la qi@nd’énergie absorbée a une longueur
d’onde donnée par une couche atmosphérique deiédtile a la quantité d’énergie émise par
cette couche a la méme longueur d’'onde. Le rayoeneBmis ou absorbé par un corps noir
représente le maximum du rayonnement qu’un corps @aettre ou absorber. Dans le cas
d’'un corps naturel, cette émission et absorptiont swomplétes. Pour ces corps, on définit
'émissivité ;) et I'absorptivité (g comme étant les fractions du rayonnement émis et
absorbé par ces corps par rapport au rayonnemerargs noir a la méme température.

4.1.2.3 Equation de transfert radiatif

L’équation de transfert radiatif est I'équation gauverne le transfert d’énergie d’une onde
électromagnétique a un milieu donné. Cette équatiaduit le principe de conservation
d’énergie et elle s’exprime par :

(QO) (5 Q)==LBex(1 4 (s.2)-3,(s.2) (45)
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Bex((S) est le coefficient d’extinction (voir chapitdg. J(sQ) est la fonction source. Cette
fonction prend en compte I'émission propre du nilgnsi que I'énergie diffusée suivant la
directionQ. Comme le montre cette équation, l'intensité drormement (ou luminance) est
fonction de la position s(x,y,z) et de la directi@®,®). Ce caractere tridimensionnel et
directionnel de la luminance rend difficile la r&kgmn de I'équation de transfert radiatif.

Diverses méthodes ont été développées pour réscethe équation (par ex. les méthodes
dites de Monte Carlo (Marchuk et al., 1980), lahmée des harmoniques sphériques (Evans,
1998)). Cependant, leur complexité ainsi que leut ¢rés élevé en temps de calcul pénalise
leur utilisation dans les modéles de climat. Da@es modéles, il est commun de traiter le
probleme de transfert radiatif en discrétisanitasphére en un ensemble de couches planes
et paralleles (par ex. méthode aux ordonnées tiesc(€handrasekhar, 1960), méthode des
ordres successifs de diffusion (Hansen et Tra®34)l méthode de Eddington (Eddington,
1916)). L'’hypothese d'une atmosphere stratifieenmmtr de simplifier considérablement
I'équation de transfert radiatif, car la luminamoe dépend plus que de l'altitude z et des
anglesd et ®. Le chemin traversé par un photon s’exprime paca¥@=dz/p. Dans ce cas,
'équation 4.5 peut s’exprimer par :

Zg
coP dl ,(z,8,P) ==Lyl 1(2,6,P)dz + Ly P(ZB,(D,-Oo,d)o)Eoexp(-jﬁextdzlcosﬂ°) dz +
z

21T

Baife j—IZTJ dd)'fP(z,H,CD,H',CD')IA(Z,H',CD')dH' + BapsBa (T(2)) dz (4.6)
0 0

ou la fonction de phase du milieu RB(®, 0’,®") exprime la probabilité pour qu'un photon se
propageant suivant la direction ®’ soit diffusé dans la directiof,®. Bgir et Baps SONt les
coefficients de diffusion et d’absorption, et T é&sttempérature du milieu.oEeprésente
l'intensité du rayonnement solaire inciderfk, et ®q définissent la direction du rayonnement
solaire.

Le premier terme correspond au puit de I'énergiltateve : Lors du passage dans un milieu
(atmosphere ou nuage) le rayonnement électromagieétst atténué suivant ses propriétés
optiques. L’extinction prend en compte I'absorptéaira diffusion.

Les termes suivants correspondent aux différenbesces d’énergie radiative lors de sa
propagation dans l'atmosphéere: Une premiére pargmt de la diffusion simple du
rayonnement solaire incidenp,Eatténué par I'atmosphére. Une deuxieme vientpihesons
qui joignent la direction de propagation apres diffeision multiple du reste de I'espace. Le
troisieme terme correspond a I'’émission par I'ajph@se du rayonnement thermique aprés
interaction avec le rayonnement incident.

Apres avoir introduit I'épaisseur optiqueentre le sommet de I'atmosphérg, et I'altitude z
comme l'intégral du coefficient d’extinction :
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r= TﬁextdzI (4.7)

I'équation de transfert radiatif dans une atmosphlmogene et stratifiee en couches plane-
paralleles s’exprime par :

di,

p= 1 (r,ﬂ,ca)-%Eo exp(= 1/ o )P(T. 11,9~ 1o. )
wy 2+ (4.8)
149 (Lo w gPle o @)du=(1-ep)B) (1)
0 -1

ol wo= it /Bext cOrrespond a l'albédo de diffusion gt= co$.

Différentes méthodes ont été développées poustautton de I'équation de transfert radiatif
dans une atmosphere stratifiée en couches plaaéighes. Le but principal de ces méthodes
est de diminuer le temps de calcul tout en asswrantlegré de précision acceptable des
champs radiatifs calculés. Parmi les méthodes lles gpuramment utilisées nous pouvons
citer la méthode aux ordonnées discrétes (Chardrasel960). Cette méthode consiste a
decomposer la fonction de phase @, 0’,®") en polynbmes de Legendre en fonction de L.
Cette décomposition permet de transformer l'intégnasur les directions de diffusion
multiple u’ en une somme finie, avec n directioessve haut et n directions vers le bas.

Cependant cette méthode reste colteuse en tempeladd pour des applications dans des
modeéles de climat a échelle globale. Dans ces @fstnine approximation a deux flux est la
méthode la plus fréequemment utilisée. L'intégral BEguation 4.8 qui détermine la
contribution de la diffusion multiple sera de ncaweemplacé par une somme de polynémes
de Legendre en fonction de [Ensuite, en supposant les photons se dirigeafgreent vers

le haut et vers le bas, les intensités dans cestitins sont pondérées par les fractions de la
fonction de phase respectives. La simplicité dilemnaent mathématique des procédés a deux
flux a conduit au développement de plusieurs scBérieador et Weaver (1980) et
Zdunkowski et al. (1980) ont dressé un bilan dd&mintes méthodes a deux flux. Les
solutions proposées par I'ensemble des méthodesxafllix montrent toutes une dépendance
en trois parametres : le facteur de diffusivité IRJbédo de diffusion simplany et le
coefficient d’asymétrie g. Les fractions de diftusvers I'avant et vers 'arriere peuvent étre
exprimées par ces deux derniers paramétres (\ioset.1.3).

4.1.3 Le modele de transfert radiatif du MetOffice

Pour calculer les flux radiatifs au sommet de l'asphere nous avons utilisé le modele de
transfert radiatif du centre météorologique briigne (MetOffice) (Edwards et Slingo,

1996). Ce modele est intégré dans le modéle deathmnsi que dans le modele de prévision
météorologique de ce centre. Une des particuladitésnodele est la grande flexibilité de sa
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résolution spectrale. En effet, ce dernier peusiabien étre utilisé a une haute résolution
spectrale comme par exemple pour la comparaisandeg&emesures radiométriques comme |l
peut étre utilisé a une basse résolution specpale le calcul des flux radiatifs dans les
simulations du climat.

Le modele du MetOffice utilise I'approximation auwkeflux pour résoudre I'équation de
transfert radiatif dans le domaine des ondes cewtecelui des ondes longues. Différentes
approximations a deux flux ont été implémentéessddm modéle. Nous utilisons
I'approximation pour les fractions de diffusion sdiavant et vers l'arriere d’Eddington dans
le domaine d’ondes courtes et une approximatioZdalenkowski pour le domaine d’ondes
longues.

Ainsi, les équations de transfert radiatif utilisgmur les intensités montante et descendante,
séparément pour le rayonnement solaire et thermgqum données par :

di,* 4+3g, + 4-3g 1) - 1 394 ) Eo
—A_=p@- 1,7 =D ey —= - |l }” —ap| = -0 | =0 4.9
ir 1-ay Z ) [‘Ub S P | Lo (4.9)
di, - _ 4-3g 1), -+ 4+ 3g 1 39y0

=D| apy—= - -D@- | =0 4.10
=0 @02 e a2 | (4.10)
di,* 1 3g 1 3gj _
—A_=p[1- |,” -D(- )78 4.11
ir [ wo<2+4D)j [%(2 U e (411)
dl,” _ 1 39 1. 3g j _
el B - -4+ 2 - 4.12
ar D(wo 272D jl/l [1 @G+ o) +D(1- )8, (4.12)

La flexibilité spectrale du code provient de I'igdltion d’'une banque de données spectrales
pré-calculées contenant toutes les informationgssaires pour les calculs des flux radiatifs.

La premiere étape dans la création de cette batansiste en la division du spectre solaire et
du spectre thermique en un ensemble de bandesapscPour notre étude, nous utilisons 25

bandes dans le spectre solaire et 12 bandes dapedtre thermique. Les limites de ces

bandes spectrales sont reportées dans le tabléaDdns une seconde étape, les différents
constituants atmosphériques radiativement actifis daacune des bandes sont spécifiés.

La solution de I'équation de transfert radiatif sldiapproximation a deux flux nécessite la
caractérisation des valeurs des coefficients dietitin et d’asymétrie ainsi que les valeurs de
'albédo de diffusion simple dans chacune des cesi@dimosphériques. Pour notre étude, la
contribution a ces coefficients de chacun des éisnactifs (différents gaz, aérosols et
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cristaux de glace) dans chacune des bandes specir&té évaluée. Ces coefficients ont été
représentés par des paramétrisations dans le eodlardgfert radiatif dont les coefficients ont

été reportés dans la banque spectrale.

N° de labande Ondes courtgen) | Ondes longuesi(n)
1 0.25-0.30 35.71 - 1000.00
2 0.30-0.33 25.00 - 35.71
3 0.33-0.36 18.52 - 25.00
4 0.36 — 0.40 14.93 - 18.52
5 0.40-0.44 12.50 - 14.93
6 0.44 —-0.48 10.20 - 12.50
7 0.48 — 0.52 9.09 - 10.20
8 0.52 - 0.57 8.00 - 9.09
9 0.57 - 0.64 7.14 - 8.00

10 0.64 — 0.69 5.88- 7.14
11 0.69 —0.75 5.26 - 5.88
12 0.75-0.78 4.55- 5.26
13 0.78 - 0.87
14 0.87 —1.00
15 1.00-1.10
16 1.10-1.19
17 1.19-1.41
18 1.41 - 1.53
19 1.53-1.64
20 1.64-2.13
21 2.13-2.38
22 2.38-2.91
23 2.91 -3.42
24 3.42 - 4.00
25 4.00 — 4.99

TAB. 4.1 : Limites supérieures et inférieures des bandes sgestdu code de transfert
radiatif du MetOffice.

Pour le traitement de l'absorption gazeuse, lartiegle ESFT (Exponential sum fitting of
Transmissions) (Wiscombe et Evans, 1977) est eréplo@ette technique consiste a calculer
approximativement la transmission par un gaz dafarés une bande donnée par un certain
nombre de termes exponentiels. Pour notre étuslealeuls ont été effectués a une résolution
de 10 crit dans le domaine des courtes longueurs d’ondeieé aésolution de 1 chrdans le
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domaine des longues longueurs d’onde ainsi queyooeéchantillon de profils de température

et de pression assez représentatif des profilpeuvent étre rencontrées dans I'atmosphere.
Les coefficients ESFT d’'un de ces profils sont reggcomme coefficients de référence dans
la banque spectrale et le reste des profils atdigeypour générer des facteurs d’échelle afin

de prendre en compte la dépendance de I'absorgtida pression et la température.

Les propriétés de diffusion simple des particulegythce, des gouttes d’eau et des aérosols
nécessaires pour les calculs de transfert radiatif également calculées dans chacune des
bandes spectrales et sont reportées dans la baleqdennées spectrales. Pour notre étude
nous nous sommes intéresseés par des simulatiorfiideadiatifs en présence de cirrus. Par
la suite nous allons aborder la description depnp¥tes de diffusion simple des cristaux de
glace que nous avons utilisé pour notre étude.

Paramétrisation des propriétés de diffusion simple des cristaux deage

La détermination des propriétés radiatives desicinécessite une description des propriétés
de diffusion simple des cristaux de glace qui cosapbd ces nuages. Dans les modéles de
climat, ces propriétés sont représentées pour ehiagide spectrale par des paramétrisations
en fonction de la taille effective caractérisarensemble de la distribution de taille des
particules composant le cirrus. Le code de transddiatif du MetOffice offre trois méthodes
pour caracteériser les propriétés de diffusion sengjgs cristaux de glace.

Dans le domaine des ondes longues, ces paranmétisasont basées sur difféerentes
approches physiques :

* Celle de Mitchell et collegues (1996), basée sapgdroximation de la diffraction
anormale (voir section 1.2.2.1), est utilisée pdes cristaux de glace en forme
d’agrégats de plaquettes hexagonales.

* La paramétrisation de Fu et al. (1998) est baséelasuechnique de « Finite-
Difference-Time-Domain » (FDTD) (Yee, 96 ; Yang labu, 98b) pour les petits
paramétres de taille. La FDTD consiste en l'utilma d’'une approche numérique
pour la résolution des équations de Maxwell etidéndétermination des propriétés de
diffusion. L’évolution spatio-temporelle des cham@kectrique et magnétique est
résolue en discrétisant I'espace du calcul spatiehe et temporellement. Les
propriétés de diffusion simple des cristaux de gjkac forme de colonnes hexagonales
ainsi obtenues ont été reproduites par une consuindinéaire de parameétres optiques
issus de la théorie de Lorenz-Mie et de l'optiq@®rgétrique pour les étendre aux
parameétres de taille plus grands.

« Baran a récemment développé (2001; Baran et a@3)20ne base de données des
propriétés de diffusion simple des cristaux de glan forme d’agrégats de colonnes
hexagonales. Pour des tailles de cristaux infégearl73um, la technique de matrice
de transition a été utilisée pour décrire les pénps de diffusion simple, et pour des
tailles plus grandes I'approximation ‘complex alagumomentum’ a été appliquée.
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Dans le domaine solaire, les propriétés de diffusonple des particules de glace sont
déterminées a partir de I'approximation de I'opéggeométrique. Cette méthode permet le
traitement de la diffusion de la lumiere par dedipales dont la taille est largement plus
importante que la longueur d’onde du rayonnementient. Dans ce cas, I'onde incidente est
représentée par un ensemble de rayons paralléledégtendants entre eux. Les chemins des
rayons a travers la particule sont régis par lissde réfraction et de réflexion de Fresnel et de
Snell-Descartes. La contribution des rayons satamivant une direction donnée ainsi que la
partie du rayonnement diffractée suivant les l@sd—daunhofer donne une représentation des
propriétés de diffusion de la particule. Dans cendioe, les différences de flux radiatifs
calculés par une des trois paramétrisations s‘gxefit essentiellement par la forme de
cristaux supposeée.

Chacune de ces paramétrisations adopte une ddfindifférente pour caractériser la
distribution de taille.

» Dans la paramétrisation de Mitchell, la distribatide taille est caractérisée par la
moyenne de la dimension maximale du mode large @2 D est défini par :

deﬂdD (4.13)

ou dN est le nombre de particules de glace du mode tyget une taille entre D et D+dD.

» Dans la paramétrisation de Fu, la distributionaikbet est caractérisée par le diametre
effectif général défini par :

(égwm)cgﬂmmdDMM)

V est le volume de la particule est P sa surfaogefgre. [ est le rapport entre le volume et
la surface projetée de I'ensemble de la distributie taille. Le facteur devant lintégrale
permet de prendre en compte la forme en colonngagbeales des cristaux de glace
supposeée dans cette paramétrisation.

» Dans la paramétrisation de Baran, la distributiertallle est caractérisée par la taille
effective Q.

3%, ON /o dN
De=>[V(D),_dD/ [P(D)" _dD (4.15
2(I)()OID {)()OID (4.15)

Nous constatons quec®t Dy different uniguement par un simple facteur multigtif. Le
passage de i D. ou de D a Dy nécessite la prise en compte de la forme descphasi de
glace ainsi que la forme de leur distribution déetaSur la figure 4.2 nous avons montré la
variation de @ en fonction de Ppour quatre types de distributions de taille pdamiére est
utilisée dans le modéle du MetOffice, la deuxiemét@ utilisé dans la détermination du
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diamétre effectif des cristaux de glace des ciaymrtir de TOVS (chapitre 1), ainsi qu’'une
distribution décrivant plutdét des cirrus dans lesyannes latitudes et une distribution
tropicale.

Dans I'étape suivante, les propriétés de diffusiomple ont été intégrées sur une distribution
de taille :

+ Dans la paramétrisation de Mitchell, il s’agit de taille bimodale décrite par
I'équation 1.3.

* Dans la paramétrisation de Fu, il s’agit d’'un enslende 28 distributions de taille
collectées durant des mesures in-situ dans les rmesgelatitudes et tropiques (Fu,
1998).

» Dans la paramétrisation de Baran, il s’agit d’'usesnble de 54 distributions de taille
collectées durant la campagne in-situ CEPEX (Maltaaq et Heymsfield, 1996).

i ® polvorystals (himodal SD v=2)
o0 polycrystals ibimodal SDY s mud=2001 )
¥ polyorystals imidlat. SDY

polvorystals (tropical SD¥)

o 20 40 60 80 100 120 140 160 180 200
D

max

FIG. 4.2 :Diametre effectif () en fonction de la dimension maximale moyenng {Bs
cristaux de glace pour différentes formes de distions de taille (source : Stubenrauch et
al., 2004)

La derniére étape consiste a exprimer ces propragdliffusion simple en fonction de, Dye
ou de . IWC est le contenu en glace. Les facteyrdyaet G sont reportés pour chaque
paramétrisation dans la banque spectrale.

* Pour la paramétrisation de Mitchell :
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10 .
Bexi = WCexp(>_a;D/')
=0

10 .
1-ay = Y b; D/ (4.16)
j=0
10 .
g=2.¢D/
j=0

* Pour la paramétrisation de Fu :

2 .
Boxt = IWC _zoa Dyl
J:

3 .
(L— ) Bext = 2. b; DY’ (4.17)
j=0
3 .
g= ch DQJ;e
j=0

* Pour la paramétrisation de Baran :

2 .
ext=|WCZaj D’
j=0

3 .
A-ap) = > b;DI™ (4.18)
j=0
3 .
gi = 2.G; Dd
j=0

ou g est le ieme moment de la fonction de phase.

4.2 Base de données des propriétés de cirrus (TOVS Path-B
et de leurs flux radiatifs (ScaRaB)

4.2.1 Les flux radiatifs

Grace aux observations spatiales, le rayonneméitescéfléchi et le rayonnement thermique
émis peuvent étre surveillés au sommet de l'atmergph une échelle globale et pour de
longues durées (depuis les années 1970). Les mes&®BE (Earth Radiation Budget

Experiment) (Barkstrom 1984), a bord de trois $itgs| ont fourni des données entre 1984 et
1990, suivies par les missions ScaRaB (Scanndkddration Budget) (Kandel et al. 1998) en
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1994 et 1998, et les missions CERES (Clouds andEtréh’s Radiant Energy System)
(Wielicki et al.,1996) depuis 1999.

Pour passer des mesures radiométriqgues bruteuawadiatifs il existe toute une série de
traitements la calibration des instruments, la déterminatienalscene (type de sol ou type
de nuage) et enfin la conversion de la luminanceunée dans la direction de visée du
satellite en un flux radiatif intégré sur 'ensembu demi-espace sortant de I'atmosphére. La
distribution de I'énergie radiative selon la difent varie fortement en fonction des
caractéristiques de la scéne observée. Cette @pBotest spécialement forte pour le
rayonnement solaire et peut étre prise en comptelggm modéles angulaires dépendant des
caractéristiques de la surface ou des nuages psésen

4.2.1.1 La mission ScaRaB

ScaRaB a été une mission spatiale commune a lad;réa Russie et I'Allemagne. Cette
mission avait pour objectif la détermination def$édents éléments du bilan radiatif terrestre
ainsi que de l'interaction du rayonnement avealesges. Le premier modele des radiometres
ScaRaB (ScaRab-M1) a été lancé fin janvier 1994rd blu satellite météorologique russe
Meteor-3/7. Les mesures de cet instrument couvagmériode de mars 1994 a février 1995.

ScaRaB est un radiomeétre a balayage formé de dixapeectraux : deux canaux a bandes
spectrales larges et deux canaux auxiliaires domanal dans la fenétre atmosphérique et un
canal centré sur la partie visible du spectre smldie canal ondes courtes (0.2-4 pm) mesure
le rayonnement solaire réfléchi. Le deuxieme camdbande spectrale large mesure le
rayonnement couvrant la totalité du spectre (020 Le rayonnement thermique est
déterminé a partir d'une différence pondérée elesemesures de ce deuxiéme canal et les
mesures du canal ondes courtes. Les deux canaubaizex de ScaRaB permettent une
identification plus fiable des scenes nuageuseaarBret al., 1997 ; Stubenrauch et al., 2002).

La taille d’'un pixel observé par ScaRaB passe dkend& 60 km au nadir pour atteindre une
valeur de 60 km x 120 km a I'angle maximal de ®i$€3°). L’altitude (1200 km) ainsi que
l'inclinaison (82.6°) de l'orbite du satellite Meir-3/7 ont permis d’effectuer des mesures
dans différentes conditions d’éclairements. Enteffe point de la terre est observé dans les
mémes conditions d’éclairement avec une périodégours.

Les données ont été calibrées et leur qualité aditiEdlée. Ces traitements ont été effectués
par le CNES (Viollier et al., 1995). Différentesuéés ont montré que la précision de la
calibration des canaux ondes courtes et ondes ésngt de I'ordre de 1% (Raison, 96 ;
Dinguirard et al., 1997 ; Capderou, 1998).

4.2.1.2 Application des modeles angulaires pour le flux solaire réfléchi

L’intégral des luminances émises dans toutes lesctions représente le flux radiatif total
F(©o). Ainsi F@p) s’exprime en fonction du flux directionnel (ourinance) L par I'équation
suivante :
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F(6,) = 2jﬂfL(H, 6,,9) cos@)sin@)d&gp (4.19)
00

avec I'angle zénithal de visée du radiom@ré& angle zénithal solairé, et 'angle azimutal
relatif entre le soleil et le radiometde
La prise en compte de I'effet de I'anisotropie destene visée sur les flux radiatifs nécessite
I'application d’'un modéle de dépendance angul&orir une situation de visé et une longueur
d’onde données, le modéle exprime le facteur dropie A@o, 6, @, A) par un rapport entre
le flux lambertien équivalentslL et le flux réel F. Ainsi F s’exprime par :

F(6,) = 7L(60.6.9) (4.20)

A(G,,6,D)

Le modele de correction angulaire représente laceodlincertitude majeure dans la chaine
de traitement des observations spatiales pourtkxrdénation des flux radiatifs (Wielicki et
al., 1995). Suttles et al. (1988) et Manalo-Smeitlal. (1998) ont développé des modéles pour
le traitement des mesures de ERBE. Cependantsttinpie des scénes nuageuses n'est pas
bien corrigée dans ces modéles (exp : Chang €00 ; Briand, 2000). Ce probléme a été
attribué au fait que la correction angulaire de ER® dépend pas des propriétés optiques et
microphysiques des nuages.
Les canaux auxiliaires de ScaRaB ont permis dedpeean compte les propriétés physiques
des nuages (I'épaisseur optique, la phase et tbgdééité), ce qui a amené Vincent Briand
(2000) a développer un modele de distribution amgrildes réflectances ondes courtes, basé
sur une méthode a réseau de neurones. Dans la gaictante nous allons exposer ce modele.
Pour une présentation plus détaillée on se repoetda these de Vincent Briand (Briand,
2000).

L'albédo du nuage est défini comme le rapport dix folaire réfléchi sur le flux solaire
incident (EBcoLy):

Qoc(8)) = Ttoc (60.6,.9) _ TRoc (6,6,,9) (4.21)
AG,,6,,9 1, phasehet)E,cos8, Ab,.6,,¢ 1, phasehet)

La réflectance Bzcorrespond a la luminance normalisée au flux soiaicident.

Comme il a été signalé préecédemment, le radiongdedkaB a été équipe, en plus des deux
canaux a bandes spectrales larges, de deux canppbémmentaires : un canal dans la bande
visible et un canal dans la fenétre atmosphériGes.deux canaux sont semblables a ceux des
radiometres météorologiques opérationnels. L’atjore ISCCP (Rossow et Schiffer, 1999)
utilise des mesures dans ce méme domaine speotralgpdétection et la détermination des
propriétés des nuages et des surfaces, d’ou lddgmliquer cet algorithme aux observations
de ScaRaB. Aprés une détection de nuages, basdiyquothese d'une faible variabilité
spatiale et temporelle des luminances des sceaess;lla température et I'épaisseur optique
des nuages sont déterminées en utilisant un mdddiansfert radiatif distinguant des nuages
de glace (T < 263K) des nuages d’eau pour leurapfoysique.
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L’anisotropie angulaire de I'’énergie radiative psquée par la présence des nuages dépend
des propriétés de ces derniers. Une étape priecigahs le développement du modéle
angulaire a été le choix des propriétés pertinemtesr la caractérisation des scenes
considérees. Le plus important parametre nuageusomaitionne I'anisotropie angulaire des
réflectances est I'épaisseur optique. L’hétérogénéies nuages contribue également a
I'anisotropie des réflectances (Bréon, 1992 ; Chamab al., 1997). Elle a été exprimée par la
variabilité des températures de brillance des pisgaRaB a l'intérieure d’'une maille de 1°
latitude x 1° longitude. Les parametres nuageunsistes observations de ScaRaB ont été
prétraités pour supprimer la dépendance résidadiegéométrie d’observation. L'intégration
de ces parametres dans un modeéle neuronal a pdengmuler le comportement des
réflectances en fonction des géométries d’obsenvadi des conditions d’insolation ainsi que
des caractéristiqgues physiques des nuages. llnyréseau de neurones par phase de nuage :
eau, glace et mixte. Par la suite, nous nous is8éres qu’aux corrections pour les nuages de
glace. Le principe de la simulation des réflectanamndes courtes pour les scenes
complétement nuageuses est schématisé sur le digram la figure 4.3.

Géométrie
d’observation Réseau principa
©<63° . u reflectances
0 = ondes courte
q F = RsanW:
F(8,60,¢,nuage

Propriétés nuageuses:
Epaisseur optique, hétérogén

t OTr
Clai
(TIR ar _TIR)

P Rl
.
. L]

~~"adaptation a la géométtig
. par un premier réseau de:
.. neurones o

FIG. 4.3 :Schéma de simulation par réseau de neurones destegfces ondes courtes en
fonction de la configuration angulaire ainsi quesdeopriétés des nuages.

L’intégration des réflectances ondes courtes siasugir 'ensemble des angles de visée [0°,
63°] et d¢gs angles azimutgux [0°, 360°] permetéeenination d’'un albédo partiebcss Ce
dernier est corrigé des erreurs dues aux inceestuglir la caractérisation des propriétés
nuageuses en le normalisant par le rapport entédléctance mesurée et celle simulée.

o6 (6,60, 9)
Si(r:n(9v190a¢7)

Aoc (6, <63°,68,) = 2 [T dgje dB, RS cosb, sing, (4.22)


http://www.rapport-gratuit.com/
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Pour déterminer I'albédo total, il faut prendrecemmpte la fraction de I'énergie radiative se
trouvant entre 63° et 90° d’angle zenithal. Cettarité d’énergie a été calculée en utilisant
un code Monte Carlo (Macke et al., 1995) simulantrdyonnement ondes courtes pour
différents angles solaire et différentes épaisseptgjues de nuage. Dans ce code, le cirrus
est illuminé par un ensemble de photons solair@stekaction des photons avec les particules
nuageuses, leurs diffusion et absorption, est giensuivant la loi d'atténuation de Beer-
Lambert. Cet ensemble de photons est suivi juscpi@u’il disparaisse du systeme ou jusqu’a
ce qu'il soit totalement absorbé. A chaque endteitiffusion, la fraction de photons pouvant
atteindre le champ de vue d'un détecteur est aadcul’est une méthode tres efficace pour
déterminer des champs de rayonnement. Pour ledasioms des réflectances dans le cas des
cirrus, les particules de glace ont été supposéss @des formes d’agrégats. Sur la figure 4.4
nous montrons les variations du rapport entre édébtotal et I'albédo partiel en fonction de
'angle zénithal solaire, pour trois épaisseursoquas de cirrus. Sont également rapportés les
courbes ajustées sur les simulations de ces rapplerforme :

Qocoer — C,(7) Cy(7)
Qocez aln)* cos(3(7)6,) ' cos’ (c5(7)6,) (429

avec ¢=0.177,¢=0.806, g= 0.304, g= 0.327 et = 0.394 pour = 1.1
avec ¢=0.333, ¢=0.930, g=-0.203, g= 0.013 et &= 0.916 pour = 2.6
avec g= 0.304, ¢= 0.901, ¢=-0.066, g= 0.029 et g= 0.851 pour = 4.6

Des expressions similaires ont été déterminéefBpéon, 1992; Loeb et al., 1999).

Comme il apparait sur la figure 4.4, I'énergie atidie contenue dans l'intervalle angulaire
[63°, 90°] atteint des valeurs entre 23% a 40%teCquantité d’énergie croit avec I'angle
solaire et décroit avec I'épaisseur optique dwsirr

Enfin I'albédo total est obtenu en multipliant Bakdo partiel par ces facteurs de correction.
L’incertitude résiduelle liée a la géométrie d’abvsdion de I'albédo total déterminé par cette
méthode est de 'ordre de 1% (Briand, 2000, Stuherir et al.,, 2001) pour les situations
d’'une couverture complete de nuages au dessusnderla
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FIG. 4.4 :Rapport entre I'albédo ondes courtes total et I&db partiel en fonction de I'angle
solaire, pour trois épaisseurs optiques de cirrosl(1, 7=2.6, =4.6).

4.2.2 Collocation des données TOVS Path-B et ScaRaB

Parmi les paramétres géophysiques disponibles ldainase de données climatiques TOVS
Path-B (Scott et al., 1999) nous utiliserons, kaspron au sommet et 'émissivité infrarouge

des cirrus ainsi que les propriétés atmosphérigoes-jacentes comme les profiles de vapeur
d'eau et de température et la température de surfaes paramétres nous permettent de
calculer les flux radiatifs au sommet de I'atmospheen utilisant le modele de transfert

radiatif du MetOffice. La collocalisation des doesé&e TOVS Path-B avec les observations
de ScaRaB permet ensuite une comparaison de cesirflulés aux flux de ScaRaB. La base

de données TOVS Path-B couvre la période de 198045, la période de fonctionnement de

ScaRaB s’étend de mars 1994 a mars 1995. Ainsedeurvrement entre les mesures de
ScaRaB et les données TOVS Path-B couvre toutériade d’activité de ScaRaB.

Pour garantir une cohérence maximale entre legiptép nuageuses et atmosphériques et les
flux radiatifs qui leurs sont associés, nous avmEsoin de mesures quasi-simultanées entre le
radiometre ScaRaB et le sondeur TOVS. Pour notrge¢tnous n’avons co-localisé que les
mesures de jour, en ne sélectionnant que les @is®wrs avec une différence de temps de
passage entre le satellite Meteor 3/7 et le sataNiOAA1l ou NOAA12 inférieure a 30
minutes.

Les propriétés microphysiques des nuages de gead©¥S Path-B ne sont établies que pour
les nuages semi-transparents de grande extensatinlepC’est pourquoi, de I'ensemble des
observations satisfaisant les critéres de sélespatio-temporelle nous n’avons gardé que les
observations avec une nébulosité couvrant touteellale de 1° latitude x 1° longitude et
ayant une émissivité infrarouge entre 0.30 et 0.85.
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Au total, 6699 situations atmosphériques ont satisbs critéres de sélection et ont ainsi créé
la base de données TOVS-ScaRaB. Ces situatior&padissent en 2454 situations sur terre
et 4245 situations sur mer. L'angle solaire vanmgree 50 et 70° et I'angle azimutal est
supérieur a 140° ou inférieur a 40°.

Apres élimination des situations a plusieurs coscheageuses (voir section 4.2.3) la

statistique de la base TOVS-ScaRaB passe de 6&@9valbions a 4130. Ces observations se
répartissent en 1570 cas sur terre et 2560 camaurLes cartes de la figure 4.5 montre les
répartitions géographiques des observations a) tpagrles cirrus semi-transparents a grande
extension spatiale et b) pour les situations guorgectudiées par la suite : les cirrus isolés au
dessus de la mer. Sur la figure 4.5a nous avomégemé la température des cirrus alors que
sur la figure 4.5b nous avons représenté les atbéddes courtes des cirrus.

4.2.3 Elimination des nuages a plusieurs couches

L’information sur la structure verticale des nuaggst pas accessible a partir des techniques
de télédétection passive. TOVS Path-B fournit uemeant les propriétés du nuage le plus
haut. Plusieurs études ont montré qu’un cirrusesbmpagné dans approximativement 25%
des cas par un nuage bas ou moyen (par ex. JinssofR, 1997 ; Warren et al., 1985). Or,
pour notre étude de I'effet des propriétés micrajduyes des cirrus sur le rayonnement, nous
devrons étre sOr de comparer des flux simulés lxxrnhesurés, dans le cas de cirrus isolé
(sans nuage en dessous).

Une comparaison des propriétés nuageuses de TOMSBPRavec celles de ISCCP a montré
(Stubenrauch et al., 1999c) que dans une situdtiom cirrus fin au dessus d’'un nuage bas
gue TOVS Path-B donne les propriétés du nuage dlauvs que les propriétés de ISCCP,
déterminées a partir des mesures dans le domasideyisont un mélange des propriétés du
cirrus et du nuage deau. |l a été constaté qummur ces situations atmosphériques,
I'émissivité infrarouge de TOVS Path-B a des vaeplus faibles que I'émissivité infrarouge
calculée a partir de la réflectance visible. Nousns exploité cette différence de
comportement entre les propriétés déterminé arpdes mesures visibles et des mesures
infrarouges pour détecter les situations atmosgési a plusieurs couches nuageuses.

La réflectance visible de ScaRaB, apres sa caoredes effets angulaires, a été utilisée pour
calculer I'albédo visible du cirrus. Pour corrigatte réflectance visible nous avons appliqué
un modele de correction angulaire développé argutcode de Monte Carlo de Macke et al.
(1995), décrit dans la section 4.2.1.2. Cette ¢nisles réflectances en fonction de la
géométrie d’observation et dillumination ont étémglé dans le domaine visible.
L’anisotropie visible, moyennée par rapport auxlesgzimutaux, a été ajustée en fonction
de l'angle de visée pour différentes valeurs d'sgair optique et d’angle zénithal solaire,
suivant la formule suivante :
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Avis(©,) = ¢ + 6BIN2(6MD,) + aEin’(csd6,) + Glsin’(c;06,) (4.24)

avec ¢ = 0.671, ¢=2.027 ¢ = 0.068, g = 32.500, ¢=0.126, ¢ = 0.222, ¢ = 1.230
pourt = 1.1 et®y=51°

avec ¢ = 0.595, 6=2.469 ¢=0.101, = 29.700, €= 0.143, = 0.279, ¢=1.142
pourt = 1.1 et®, = 69°

avec ¢ =0.817,6=2.104 ¢ = 0.064, ¢=10.100, €= 0.181, g = 14.640, ¢= 0.176
pourt = 4.6 et®y = 51°

etavec ¢=0.752,6=2.246 ¢ =0.091, ¢=25.100, ¢=0.131, ¢ =0.307, €= 0.821
pourt = 4.6 et9, = 69°

Sur la figure 4.6a nous avons montré la variatienl'dnisotropie visible en fonction de
'angle de visée. Les angles de visée négatifsespaondent aux observations avec un angle
azimutal relatif supérieur a 90°, c'est-a-dire difusion en arriere. A partir de cette figure
nous remarquons que pour des observations cormgpbra une diffusion en arriére
I'anisotropie est inférieure a 1 pour tous les asgle visée, c'est-a-dire que le flux réel est
plus grand que le flux Lambertien. Cette anisogq@) a une valeur minimale dans le cas
d’'un nuage fin & grand angle solaire. Dans le caseddiffusion en avant, A prend des
valeurs plus grandes que 1 pour des observatigrena angle de visé®{ > 25°). Pour ces
géomeétries d’observation nous remarquons que lardigmce de A en et en©®g est plus
faible.

L'albédo visible se calcule suivant I'équation 4.2Zh utilisant des variables du domaine
visible au lieu du domaine solaire. L’épaisseuricqpm d’'un nuage peut étre déterminée a
partir de I'albédo scénique, c. a. d. I'albédo poursoleil au zénithey = 0). C’est pourquoi
nous avons utilisé de nouveau des simulations MOaté (Macke et al., 1995) pour passer
d'un albédo dépendant de la position du soleil aallmédo pour un soleil au zénith. La
figure 4.6b montre la variation du rapport entrs deux albédos en fonction de l'angle
zénithal solaire, ceci pour trois valeurs d'épaisseptique :t=1.1, 1=2.6et 1=4.6. A
partir de cette figure nous remarguons que plus'@oigne du zénith, plus I'albédo devient
fort. Pour un angle solaire donné, le rappwit(0°)/avis(®o) est plus grand pour des nuages
avec une grande épaisseur optique.

A partir de l'albédo visible scénique nous avonkwda I'épaisseur optique en utilisant les
mémes relations que dans (Rossow et al., 1996 4HY:

Tvis = 4.5*exp(1.463*In(Avs)) pourays < 0.505 (4.25a)
Tvis = 4.5*exp(-1.463*In(2-ﬁv|3)) pour Oys 2 0.505 (425b)

L’émissivité infrarouge a été calculée a partirl'édpaisseur optique en utilisant la formule
(Minnis et al., 1993) :
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A

FIG 4.5 :Répartition géographique des événements de la B@5-ScaRaB : Les couleurs
représentent a) la température des cirrus. b) Ealb ondes courtes des événements sur mer
avec des cirrus isolés.
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Evis=1-— exp(¥V|5/2.13) (426)

Les distributions de la figure 4.8 montrent lesfé@iénces entre I'émissivité infrarouge
calculée a partir de la réflectance visible de SdaRt I'émissivité infrarouge de TOVS
Path-B. Nous avons séparé les nuages fins €k36.5) des nuages épagg(> 0.75). La
figure 4.8a montre les distributions en utilisaatréflectance visible avant les corrections
angulaires, et la figure 4.8b les distributionseapaipplication de ces corrections. En général,
les distributions sont plus centrées autour de f@sapes corrections angulaires. Nous
remarquons que pour les nuages fins les différeradse les deux émissivités se
caractérisent par une large extension vers desrdifEes positives. Ces différences sont liées
au fait que la présence d’'un nuage d’eau en desBongirrus fin augmente la valeur de la
réflectance visible et donc la valeur de I'émigsgivialculée a partir de cette réflectance.

a) t Monte Carlo simulation b)
1.8- ice aggregates A. Macke

a(0?)
a(&)

04l Monte Carlo simulation
- ice aggregates A. Macke

R O A W S S IR A eo
03™i0 "20 ‘30 40 50 60 70 o)

60 40 -20 0 20 40 60
FIG. 4.6 : a L’'anisotropie visible en fonction de l'angle azital de visée pour deux
épaisseurs optiques et deux angles solai@s51°: 1=1.1 ¢), 1=4.6 (®); 6,=69°:1=1.1
(¢ ), 1=4.6 @ ). b) Rapport entre I'albédo au zénith et I'albédaipdangle solaire & pour
trois épaisseurs optiques =1.1 ¢), 1 =2.6 (A) andt =4.6 (m).
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FIG 4.7 :L’albédo visible en fonction de I'épaisseur optiqusible pour un nuage de glace.
Résultats obtenus a partir du modele de transfadiatif utilisé dans les analyses ISCCP.
(source : Rossow et al., 1996)
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FIG 4.8 : Distributions des différences entre I'émissivitérarouge calculée a partir de la
réfléctance visible de ScaRaB et I'émissivité infuge de TOVS Path-B pour des nuages
fins ( 0.3<gr<0.5, - - -) et pour des nuages épaix¥0.75,___ ): a) avant application des
corrections angulaires visible et b) aprés appiica des corrections.

4.3 Analyse des flux radiatifs des cirrus

La Figure 4.9 présente le schéma de I'analyse l[degddiatifs des cirrus en fonction de la
représentation de leurs propriétés microphysiques des modeles de climat. Pour cette
analyse nous utilisons la base de données TOVSaRcabntenant les propriétés des cirrus
(température, pression, émissivité infrarouge) est profils atmosphériques (température,
vapeur d’eau et ozone) et leurs flux radiatifs e€soau sommet de I'atmosphére ainsi que le
modele de transfert radiatif du MetOffice. Pourairades 2560 cas de cirrus isolés au dessus
de la mer, les flux radiatifs au sommet de I'atnf@ésp ont été calculés a partir des propriétés
atmosphériques de TOVS. Nous pouvons ainsi comfesdiux radiatifs de ScaRaB avec les
résultats pour trois paramétrisations des proigtdiatives et microphysiques des cirrus.

4.3.1 Calcul des flux radiatifs a partir des donneeTOVS Path-B

Pour calculer les flux radiatifs, nous avons wilis modéle de transfert radiatif du MetOffice
(Edwards et Slingo, 1996) décrit dans la partie34.1

Comme les profils d’humidité et de température eevent pas étre restitués par 3l en
présence des nuages d’'une émissivité supérieufe adus avons utilisé en entrée du modele
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les profils de la base TIGR. Ces profils sont cqukont été déterminés par le processus
d’'inversion 31 comme étant les plus proches deskoiation. Nous avons également utilisé
les profils d’ozone disponibles dans cette basela®eées. Ces derniers proviennent soit
d’'une climatologie (McPeters et al., 1984) ou lderradiosondages.

TOV
profil T / profil h,0

* Peiar Teid &id™ Tsure
ScaRaB

N

<D,> globe
D,[{10, 15,..,90)
D.=(T)

14

¢ Pig = P(milieu)

e . . 2.
E Modeéle de transfert radiatif:

¢ IWP: tab. de référence g, R(IWP,D,)
param. Mitchell, Fu, Baran

A4p = 100 hPa(=2 km)
50 hPa =1 km)

. .

S FoL. Foc au sommet de I’atmosphére>

FIG. 4.9 Schéma de I'analyse des flux radiatifs

Les caractéristiques physiques et microphysiquesidels nécessaires pour le calcul des flux
radiatifs sont : l'altitude, la température, I'émmeur physique ainsi que le IWP et le diametre
effectif des cristaux de glace. Les données TOMVB-Baa partir des satellites NOAA-11 et
NOAA-12 (celles utilisées pour la collocation avees données ScaRaB) contiennent
l'altitude (pud), la température (k) ainsi que I'émissivité infrarouge§) du cirrus.

L'information sur I'épaisseur physique des nuaghp) (n'est pas accessible a partir des
mesures de TOVS. Par contre, notre étude utilisardonnées de LITE (chapitre 2) a montré
gue, suivant les régions, I'épaisseur physique mogales nuages hauts varie entre 2 km et
2.5 km. Nos résultats sont en accord avec ceuxedidlimatologie des épaisseurs physiques
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de différents types de nuages de Poore et al. [1@8blie a partir d'une combinaison de
mesures avions et de mesures au sol. Cette demagrtee qu’en moyenne sur mer les nuages
a une altitude supérieure a celle correspondamiegpression de 400 hPa ont des épaisseurs
de 2 km (~100 hPa). Ainsi une épaisseur de 2 kté aupposée pour le calcul des flux, mais
une étude de sensibilité a cette variable serapiés dans la section 4.3.2.

L’évaluation de laltitude des nuages de TOVS Hatfchapitre 2) a montré que celle-ci
correspond a laltitude du milieu du nuage. Orentrée du modéle de transfert radiatif il faut
fournir l'altitude du sommet. C’est pourquoi now®as enlevé decpla moitié de I'épaisseur
physique du nuage a fin d’obtenir l'altitude au soet L'altitude au sommet du cirrus est
définie par : pg- Ap/2.

Les propriétés de diffusion et d’absorption desgesasont déterminées par les distributions
de densité ainsi que de taille et de forme de learscules. Pour le calcul de transfert radiatif
ces distributions peuvent étre caractérisées awedanne approximation par le contenu en
glace intégré sur I'épaisseur physique de nuagd?)l@insi que par la taille effective des

cristaux (). Ainsi, les propriétés radiatives du nuage, consme épaisseur optique et son

émissivité, peuvent étre déterminées a partir deleax variables et d'un modele de transfert
radiatif.

Pour évaluer la cohérence du calcul entre le deentdiermique et solaire, nous utilisons
d’abord les propriétés de diffusion simple dansfiarouge des trois parameétrisations pour
obtenir le IWP a partir de et degr, en suite nous comparons l'albédo calculé a paetr
propriétés de diffusion simple dans le domaineigoties mémes paramétrisations a | ‘albédo
déterminé a partir des observations de ScaRaB.

Dans certains modéles de climat la taille effectiles cristaux de glace des cirrus est
déterminée a partir de la température du cirrusir Boaluer la paramétrisation de Bn
fonction de la température utilisée dans le modeélelimat du MetOffice, nous avons calculé
D. a partir de T4 en appliquant cette paramétrisation, et ensuis avons déterminé le IWP
a partir degig du cirrus et le Pcorrespondant a sa température.

Différents IWPs ont été déterminé a partiregiedu cirrus en utilisant des tables de référence,
dans lesquelles Dvarie entre 2@um et 90um par pas de fm. Comme I'émissivité du nuage
dépend a la fois ded2t de IWP, ces tables ont été établies en fondioR, et degir. Pour la
paramétrisation de Mitchell nous avons utilisé tigsles de références présentées dans le
chapitre 1. Pour les deux autres paramétrisatidasFu et de Baran, nous avons établi
d’'autres tables de référence en suivant la mémeaém®m que pour la paramétrisation de
Mitchell. Les propriétés de diffusion simple desstaux de glace de chacune de ces
paramétrisations ont été intégrées dans le modeteadsfert radiatif Streamer (chapitre 1) a
fin de simuler les émissivités des cirrus a 11um.

Suivant I'approche utilisée dans le traitement piegpriétés de diffusion et d’absorption des
cristaux de glace des cirrus, différentes valeer$VdP peuvent étre obtenues pour la méme
valeur de @ et degr. Afin d'illustrer ces difféerences en IWP nous asareporté sur la
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figure 4.10 le IWP, déterminé a partir des troiég@dentes paramétrisations, en fonction de
'émissivité infrarouge pour deux exemples dg B partir de cette figure nous remarquons
que les trois paramétrisations donnent des résuttsd similaires pour un petit.@e 20 pm.
Par contre pour un grand. Be 80 um le IWP obtenu a partir de la paramétoisate Baran
est systématiquement plus élevé que celui obtepartir des paramétrisations de Fu et de
Mitchell. La différence entre les IWPs augmentecakémissivité du cirrus. En effet, pour
des cirrus d'une émissivité supérieure a 0.5 leBérdnces entre les IWP sont
approximativement autour de 10 gnalors quelles sont inférieures & 4 grpour des

émissivités inférieures a 0.5. Cette différencaaésge refléter dans les flux radiatifs.

~100 [ ; ; ; ~100 [ : - ‘ ‘
° - A Baran : : « - : : : :
E g0 [ % . Mitchell i ... D,=200m._.__. € 90 E--D.=80um i ... S L
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FIG. 4.10 :IWP en fonction de I'émissivité a 11 um pour wdb 20 um (a gauche) et ug D
de 80 um (a droite). Trois paramétrisations degppietés de diffusion simple des cristaux de
glace ont été utilisées pour extraire IWP U I'émissivité: celle de Baran, Mitchell et Fu.

4.3.2 Etude de sensibilité aux données d’entrée

Le degré de fiabilité des flux calculés par un nbedke transfert radiatif est lié a la fois a la
méthode de traitement des processus radiatifs @ingila qualité des données sur I'état de
I'atmosphére fournies en entrée. Dans cette parties allons étudier la sensibilité des flux
radiatifs au sommet de l'atmosphére aux incertdudmr les différents parametres
atmosphériques.

Dans le cadre de notre travail, nous sommes isésepar la détermination de la
paramétrisation la plus appropriée des propriétésrophysiques et des propriétés de
diffusion simple des cristaux constituant les @rpour le calcul des flux radiatifs en leur
présence. Pour ce but, il est important de compaesr quantités radiatives simulées et
observées qui dépendent principalement des préprits cirrus. Dans le domaine des ondes
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courtes nous utilisons l'albédeoc comme quantité radiative car ce dernier dépend
essentiellement du IWP et de @u cirrus présent dans la scéne (pour un angléhaésolaire
donné). Dans le domaine des ondes longues, le dtutant dépend également de la
température du cirrus ainsi que des propriétésatimdsphere et de la surface terrestre. En
introduisant I'absorptanced et la température de scéngele le flux thermique sortant au
sommet de I'atmosphére peut étre exprime par :

FoL =@-AqL (Tscéng)aBTsténe (4.27)
avec la constante de Boltzmasin

Pour une scene d’une couverture nuageuse complgige s'exprime en fonction de
I'émissivité du nuage, de sa température ainsidgula température de la surface par :

TAscéne: Erl cig + (1'5IR)Tdsurf (4-28)

Pour les études de sensibilité, nous allons utilkg@ comme quantité radiative dans le
domaine thermique. Cette variable dépend toujours gropriétés de surface et de
I'atmosphére, mais comparé au flux elle est noséali

Ao =1-Fg /UB[5|RTcAid +(1-&g )Ts4rf] (4.29)

u

En utilisant I'ensemble des cas de cirrus isolédeasus de la mer de la base TOVS-ScaRaB,
nous avons varié séparéement les différents paramatmosphériques, dans la limite des
incertitudes sur leur restitution, et nous avora@ 'effet de ces variations sur lesc et les
AoL. Pour ces simulations nous avons utilisé la patgsaéon de Baran avec un.de 55

pum.

4.3.2.1 Sensibilité au profil vertical de température

Pour nos simulations nous avons utilisé le proéiltdmpérature, provenant de la base de
TIGR, le plus proche de I'observation. Ensuite nausns d ajuster ce profil de température
afin de tenir compte de la température du nuagitué@s par 3l : nous avons ajouté la
différence entre la température du nuage restjpaé8l et la température au niveau du nuage
dans le profil (Ficr) a 'ensemble des températures de ce dernieriguaef4.11 illustre les
distributions de différence entrg et Trigr, pour 'ensemble des observations et séparément
pour les tropiques et les moyennes latitudes. Meosrquons que toutes les distributions se
caractérisent par des pics autour de 0 K et qudistaibution est la plus large dans les
moyennes latitudes. En moyenne, dans les régiopicales, la différence entre les deux
températures est de 0.0 K avec une déviation stdmi#al.5 K. Dans les moyennes latitudes,
la différence entre les deux températures est gremme égale a 0.0 K et la déviation standard
estde 2.1 K.

Par la suite ce que nous allons nommer profil dgpéature standard correspond au profil
TIGR le plus proche de I'observation ajusté a ragérature du nuage restituée par 3l. C’est
ce profil qui va étre utilisé par la suite pour é@dculs des flux radiatifs.
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Afin d’avoir une estimation de l'ordre de grandede lincertitude sur le profil de
température, nous avons comparé les profils de émtyre TIGR les plus proches aux
observations a ceux de TOVS Path-B, c'est-a-diceux restitués par l'inversion 3l. Cette
comparaison se limite aux observations des nuages des émissivités infrarouges
inférieures a 0.6. Les deux profils ont été compg@a@ur des observations du mois de janvier
et de juillet ceci afin d’étudier les différencessonnieres. Au total 16336 observations ont
été utilisées pour cette comparaison.
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FIG. 4.11 :Distributions globale et régionales des différeneesre la température du cirrus
restituée par 3l et la température au niveau duusrdans le profil TIGR.

La base de données TOVS Path-B donne acces afilrdprtempérature avec une résolution
verticale de neuf couches atmosphériques entré 1008 hPa. Or, les températures de TIGR
sont par niveau, et elles sont sur 40 niveaux.iAioar comparer les deux profils nous avons
moyenné les températures de TIGR dans les mémebae@atmosphériques que celles du
profil TOVS Path-B. Pour une couche atmosphériquesdes niveaux de pressiongi pn, la
température moyenne de la couche se calcule & gagtitempératures par niveau suivant la
relation:

nm_m * I:)i+1
Tmoy " = 2 T; In=2% (4.30)

i=n I
Sur le tableau 4.2 nous avons reporté les moyeaimss que les déviations standard par
couche atmosphérique des différences entre lesératopes de TOVS Path-B et celles de
TIGR. Nous avons distingués deux régions : troggtenoyennes latitudes, et deux saisons :
éte et hiver.

L’'analyse des valeurs de ce tableau nous indigue dmns les régions tropicales les
différences entre les deux profils de températorg en moyenne Iégerement plus faibles
dans la premiére couche de la troposphere et augmenite, avec la température de TOVS
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Path-B systématiquement plus élevée. Dans la spladoe le comportement est inversé. En
moyenne les différences entre les deux profilsedggrature oscillent entre +2 K et -2 K.

Pour notre étude de sensibilité, nous avons apté& chacun des 40 niveaux des profils de
température de la base de données TOVS-ScaRaBtilsant ce profil de température
modifié nous avons calculé les flux radiatifs endgat tous les autres parametres d’entrée du
modele de transfert radiatif inchangés. Nous a¥gadement étudié I'effet d’'une diminution
de 2 K du profil de température sur les flux cadsul

Eté Hiver
Tropiques Moyennes Tropiques Moyennes
latitudes latitudes

1000-850 hPa | 0.41 + 2.27 1.17 £3.81 0.96 +3.22 | 0.90 £ 3.59
850-700 hPa 1.80+2.18 2.18+2.94 0.85+ 231 | 49%3.18
700-500 hPa 2.71+1.97 2.75+2.21 170+ 224 | 382231
500-300 hPa 163+1.17 1.62+1.65 1.04 + 2.03 60 $.1.44
300-100 hPa 3.17+1.79 2.20+2.30 3.62+ 2.68| 062.3.35
100-70 hPa -0.74 + 2.07 -0.77 £2.83 -2.52 + 3.03| -0.82 +2.93
70-50 hPa -2.67 +2.44 -1.80 + 3.05 -2.20+ 290| 1.49+2.85
50-30 hPa -2.58 +3.70 -2.26 £ 3.70 -2.01+ 3.67| 1.72+3.27
30-10 hPa -0.81 + 3.39 -1.84 +3.19 -1.22+ 419 -1 .59 3.64

TAB. 4.2 : Moyennes et déviations standards par couche atnéosple, par région
(moyennes latitudes et tropiques) et par saisoé @it hiver) des différences entre les
températures de TOVS Path-B et celle de TIGR.
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Sur la figure 4.12 nous avons reporté la distrdutdes différences entre I'absorptance
thermique calculée en utilisant le profil de tenapére standard et celle calculée en utilisant
le profil de température diminué de 2 K (distribatien trait plein) ainsi que la distribution
des différences entre oA calculée en utilisant le profil de températurendtad et A,
calculée en utilisant le profil de température aeg@ de 2 K (distribution en trait
discontinu). Nous avons également montré lesilligions des différences d’albédo. A partir
de cette figure nous constatons qu’une augmentdgédempérature de 2 K tout au long de la
verticale provoque une augmentation moyenne dsdigibance de 3%, et une diminution de
2 K de température a une diminution de I'absormate 2%. Contrairement aux distributions
des différences d’absorptance, les distributiorss diférences d’albédo se caractérisent par
un pic autour de O.

900 700
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FIG. 4.12: a) Distributions de différence entre I'absorptarzaculée en utilisant le profil
de température standard et celle calculée en atilide profil de température diminué de 2 K
( — ) et en utilisant le profil augmenté d& Z----). b) Les mémes différences que dans (a)
dans le cas des albédos.

Cette premiére étude de sensibilité montre queeteililité de I'albédo ondes courtes au
profil de température reste faible alors que las@ité de I'absorptance ondes longues aux
variations de ce profil est relativement importamiéme en présence de cirrus.

4.3.2.2 Sensibilité au profil vertical de vapeur d'eau

La vapeur d’eau est une composante fondamentake ldazycle énergétique de la machine
climatique terrestre. A cause de sa forte intevaciivec le rayonnement thermique, la vapeur
d’eau constitue la source principale de l'effet sdere. En plus de son influence dans le
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domaine thermique, la vapeur d'eau est aussi lasecamajeure de ['absorption du
rayonnement solaire incident dans sa partie prisérerouge.

Afin d’avoir un ordre de grandeur de lincertituder le profil de vapeur d’eau TIGR, nous
avons comparé ce profil TIGR a celui restitué gaE8 raison de la résolution spectrale des
mesures des radiométres TOVS, l'information supiefil de vapeur d’eau ne peut étre
déterminée que sur un ensemble de cing couchespirgues entre 100 hPa et 1000 hPa.
Au dessus de 100 hPa la concentration en vapeau @t tres faible. Nous avons comparé le
contenu intégré en vapeur d’eau sur toute la celatmosphérique de TIGR et de TOVS
Path-B. Sur le tableau 4.3 nous avons dressé lgemes ainsi que les déviations standard
du rapport entre le contenu intégré en vapeur ddegprofil TOVS Path-B et du profil TIGR,
ceci aux moyennes latitudes et aux tropiques séparepour I'été et I'hiver. Les valeurs de
ce tableau montre que le contenu en vapeur d’'ediD¥S Path-B est en moyenne 50% plus
fort que celui de la base TIGR, en accord avecéainde de Chaboureau et al. (1998). Ce
désaccord entre les deux contenus en vapeur dst@m grande partie lié a la sous estimation
des humidités mesurées par radiosondage.

Pour étudier la sensibilité des flux radiatifs a#s a une variation du contenu intégré en
vapeur d’eau nous avons augmenté le contenu emvdpEau du profil TIGR de 50% par
rapport & sa valeur initiale. Sur la figure 4.13usicavons reporté les distributions des
différences entre & etaoc a partir des calculs avec un profil standard eamlculés en
modifiant le profil d’humidité. A partir de cettegfire nous remarquons que les deux variables
radiatives ne changent presque pas en moyengge n'Augmente que d’environ de 0.4% et
Ooc de 0.6%.

Ainsi nous constatons qu’en présence de cirrugdeations de A_ et deapcsont tres faibles
comparées aux variations apportées au profils dithitén

Eté Hiver

Tropiques Moyennes latitudes  Tropiques Moyennisidies

q3I/QTIGR (cm) 1.5+0.4 1.6: 0.8 1.5+ 1.0 1.4+0.8

TAB. 4.3 :Moyennes et déviations standards par région (mogeatitudes et tropiques) et
par saison (été et hiver) du rapport entre le cantentégré en vapeur d’eau du profil TOVS
Path-B et celui du profil TIGR.
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FIG. 4.13 :Distribution des différences entre I'absorptancdcoée en utilisant le profil
d’humidité standard et celle calculée en utilisgatprofil d’humidité augmenté de 50%. b)
La méme différence que dans (a) dans le cas dédadb

4.3.2.3 Sensibilité aux propriétés nuageuses

Dans le calcul des flux radiatifs nous avons besdeifa pression au sommet et a la base du
nuage. Comme il a été signalé précédemment, naus dixé I'épaisseur physique du nuage
a 100 hPa. C'est-a-dire la base du nuage ggtta5® hPa. Pour étudier I'effet de I'hypothése
sur I'épaisseur physique aux flux radiatifs calsut®us avons simulé ces flux en supposant
cette fois un nuage d’'une épaisseur de 50 hPahargement de I'épaisseur physique du
nuage s'accompagne aussi par un changement du Pa(R.ces simulations le IWP a été
déterminé a partir de et degr en utilisant des tables de référence établies pouruage
d’'une épaisseur de 50 hPa. Les distributions itf&s@hces entre les etooc standards et
ceux calculés en supposant un nuage d’'une épaishkgsique de 50 hPa sont présentées sur
la figure 4.14. En moyenne la différence entrefgs est de 2% et la différence entre deg

est de 0.3%. Par contre ces distributions sontlamges, ce qui veut dire qu'une hypothése
d’'une épaisseur fixe introduit un bruit dans ndsuda.
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FIG 4.14 : Distribution de la différence entre I'absorptancalaulée en supposant un nuage
d’'une épaisseur physique de 2 km et celle caleeésupposant un nuage d’'une épaisseur de
1 km. b) La méme différence que dans (a) danssielea albédos.

Nous avons également étudié la sensibilité des ¢higulés a I'émissivité infrarouge du
nuage. Pour ceci nous avons augmenté chaque émiskevcirrus dans la base de données
TOVS-ScaRaB de 15%, et ensuite nous avons caleslélux en utilisant ces émissivités
modifiées. Cette modification s’accompagne égaléngamme pour I'épaisseur physique du
nuage, par un changement du IWP. La figure 4.15tmades distributions des différences de
AoL ainsi que les différences desc. A partir des distributions de cette figure nous
constatons que l'augmentation de I'émissivité irduge du cirrus provoque une diminution
de l'absorptance atmosphérique (systeme atmospéereuage) d'environ 4% et une
augmentation de son albédo d’environ 5%.
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FIG. 4.15 :Distribution de la différence entre I'absorptancalaulée en utilisant I'émissivité
standard et celle calculée en augmentant 'émisie 15%. b) La méme différence que dans
(a) dans le cas des albédos.

Sur le tableau 4.5 nous avons récapitulé les m@geaimsi que les déviations standards des
différences entre les A et lesaoc standards et ceux calculés en modifiant chacun des
parametres d’entrée du modéle. Il est clair quenpéous les paramétres atmosphériques,
I'émissivité infrarouge du nuage est le parametiieaq’impact le plus important sur les flux
calculés. La sensibilité de I'absorptance aux patees atmosphériques d’entrée est plus
importante que la sensibilité de I'albéd@est pourquoi dans la suite nous nous sommes
intéressés particulierement a I'étude de I'effet déférentes paramétrisations des propriétés
de diffusion sur I'albédo.

AAo, (%) 0AoL Adoc(%) O0oc
Profil de température (-2 K) 2 2 -0.7 2
Profil de température (+2 K) -4 1 -0.8 2
Profil d’humidité (+50%) -0.4 1 .60 2
Epaisseur du nuage (-50hPa) 2 3 0.3 3
Emissivité du nuage (+0.15) 4 4 -5 4

TAB. 4.5 : récapitulatif des moyennes et des déviations stalsddes différences entre les
absorptances thermiques et des albédos standards etux calculés en variant chacun des
parameétres atmosphériques d’entré du modele.

En principe nous n'avons gardé que les situatiors an seul cirrus dans la base de données
TOVS-ScaRaB. Afin de vérifier I'efficacité de laqmédure de détection des situations a
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plusieurs couches nuageuses, nous avons confront@ $igure 4.16 les distributions des
différences entre I'albédo observé et l'albédo #inavant et apres élimination des nuages a
plusieurs couches. Pour les albédos simulés nomssasupposé un Dde 55 pum et nous
avons utilisé la paramétrisation de Baran. Commedatre cette figure la distribution des
différences entre les albédos calculés et obsapiss élimination des nuages a plusieurs
couches est centrée autour de 0, et elle est raoiges que I'autre distribution. Dans 74% des
cas la valeur absolue de la différence entre |bedaks aprés élimination des nuages a
plusieurs couches est inférieure a 10% alors queeicaccord n'est atteint que dans 54% des
cas avant I'élimination de ces observations.
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FIG. 4.16 :Distributions des différences entre les albédoseolEs et les albédos simulés
avant élimination des nuages multicouches et gpres élimination des multicouches (----).

4.3.3 Comparaison des albédos de cirrus a partir ddifférentes
paramétrisations des propriétés de diffusion simple

Les trois approches de traitement des propriétédiftiesion et d’absorption des cristaux de

glace introduites précédemment ont été développ@estir de différents principes physiques

ainsi que différentes hypotheses sur la forme decdstaux. La paramétrisation de Baran

suppose des cristaux de glace en agrégats de esldrexagonales, celle de Mitchell en

agrégats de plaquettes hexagonales et celle da Bimple colonnes hexagonales. Pour une
premiere évaluation de l'effet des ces paraméimisstsur les flux radiatifs nous avons

reporté sur la figure 4.17 les albédos calculéatéisant ces paramétrisations en fonction de
I'émissivité infrarouge. Ces calculs ont été effiést pour deux [ifférents: 20 um et 80

um.
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FIG. 4.17 :L’albédo onde courte en fonction de I'émissivitélaum pour un Pde 20 um (a
gauche) et un Pde 80 um (a droite). Trois paramétrisations desppietés de diffusion
simple des cristaux de glace ont été utilisées pmalculer les albédos: celle de Baran,
Mitchell et Fu.

De la figure 4.17 nous tirons les conclusions suies :

» L’albédo augmente avec I'émissivité infrarouge duws. Ceci peut étre expliqué par
le fait que le IWP augmente avec I'émissivité, canmous I'avons vu sur la figure
4.10.

» Par contre l'albédo est moins grand pour des crigtdus grands, méme si le IWP est
plus grand dans ce cas pour obtenir la méme énmésdiva différence en Dde 60um
provoque un effet sur l'albédo jusqu’a 5%, pourédegsssivités entre 0.5 et 0.7. Pour
les émissivités plus faibles et plus fortes I'efst de 2.5%.

e En général pour un cirrus a une émissivité infrgeodonnée I'albédo est plus grand
(d’environ 5%) pour des compositions d’'agrégats e des colonnes hexagonales.

« En fonction de [ l'albédo obtenu par la paramétrisation de Baramirgie
légérement moins vite que celui obtenu par la pamasation de Mitchell. Pour un.D
de 80um la différence est de moins de 2%.

Ainsi cette premiére comparaison montre que lefémdifices entre les paramétrisations
dépendent a la fois de la taille des cristaux deegkt de I'émissivité des nuages.

En comparant les figures 4.17 et 4.10, nous conslupe les différences entre les albédos
provenant des différentes paramétrisations ne pigmt pas seulement par une différence
du IWP pour une émissivité effective infrarougeuetD. donné : Pour un Dde 20um, le

IWP issu des trois paramétrisations est pratiquémeeméme, par contre le cirrus est moins
réfléchissant en le supposant composé de cristadgrme de colonnes hexagonales qu’en
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forme d'agrégats. Cette différence de comportenashtliée au fait que dans le domaine
solaire la paramétrisation de Fu prévoit des fastelasymétries plus grands (Edwards et
al. 2004), c’est a dire plus de diffusion en agidtour un Pde 80um, cette conclusion tient
toujours : les IWPs issus des paramétrisations itlithMl et de Fu sont les mémes, par contre
le cirrus composé de polycristaux est plus réflesdmt (albédo plus grand). Nous constatons
également que les différences moyennes de 16 @mIWP entre les paramétrisations de
Baran et Mitchell ne se traduisent que par unesifice de 2% en albédo. Ceci peut étre
expliqué par le fait que les coefficients d’extinotde Mitchell sont plus grands que ceux de
Baran pour des cristaux d’'un. plus grand que 40m.

4.3.4 Test de la cohérence des propriétés de difiais simple entre
le domaine thermique et solaire

Pour évaluer la cohérence entre le domaine thesamigt le domaine solaire des
paramétrisations des propriétés de diffusion singds cristaux de glace, nous allons
comparer les albédos ondes courtes déterminégiages mesures de ScaRaB aux albédos
simulés a partir des propriétés des cirrus exgaleeTOVS Path-B. Le IWP sera déterminé a
partir de I'émissivité effective infrarouge du cisren variant Pentre 20um et 90um, par
pas de 10um. Les calculs sont effectués en utilisant lesesmlde référence des trois
précédentes paramétrisations. Comme on peut l@rdéde la figure 4.17, une variation de
De entre 20 et 8fum provoque une différence d’albédo d’environ 5%wumRgudier un effet de
cette grandeur, nous limitons notre analyse paui aux observations qui sont en accord
avec nos simulations a mieux que 10%. Cela correbp@0% de notre statistique.

Les figures 4.18a-c montrent la différence entadbédo observé et l'albédo simulé en
fonction du IWP en supposant différentes valeurBgst en utilisant a) la paramétrisation de
Baran, b) celle de Mitchell et c¢) celle de Fu. ldfse des résultats reportés sur ces figures
conduit aux conclusions suivantes :

e En général, le meilleur ajustement des albédoslasinu en supposant que D
augmente avec le IWP du cirrus.

* La paramétrisation de Fu, supposant des cristauyiate en forme de colonnes
hexagonales, donne des albédos qui sont en accad las observations
seulement pour des cirrus d’'un IWP inférieur & 80°g

» Les paramétrisations de Baran et de Mitchell, ssapibdes cristaux de glace en
forme d’agrégats, donnent une meilleure cohérente des albédos simulés et
observés. En effet, en augmentant B 20um pour des cirrus d’'un IWP de 15
gm? jusqu’a 90 pm pour des cirrus d’'un IWP de 65°ges différences entre les
albédos observés et simulés restent alors infé&seu%.



116

-éo'17 . . . . . .
58 o) Baran . globe
.05
s L
of g % 3 B B
i Il
e BOF
S0.05 [
[P0 S N R R R 0 D,=20 pm
0 10 20 30 40 50 60, 70
IWP(g n") % D,=30 pm
e & D,=50 pm
38 [b) Mitchell | g % A
‘?@.05; 777777 o L %’k 777777777 o A D,=60 um
s ¢ ° o g o pesoum
0 8 o 8§ O 1 D,=90 um
- o ma - o
-0 x
005
P S R R A B
0 10 20 30 40 50 60 70
IWP(g m")
§0'17 . . . . . .
Q I ! ! ! ! ! !
SOV I S -
pos— o Fono o HT
S T o 9w 518
s L a % g8
0 & & :
— ’O? . .
0.05
[P R N A R

0O 10 20 30 40 50 60, 70
IWP(g m°)
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4.3.4.1 Corrélation entre R et IWP par I'ajustement des albédos

Pour aller un pas plus loin, nous essayons d’obtks distributions de {yjui donnent d’une
maniére significative le meilleur accord entre ddlsedos simulés et observés. Pour chaque
observation de la base TOVS-ScaRaB, nous avonsl€alne moyenne de.Jpondérée par
l'inverse du carré de la différence entre l'albéahiservé et l'albédo simulé en variant D
entre 10 et 90 um par pas de 10 um (équation 4A&i3i pour un R donné, plus l'albédo
simulé est proche de l'albédo observé, plus cauba un poids important dans la moyenne.

9 D.i 9 L
(De)wp = g . / > : (4.31)
iZ1[a0cobs—@0cmod(Pe 1%/ iZil@ocobs— @ocmod(De )12

et D/={10pm,2Qum,...,9Qum}

Les figures 4.19a-c montrent les distributions aégles (tropiques et moyennes latitudes) de
<De>wp et de IWP pour les paramétrisations de a) BawarMitchell et ¢) Fu. Le IWP
correspond au Dle plus proche de <Bwp. A partir de ces figures nous constatons qu’en
moyenne, pour les trois parameétrisations, leg correspondent & la meilleure cohérence
entre les albédos observés et simulés, sont paugigrdans les régions tropicales que dans
les moyennes latitudes. Ces différences régiorsdas bien en accord avec les résultats
obtenus dans le chapitre 3. Les IWP sont |Iégereplestfaibles dans les tropiques.

Sur la figure 4.20a les moyennes<d&>,wp sont montrées en fonction de IWP pour les trois
paramétrisations des propriétés de diffusion sim@leur que ces moyennes soient
significatives, nous n’avons représenté que destpaontenant un minimum de nombre
d’événements supérieur a 50. La corrélation obtgameajustement des albédos entgeeD
IWP correspond a une forte croissance desib fonction de IWP pour les IWP jusqu’a 30
gm®. Au dela de ce seuil, la croissance dg et moins importante. Ce résultat est valable
pour les trois paramétrisations.

Afin de comparer la cohérence entre les albédogreés et simulés a partir des trois
paramétrisations, nous montrons sur la figure 4.28bdifférences entre ces albédos en
fonction de IWP. Comme pour le IWP, l'albédo simegt celui obtenu a partir du, 2 plus
proche de <P>wp. Cette figure confirme les conclusions sur larfiggd.18.
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FIG. 4.19 : Distributions régionales de <P wp et de IWP correspondant au meilleur
accord entre les albédos simulés et observés.
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119

Pour une évaluation de €B\p obtenu par ajustement des albédos, nous avonsacérgs
différences entre l'albédo observé et I'albédo #meorrespondant au <Bwp avec les
différences entre I'albédo observé et I'albédo $man supposant uncBixe a 55um. Cette
valeur de R correspond a la moyenne globale obtenue a pasirobservations de TOVS.
Les deux distributions des différences d’albéda seportées sur la figure 4.21. Comme |l
apparait de cette figure, 'albédo correspondankBg>we est en meilleur accord avec
l'albédo observé que celui obtenu en supposanvaieer fixe de 5um.
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FIG. 4.21 :Différences entre les albédos observés et simupsta de la paramétrisation de
Mitchell : a) simulations en utilisant le [Dfixe a 55um (trait plein), b) simulations en
utilisant le <D>wp Obtenu par I'ajustement des albédos (trait poiélil

4.3.4.2 Evaluation d’'une paramétrisation de Pen fonction de T

Comme nous avons pu constater des figures 4.1Balkédo est bien affecté par la taille
effective des particules de glace des cirrus, @esatquoi il est nécessaire de bien estimer ce
parametre dans les modéles de climat. Nos études ldachapitre 3 ont montré que ce
parameétre dépend a la fois des conditions dynanetjtieermodynamique des atmospheres
sous-jacentes aux cirrus. Cependant dans un gramtbre de modeles de climat la taille
effective des particules de glace est déterminééoection de la température du cirrus
(Kristjansson et al., 2000) ou du IWP du cirrug (@a : McFarlane et al., 1992).

Dans ce qui suit, nous nous sommes intéresséwvaluigion de la paramétrisation de D
appliguée dans le modeéle de climat du MetOfficdteCparamétrisation a été développée a
partir des analyses d’'un certain nombre de speldraaille (Mitchell et al., 1996). Dest
exprimé en fonction de la température du cirrudgmeéquations :

D= 975.51um x exp(0.05 K(T-279.5 K))+0.66um pour K 216.21 K (4.32a)
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D=175.44um x exp(0.05 K(T-279.5 K))+34.45um pour T >216.21 K (4.32b)

Ainsi pour chacune des observations de la base T834RaB, Ra pu étre déterminé a partir
de la température du cirrus. Ensuite le IWP a akéuté a partir de ce et de I'émissivité du
cirrus. En moyenne globale nous obtenons pae9um.

Pour évaluer cette paramétrisation, nous préserdonda figure 4.22 des distributions de
différence entre les albédos observés et simuléstitgant le Q@ calculé a partir de la
température (trait plein) et en utilisant le &y obtenu par I'ajustement des albédos (trait
pointillé). Cette figure démontre qu’'une paranséion de [ en fonction de la température

est moins en accord qu’une paramétrisation quidueeen compte le IWP.
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FIG. 4.22 :Différences entre les albédos observés et simupesta de la paramétrisation de
Mitchell : a) simulations en utilisant ledxalculé a partir de la température du cirrus (trai
plein), b) simulations en utilisant le <Bwp obtenu par lI'ajustement des albédos (trait
pointillé).

4.4 Conclusion

Dans ce chapitre, nous avons cherché a déternan@plésentation la plus appropriée des
propriétés microphysiques des cirrus pour le tnagtet du rayonnement dans les modéles de
climat. Pour cette étude, les flux radiatifs déiaés a partir des observations de ScaRaB sont
comparés a ceux calculés par le modele de tramsfigtif du MetOffice. Pour le traitement
de la diffusion et de I'absorption par les cristaléxglace des cirrus, trois paramétrisations des
propriétés de diffusion simple ont été étudiéesllecde Baran, de Fu et de Mitchell. Ces
paramétrisations reposent sur différents principbysiques ainsi que sur différentes
hypothéses sur la forme des cristaux de glacecteslusions suivantes ont pu étre tirées :
* L’hypothése des cristaux de glace en forme de oe®mexagonales, paramétrisation
de Fu, donne des albédos simulés en accord avecobmervés pour des cirrus a
faibles épaisseurs en glace (IWP < 30%m
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L’hypothese des cristaux de glace en forme d’agségaramétrisation de Mitchell et

celle de Baran, est mieux appropriée pour le treetdg du rayonnement car elle donne
un meilleur accord entre les albédos observésuat sienulés. En effet, en supposant
des Q qui augmentent en fonction de IWP, les différenesise les albédos restent
inférieures a 2%.

En fin, nous avons démontré qu’une parameétrisateta taille effective des cristaux

de glace des cirrus en fonction de leur épaissewglace est mieux adaptée pour le
calcul des flux gu'une paramétrisation en fonctienla température des cirrus.
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Conclusions et perspectives

Les cirrus jouent un rble prépondérant dans lancalaénergétique du systéeme terre-
atmosphére. Leur impact radiatif dépend de leuoprptés physiques et microphysiques.
Différentes études ont mis en évidence les diverggerentre les résultats des simulations
climatiques qui sont liées aux différences enteedeocessus de traitement des propriétés
nuageuses (par ex. : Cess et al., 1990 ; 1996)juehement, ni la valeur absolue ni le signe
de la rétroaction des cirrus par rapport a un chamegt climatigue ne sont connus avec
exactitude. Seule I'observation des propriétés aasis a différentes échelles permet de
comprendre, et donc de mieux représenter, leur dmpar le climat. Les observations
satellitaires offrent la possibilité d’étudier leopriétés nuageuses a une échelle globale et sur
de longues périodes.

Les travaux présentés dans cette these portehétsite des propriétés des cirrus déterminées
a partir des observations de TOVS en synergie tagescautres types de données :

* les observations du sommet et de la base des nuagestir du premier lidar
embarqué dans I'espace LITE (Lidar In-space TedugylkExperiment)

* les paramétres atmosphériques des ré-analyses uline européen de Prévision
Météorologique a Moyen Terme (CEPMMT ou ECMWF, Hwan Centre of
Medium Weather Forecast)

» et les flux radiatifs déterminés a partir du radétra ScaRaB (Scanner for Radiation
Budget)

La combinaison des données de la base TOVS Pathiés grofils de rétro-diffusion du lidar
LITE nous a permis d’évaluer l'altitude des nuadesTOVS Path-B. Cette analyse a montré
gue l'altitude de nuage TOVS Path-B correspond hiemilieu de nuage.

La combinaison des observations de TOVS et desalyses ERA-40 de TECMWEF nous a
permis d’analyser les corrélations, a une échétleaie et une période de quatre années, entre
les propriétés microphysiques des cirrus semijram@nts et les propriétés dynamiques et
thermodynamiques de leur atmosphere sous-jaceeseai@lyses ont montré que :

» L'épaisseur en glace, IWP, des cirrus a tendanEmeérement augmenter avec sa
température tandis que le diametre effectif destaurk de glace, { (des cirrus
froids) ne dépend pas de ce parametre.
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* Les corrélations entre et le IWP sont différentes entre les cirrus deyenoes
latitudes et les cirrus des tropiques.

» De fortes corrélations ont été relevées entre lidithde I'atmosphére et Det le
IWP. Ces corrélations dépendent de la situationanhyque : les plus importantes
valeurs de IWP sont liées aux situations humidex ale fortes ascendances tandis
gue les importantes valeurs de $ont liées aux situations humides avec de faibles
vents horizontaux et verticaux.

Dans une derniere étape, nous avons évalué la erawieérdes paramétrisations entre le
domaine thermique et le domaine solaire des prgsride diffusion des cristaux de glace.
Trois différentes paramétrisations ont été étudi@etle de Baran, de Fu et de Mitchell. Ces
paramétrisations ont été développées a partir fiérehts principes physiques ainsi que
différentes hypothéses sur la forme de ces crist@ette étude a montré que :

» La paramétrisation de Fu, développée en supposantristaux de forme de colonne
hexagonale, donne des albédos en cohérence aabéess observés pour des cirrus
a faible épaisseur en glace.

e Le meilleur accord peut étre obtenu en utilisastgaramétrisations de Baran et de
Mitchell, supposant des cristaux de glace en faltagrégats, et en prenant desqbi
augmentent en fonction de I'épaisseur en glaces@arcas, les différences entre les
albédos observés et simulés restent alors infé&seu%.

Le travail réalisé pendant ma these a, entre autnssen évidence le role significatif de la
forme des particules sur l'effet radiatif des citrua résolution spectrale des sondeurs TOVS
ne permet pas la caractérisation de la forme deyas des cirrus. La nouvelle génération
des sondeurs infrarouge AIRS (Atmospheric InfraBedinder) constitue un instrument de
choix pour réaliser ce type d’étude. Sa trés f@smlution permettra d’accéder a une meilleure
compréhension des impacts radiatifs des cirrudiedud’étudier une différence d’émissivités
entre deux longueurs d’ondes, comme avec TOVS dehitet 11um), le comportement
spectral des cirrus sera étudié plus en détailisulus grand intervalle de longueur d’'ondes.
Parmi les 2378 canaux infrarouge de AIRS, 51 carcauxrent le domaine spectral pertinent
pour les nuages de glace (8.0 - 1u®), ce qui permettra d'une part une meilleure
détermination du diametre effectif des cristaux glace des cirrus et d’autre part une
comparaison détaillée des paramétrisations desigté@pde diffusion des cristaux de glace.
L'utilisation des données AIRS pour une étude demlarophysique des cirrus s’inscrira
également dans le cadre de la préparation de Eami€ALIPSO, programme conjoint de la
NASA et du CNES, qui combine un lidar de rétrokibn avec un spectrométre et une
camera dans le domaine visible ainsi qu'un radimmeéfrarouge. Cette mission volera en
2005 en formation avec le satellite AQUA (sur ldtpise trouve également l'instrument
AIRS) ainsi qu'avec un autre mini-satellite Cloutd®antenant un radar. Les instruments
passifs de télédétection ne fournissent aucunennaiion sur I'épaisseur géométrique des
nuages ni sur la présence de nuages multicouch@&se @ux deux instruments actifs (le lidar
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a bord de CALIPSO et le radar a bord de CloudSkatjeviendra possible d'obtenir des
informations sur la structure verticale des nuages.
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Abstract

By making use of TOVS Path-B satellite retrievals and E@HVreanalyses, correlations between
bulk microphysical properties of large-scale semi-transpaianis (visible optical thickness between
0.7 and 3.8) and thermodynamic and dynamic properties of the sdimguatmosphere have been
studied on a global scale. These clouds constitute about halfta§lalclouds. The global averages
(from 60°N to 60°S) of mean ice crystal diametey, @hd ice water path (IWP) of these clouds are 55
um and 30 g, respectively. IWP of these cirrus is slightly inaieg with cloud-top temperature,
whereas [ of cold cirrus does not depend on this parameter. Correldbietvgeen [ and IWP of
large-scale cirrus seem to be different in the midlatitaahekin the tropics.However, we observe in
general stronger correlations betweenadd IWP and atmospheric humidity and winds deduced from
the ECMWF reanalyses:.[and IWP increase both with increasing atmospheric water vapbere is
also a good distinction between different dynamical situatiensuinid situations, IWP is on average
about 10 gnf larger in regions with strong large-scale vertical updraft trdy in regions with strong
large-scale horizontal winds only, whereas the meanfl@old large-scale cirrus decreases by about
10 um if both strong large-scale updraft and horizontal winds arempres

1. Introduction

Cirrus clouds (semi-transparent ice clouds) cobeua30% of the globe (e. g., Wylie and
Menzel, 1999). Their radiative effect due to changé their microphysical properties can
vary significantly (e. g., Kristjansson et al., PQEdwards et al., this issue). In General
Circulation Models these microphysical propert@s;h as dominating ice crystal shape and
sizes, must be predicted from available macrophysjaantities, such as temperature, ice
water path and winds (e. g. McFarlane et al., 1¥8dner et al., 1997; Kristjansson et al.,
1999). Most utilised relationships have been estiabdl only for a few places on earth and for
very limited time periods (e. g. Heymsfield andtR14984; McFarquar and Heymsfield,
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1996; Korolev et al., 2001). The use of satellibsarvations allows to obtain a more coherent
image of the validity of these correlations foundegional field campaigns.

Since 1979, the TIROS-N Operational Vertical Sour@®VS) instruments (Smith et al.,
1979) aboard the NOAA Polar Orbiting Environmeraltellites have measured radiation
emitted and scattered from different levels ofatraosphere, and therefore are an important tool
for a continuous survey of the state of the atinesp over the whole globe. Their relatively
high spectral resolution yields reliable cirrus gedies, day and night (e.g., Wylie et al.,
1994, Stubenrauch et al., 1999a). Mean effectieeigstal diameters, Lof cirrus clouds are
retrieved by taking advantage of the fact that specirrus effective emissivity differences
between 11 and Bm depend on this parameter (Stubenrauch et alBt $adel et al., 2003).
This method is sensitive to diameters up to |80, and is applied to large-scale semi-
transparent cirrus (visible optical thickness bem®.7 and 3.8)ce water path (IWP) is then
determined from the cirrus effective emissivityLatum and the retrieved DThe averages of
these quantities over a period of four years (11@3Y991) and the globe from 60°N to 60°S
are 55um and 30 g, respectively.

In this article we study seasonal and regionalatimms of these quantities as well as
correlations with atmospheric properties. Atmosphkumidity and dynamical properties of
the atmosphere, such as horizontal and verticallsyihave been extracted from the ERA40
reanalyses of the European Centre for Medium R¥vigather Forecasts (ECMWF). For this
analysis, we have combined TOVS Path-B and ERA48 fta four summers and winters
(from 1987 until 1991).

After a short description of the retrieval of csryhysical properties and their bulk
microphysical properties, Dand IWP, we present their regional and seasonadtvams
(section 2). Section 3 explores correlations betwBg IWP and cloud-top temperature.
Atmospheric properties deduced from the ERA40 rygaisaare presented in section 4, and
correlations between DIWP, atmospheric humidity and winds are studiedséction 5.
Conclusions and an outlook are given in section 6.

2. Cloud properties from TOVS Path-B

The TOVS system consists, in particular, of tworstrs: the High resolution Infrared
Radiation Sounder (HIRS/2) with 19 infrared (IRespal channels between 3.7 andtb
and one visible (VIS) channel (Oum) and the Microwave Sounding Unit (MSU) with four
microwave channels around 5 mm. In order to contleese measured radiances into
atmospheric properties, complex inversion algoritfare necessary. At present, the TOVS Path-
B dataset (Scott et al., 1999) provides eight yearatmospheric temperature profiles (in 9
layers) and water vapor profiles (in 4 layers) adlws cloud and surface properties at a
spatial resolution of 1° latitude x 1° longitudefast line-by-line radiative transfer model (4A,
Scott and Chédin, 1981) and a huge collection diosande measurements of temperature,
humidity and pressure that are grouped by atmogplkenditions are used to generate the
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Thermodynamic Initial Guess Retrieval (TIGR) datbfor the initial guess of the atmospheric
temperature profile retrieval (Chédin et al., 198Bevallier et al., 1998).

Clouds are detected at HIRS spatial resolutiork(h7at nadir) by a succession of threshold
tests, which depend on the simultaneous MSU radiameasurements that probe through the
clouds. To insure more coherence with the MSU apagsolution (~100 km at nadir), the HIRS
radiances are averaged separately over clear pimdlsver cloudy pixels within 100 km x 100
km regions. Average cloud-top pressure and effeatloud emissivity over cloudy pixels are
obtained from four radiances in the i CQ, absorption band (with peak responses from 400
to 900 hPa levels in the atmosphere) and one inlthgm IR atmospheric window by
minimizing a weighted? (Stubenrauch et al., 1999c). The method is basetti® coherence
of the effective cloud emissivity, obtained frone tfive wavelengths at the pressure level of
the real cloud. We employ the term effective emibsgi because scattering effects are
included. The cloud-top temperaturey,, Tis determined from cloud-top pressureg,, by
using the retrieved atmospheric temperature prdfligh clouds are defined as clouds with
Pag < 440 hPa, as in the International Satellite Cl@lichatology Project (ISCCP) (Rossow
and Schiffer, 1999).

2.1 Retrieval of mean effective ice crystal size @&@e water path of large-scale semi-
transparent cirrus
The mean effective ice crystal diameteg, Ean be considered as an effective photon path
of the ice crystal size distribution and is defifgd (Mitchell, 2002):
_3IWC+IWG
©2 pCsR)

wherep; is the bulk density of ice and is assumed to llagesalue of 0.92 g cf IWC, and
IWC, are the ice water contents, andaAd P are the projected areas, corresponding to
number densities of small and large particle mggeth maximum dimension smaller and
larger than 20um), respectively. Bimodal size distributions areegicted from growth
processes of water vapour deposition and aggregétiog., Arnott et al., 1995; McFarquar
and Heymsfield, 1996), and have been confirmedlsjtu measurements of cirrus made with
instruments capable of accurately measuring pastislith maximum dimension smaller than
20 um (Mitchell et al., 1996; Mace et al., 1998). Irethase of a broader tropical size
distribution (Mitchell et al., 1999) the retriev&l would be underestimated by about 20%
(R&adel et al., 2003).

The retrieval of @ of large-scale semi-transparent cirrus as welleassitivity studies have
been described in detail by Radel et al. (2003} dilrus effective emissivity atj@n should
be smaller than or equal to the one atuii, depending on D The effective emissivity
difference is largest for small ice crystals (ab@3t for Q. = 5um). It becomes negligible for
ice crystal diameters of about gfn.

(1)

Cirrus effective emissivitiesg, at 8.3 and 11.Jum are computed from the measured
brightness temperaturess™, cloud-top temperaturey§ and surface temperature,f To
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transform the retrieved cirrus effective emissastinto @, we compare them to look-up
tables. These have been constructed from radiataesfer computations (Key and
Schweiger, 1998) for a homogeneous ice cloud ofmnlthkickness, with a top at 10 km,
containing planar polycrystals distributed accogdinbimodal -size distribution. The lapse
rate is assumed as 6.5°C/km. Since the TOVS PatlaBset provides simultaneous
information on cloud properties and atmospheridil@® we compute the cirrus emissivities
by taking out atmospheric water vapor contributibosn the measured radiances. Therefore,
we can compare the cirrus effective emissivity etghce between 8 and Jim to
simulations not taking into account the atmospheatrary to approaches which use
brightness temperature differences. The latter havee compared to simulations under a
certain assumption of the underlying atmosphere.

To reduce the contribution of partly covered pixdle ice crystal size retrieval is only
performed for overcast high clouds, with all HIRSets cloudy over an area of 1° latitude x 1°
longitude. The frequency of occurrence of all higbuds reaches from about 30% in the
midlatitudes to about 60% in the tropics (e. gub8nhrauch et al., 1999a; Wylie and Menzel,
1999). The frequency of occurrence of large-scigle tlouds lies only about 10 % below those
of all high clouds (Fig. 6 in Radel et al., 2008nce the retrieval in the IR is mainly based on
spectral absorption difference, it performs only femi-transparent cirrus clouds (IR
effective emissivity between 0.3 and 0.85 or visibptical thickness between 0.7 and 3.8).
This category of high clouds constitutes about tiwa of all large-scale high clouds. The D
retrieval is influenced by the increase of pixekesand path of the emitted radiation received
by the HIRS radiometer with viewing zenith angldefefore, we limit the Dretrieval to
cirrus clouds identified under a viewing zenith langp to 25°.
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Fig. 1: a) Simulated cirrus effective emissivityldtym, &3, as a function of ice water path,
IWP, for two different mean effective ice crystangeters @, and b) possible values of.D
and IWP for four distinct simulated cirrus effeetigmissivities.
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Once D is retrieved from the cirrus effective emissiviifference between 8.3 and 11.1
um, the ice water path (IWP) can be obtained fronamtle(11um), because the emissivity is
a function of IWP and P Therefore, another set of look-up tables has lweeated from
these simulations. Fig. 1a presents the cirruscidfe emissivity at 1im as a function of
IWP, simulated for two mean effective ice crystandeters. From this figure we deduce that
the same cirrus effective emissivity (for exampk) @an be reached by small @0 um) and
IWP (10 gn) or by large R (60 um) andIWP (30 gn¥). Fig. 1b shows which ranges of D
and IWP can produce a given cirrus effective emitgsiusing the same simulation. In the
case of optically thin cirrus, Dvaries stronger within a small IWP range whereathé case
of optically thicker cirrus, Pvaries within a larger IWP range.

2.2 Regional and seasonal variations of IWP ard D

At present we have determined the mean effectwengstal diameters and IWP of large-
scale cirrus clouds from NOAA-10 TOVS observatioh®e present data covering the period
from June 1987 until May 1991, at local observatiores at 7h30 and 19h30.

IWP (g/m2)

eff. emissivity (%)

65 —4&— NHocean
< =607 —.A-—NHland
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Fig. 2: Average cirrus effective emissivity (righthean ice crystal diameter (middle) and
IWP (left) of large-scale semi-transparent cirrus fanction of season. Four-year averages
over three latitude bands (Northern hemisphere atiiide, tropics and Southern
hemisphere midlatitude) are shown separately fodland ocean. Data were averaged using
NOAA-10 TOVS observations from June 1987 until NI@®1. Statistical errors are
negligible.
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Fig. 2 presents the seasonal variation of cirrtecg¥e emissivity, cloud-top temperature,
IWP and @, separately for ocean and land of the three titbands NH midlatitudes (30°N-
60°N), tropics (15°N-15°S) and SH midlatitudes @®0°S). IWP and Dare on average the
largest in the tropical region.

From this figure we conclude the following:

» Large-scale semi-transparent cirrus have on aveamagmaller effective emissivity
(0.57 over ocean and 0.60 over land) in the trofiies in the midlatitudes (0.63 in
NH and 0.66 in SH). However, their average IWRaigiér (33 gii) than the average
IWP in the midlatitudes (28 ¢fp except summer). Their mean effective ice crystal
diameter (6Qum) is then also larger than the averagdarithe midlatitudes (5¢um,
except during summer over NH land).

» Differences in cirrus effective emissivity betwegnpical ocean and land mainly
result from differences in IWP.

» Large-scale semi-transparent cirrus in the tropeoge no remarkable seasonal cycle
in cirrus effective emissivity, IWP and.D

» Large-scale semi-transparent cirrus in the mididés reveal a seasonal cycle, with
larger IWP and Pin summer than in winter. The seasonal cycle oPl@hd R is
also stronger over land than over ocean. Clouddopperature in the midlatitudes is
also higher in summer than in winter.

* Over ocean during all seasons, IWP ang dde slightly larger in the Northern
Hemisphere than in the Southern Hemisphere.

Since retrieved Pand IWP can have biases linked to different assiomg (see Table 1 in
Radel et al.,, 2003), we have investigated the eféécdoubling the cloud geometrical
thickness (from 1 km to 2 km), by recalculating nleak-up tables. These results, shown in
addition in Fig. 2 for ocean, are very similar. fdfere, the seasonal variation cannot be
explained by a variation of cloud geometrical tinieks.

The global average IWP (33 gfinof the large-scale semi-transparent cirrus stlitiere
seems to be reasonable compared to the globalgevBA# (over four months from 1987 to
1988) of all high clouds which has been determibogdn analysis of combined data from
ISCCP and the Special Sensor Microwave/Imager (§FMh and Rossow, 1996) as 70 gm
2 since the latter IWP also includes convectivéhhitpuds. This latter value corresponds to
the difference of ISCCP total water path of coldq(¥ 273 K) non precipitating clouds and
LWP determined by SSM/I (not sensitive to ice). el variations in the midlatitudes of
the IWP of all cold non precipitating clouds arerdisated by the appearance of winter storm
tracks (clouds with large optical thickness). Thare the IWP of all cold non precipitating
clouds is larger in winter than in summer. Thesetevi storm tracks are not included in our
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analysis. However, both analyses agree on thdalHattWP is slightly larger in the Northern
hemisphere than in the Southern Hemisphere.

3. Correlations between IWP, Qand Tgq4

In the following, we study correlations between IWR and cloud-top temperatureql
since several climate models predict & a function of Jq or of IWP. Until now, these
parameterisations ( e. g., Kristjansson et al. 0200cFarlane et al., 1992) were developed
from restricted in-situ data, where Bnd the corresponding cloud temperature T weenoft
measured somewhere within the cirrus clouds. Fgrel3ents the average IWP angdDall
large-scale cirrus clouds between 60°N and 60°S danction of TFg. Whereas IWP
increases steadily over the whole temperature réngm 200 K to 270 K) from 20 gfto
35 gm?, the behaviour of Pwith cloud temperature is not so clear. For celchperatures
(Tag < 235 K), there is no dependence, whereas for earemperatures Iincreases slightly
from 50 to 62um. As has been shown by various in situ measuremerdre water droplets
are included in the cloud at higher temperatureg(eCober et al., 2001; Korolev et al.,
2003). The inclusion of water droplets would leadtslight overestimation of [jRadel et
al., 2003; Yang et al., 2003). Therefore it is idifft to draw conclusions on the relation
between Q@ and T4 for Ty > 235 K. However, several in situ measurementsi@@an and
van Lammeren, 2002, Korolev et al., 2003) have shdvat for cirrus with temperatures
larger than 240 K, Pseems to increase with temperature.
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Fig. 3: Average IWP (left) and ice crystal diaeretD. (right) of large-scale semi-
transparent cirrus as function of cloud temperatuiéhe full line represent four-year
averages over the globe from 60°N to 60°S. In alditWP averages are shown separately
for four D, intervals and @ averages for three IWP intervals. Statistical esrcare
negligible.

In situ measurements of cirrus at various siteg(&leymsfield and Platt, 1984; Mace et
al., 2001, Korolev et al., 2003) demonstrated aneiase of IWC with mid-cloud temperature.
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Fig. 4: Average IWP (left) and Oright) of large-scale semi-transparent cirrusfasction of
cloud temperature, separately for midlatitude sumitieom 1987 to 1990), tropics and
midlatitude winter (from 1988 to 1991). The fulhds represent four-year averages. In
addition, b averages are shown separately for three IWP iatlerand IWP averages for
four Dg intervals. Statistical errors are negligible.

In Fig. 3 the slope of the IWP increase seems amgé slightly around s of 235 K: The
slope is smaller for warmer temperatures. Thishmfinked either to different processes of
cloud formation (the probability of homogeneousehiag increases with decreasing
temperature) (e. g., Khain et al., 2000), or agaithe fact that at higher temperatures more
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water droplets are included in the cloud. A stufiynxed-phase frontal clouds by Korolev
et al. (2003) has revealed that the IWC increases With temperature when more and more
water droplets are included in the cloud.

We refine our analysis by studying separately tbfferent D intervals (25 — 4@um, 40 —
55pum, 55 — 7Qum and 70 — 9Qum) and three different IWP intervals (0 — 15"gria5 — 30
gm?and 30 — 45 gif). The dependence of IWP and @ Tyq for the respective intervals is
also shown in Fig. 3. One observes only a smattescaf IWP due to different D(about 5
gm®), whereas the scatter of, Bue to different IWP is large (up to @n) and is certainly
larger than the dependence af.TThis means that on a global scale no correldigiween
De and T4 can be established (for cold temperatures), wketrealWP in general increases
with Tcld-
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Fig. 5: Average IWP (left) and LZright) of large-scale optically thin cirrus (0.8@<0.55) as
function of cloud temperature, separately in thellatitudes (above) and in the tropics
(below). The full lines represents four-year aves@ver summer (from 1987 to 1990) and
winter (from 1988 to 1991). In addition, IWP and Bverages are shown separately for
different Q. and IWP intervals (25-40m, 40-55um, 55-70um, 70-9Q/m; 0-15 gnf, 15-30
gm?, 30-45grif), respectively. Statistical errors are negligible.
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Fig. 6: Average IWP (left) and right) of large-scale optically thicker cirrus @b6>£>0.55)

as function of cloud temperature, separately in mmdlatitudes (above) and in the tropics
(below). The full lines represents four-year aves@ver summer (from 1987 to 1990) and
winter (from 1988 to 1991). In addition, IWP and &erages are shown separately for four
different Q. and IWP intervals (25-40m, 40-55um, 55-70um, 70-9Q/m; 0-15 grif, 15-30
gm?, 30-45grif, 45-60grT), respectively. Statistical errors are negligible.

In the following we study these relations regiopaind seasonally. Figs. 4 show the
dependence of IWP and.[Bn T4 for midlatitude summer, tropics and midlatitudenter.
Whereas IWP of large-scale semi-transparent cimgseases steadily with o§ in the
midlatitudes (both summer and winter, and indififiéren 1), it increases in the tropics only
for Tyg < 235 K. The increase in the tropics also depemdB.: it is stronger for smaller ice
crystals. As can be seen in section 4, these casis be attached to situations with different
large-scale vertical updraft. Stith et al. (2002ddce from their analysis of cirrus in the
tropics that highest concentrations of small pkesicare found in updraft regions whereas
larger crystals are found near downdraft situatifhsof large-scale semi-transparent cirrus
varies in all regions more with IWP than withqI'
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cirrus (—), optically thin (-----) and optically thicker aws (), separately in the
midlatitudes (above) and in the tropics (below).

3.1 Distinction between optically thin and thickras

Field campaigns often measure microphysical pragsedf specific types of cirrus. In the
following we separate further the large-scale siinio those with a relatively small effective
emissivity (0.30€(11um)<0.55) and those with a relatively large effeetiemissivity
(0.55<¢(11um)<0.80). Figs. 5 and 6 present the average IWPDaras a function of cloud-
top temperature, separately for optically thinugr(left) and optically thick cirrus (right), in
the midlatitudes (above) and in the tropics (beldihereas, as expected, the average IWP is
smaller in the case of optically thin clouds thanthe case of optically thick clouds, it is
interesting to note that the opposite is observedhe average Has well in the midlatitudes
as in the tropics. As we have seen in Fig. 3, oballaverage the IWP at a certain cloud-top
temperature does not depend og Whereas the global Os scattered by about 3@m,
depending on IWP. By separating optically thin @mdker cirrus, this spread increases for
De up to 40um for optically thin cirrus in the midlatitudes {[ncreasing from small IWP
towards larger IWP), whereas for optically thickerus in the tropics Dis on average about
50 um, independently of IWP. However, IWP is also sgrdae to R, by about 15 gifiin
the midlatitudes and for optically thin cirrus hettropics. Only for optically thicker cirrus in
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the tropics the spread is small (less than 5)gmlso, by differentiating optically thin and
thicker cirrus and different regions, the cloud-temperature dependence of IWP is not as
clear anymore. This means that there are more Bauovariables determining IWP and D
of cirrus. Before introducing other atmosphericiafles in section 4, we explore in the next
paragraph the correlations betweeyaid IWP.
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Fig. 8: Two-dimensional frequency distributionsin and IWP, separately for optically
thin (0.30<<0.55, left) and optically thicker cirrus (0.8%>0.55, right), in the midlatitudes
(above) and in the tropics (below). Data are cdiecfrom four summers and winters.

3.2 Correlation between {and IWP

Analyses of different field campaigns (e. g., Hefigld, 1977; Heymsfield and Platt,
1984), have revealed positive correlations betw@&nand IWP. Radiative transfer
simulations also show that the same cirrus effecéimissivity can be obtained by a cirrus
with smaller IWP and Por by a cirrus with larger IWP and.[Fig. 1b). For the same spread
in De however the range of possible IWP values is muctallsr for small effective
emissivities than for larger emissivities. It igeresting to investigate how IWP and &re
distributed in nature. Fig. 7 presents IWP ang dstributions of all large-scale semi-
transparent cirrus in the midlatitudes and in ttopits, as well as for optically thin and
thicker cirrus. The IWP distribution is slightly dader in the tropics, whereas the D
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distribution is broader in the midlatitudes. Opllicathin and thicker cirrus have well
separated distributions in the tropics, and thdithe are very similar. The IWP distributions
are limited to values smaller than 65 greven if physically possible values for theseusirr
lie up to 100 gt (Fig. 1b). This can be explained by the fact tatically thicker cirrus
seem in general to have a smalley g@pulation. The difference in IWP and. Detween
optically thin and thicker cirrus is stronger irettiopics than in the midlatitudes.

In a next step, we consider in Figs. 8 two-dimemsialistributions of Rand IWP for these
cirrus, separately in the midlatitudes and in tpits. These distributions show that most of
the cirrus have rather concentrated values of IWB B. These maxima are however
different between optically thin and thicker cirifd$ pm and 15 g, 25um and 25 g in
midlatitudes; 65um and 23 grd; 40 um and 40 g in tropics). In addition, these figures
reveal different correlations betweegdhd IWP. In the midlatitudes,c[Increases with IWP,
with a stronger slope for optically thin than foicker cirrus. This positive correlation has
also been observed by Korolev et al. (2001) incayiif thin continental cirrus during the cold
season (October to March).

The correlation betweens@and IWP in the tropics is quite different: for igptly thin cirrus
the correlation is still slightly positive, but faptically thicker cirrus in the tropics we
observe a negative correlation. This could perhapsxplained by a different formation
process. If optically thicker cirrus are closertlie convective cells in the tropics, there has
been an analysis by Stith et al. (2002) of conveategions in the tropics, revealing smaller
ice crystals near the strong updraft regions (cloghe convective cell, with larger IWP) and
larger ice crystals in weaker updraft regions lji@ anvil with smaller IWP).

For a further investigation, we relate the TOVSusrproperties to parameters describing
the state of the atmosphere.

4. Atmospheric properties related to large-scale sa-transparent cirrus
4.1 Humidity and wind fields from the ECMWF ERArd@nalyses

The ECMWF reanalysis ERA-40 (e. g. Courtier et 4098; Andersson et al., 1998) is
based on the Integrated Forecast System and makesf @onventional observations as well
as of multi-channel satellite radiances (from TOW8pugh a three dimensional variational
assimilation. It also includes a one dimensionalati@nal assimilation of total column water
content and surface wind speed using the SpecradséVicrowave / Imager (SSM/I) data.
Cloud-motion winds are integrated from geostatipreatellite observations (Schmetz et al.,
1993). All three types of satellite observationséhbeen present during the period we are
interested in (1987 until 1991). The period aftex Mt Pinatubo eruption is excluded in our
analysis, since the humidity in the tropics hasbaeerestimated in the re-analysis (Kallberg,
2003). The ERA-40 reanalysis provides within gradsl.125° latitude x 1.125° longitude,
among many other parameters, total column wateowaps well as vertical and horizontal
winds in theupper troposphere (at vertical pressure level6fPa, 300 hPa, 250 hPa, 200
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hPa, 150 hPa and 100 hPa). The temporal resoligi@x hours, with data at the same
universal time.

The ERA-40 moisture field depends on the physieshmetrization of the physical model
as well as on large-scale motion, particularly ¥keical motion. To evaluate the quality of
the ERA-40 atmospheric column integrated water uapme compared it to the atmospheric
column integrated water vapour retrieved from TOWISservations. The latter has been
evaluated against in situ observations (Chabouegal, 1998) and compared to SSM\I and
Meteosat retrievals (Escoffier et al., 2001). Té¢xsnparison can be done only for optically
thin cirrus €<0.5), because atmospheric water vapour cannotebtreeved from TOVS
measurements in the case of optically thicker dotbth humidities agree quite well, TOVS
providing slightly larger humidities by about 0.@& (RMS: 1.23 cm) over the globe, 0.97 cm
(RMS 1.18 cm) in the tropics and 0.31 cm (RMS 1c@y) in the midlatitudes. On average,
about 75% of the atmospheric humidity lies undaim@®0 hPa, and only about 5% of the
total atmospheric water vapour lies between 500 20@ hPa. However, zonal averages of
atmospheric water vapour show the same behavidueinpper troposphere than in the lower
troposphere, with increasing water vapour frompbles to the tropics.

Uncertainty of the ERA-40 tropical circulation hasen estimated to less than 5 m/s for
the meridional wind (Uppala, 2002) and about 0.@&Ror the vertical velocity around 300
hPa (Beljaars, 2003).

Table 1: Average atmospheric properties relatethtge-scale semi-transparent cirrus in NH
midlatitudes, tropics and SH midlatitudes. Data aalected from four summers (1987 —
1990) and winters (1988 — 1991).

Water vapour (cm)Horizontal wind (m/s) Frequency of situations with

mean RMS mean RMS updraft no wind downdraft
NHmidlatitude summer3,0 1.2 194 111 9% 38% 3%
NH midlatitude winter 1.5 0.8 316 151 13% 29% 7%
tropics 5.0 0.9 9.7 6.3 7% 44% 0.1%
SH midlatitude 2.3 1.0 283 129 6% 42% 2%

summer

SH midlatitude winter 1.4 0.7 314 141 9% 34% 4%
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4.2 Co-location of TOVS Path-B cirrus and ERA-40mabspheric properties

To study correlations between cirrus bulk microptelsproperties of large-scale semi-
transparent cirrus and the humidity and dynamicghef atmosphere in which they are
embedded, we couple the TOVS Path-B cirrus dath thié most coincident ERA-40 data
(less than 6 hours before and less than 50 km)adédm vertical (w) and horizontal winds
(u,v) are chosen to be in the closest vertical qunes level underneath the cirrus. The
horizontal wind has been computed from the SouthtiN@) and West-East components (u)
as uv =V(u*+Vv?). For the following analysis, we have coupled E®Adata with TOVS Path-
B data for summers (June to August) from 1987 ufi®0 and for winters (December to
February) from 1988 until 1991.

4.3 Regional and seasonal atmospheric properties@panying large-scale cirrus

Table 1 gives an overview of atmospheric properfiesmn ERA-40 in the three latitude
bands NH midlatitudes, tropics and SH midlatitudesen large-scale cirrus, according to
TOVS Path-B, are present. For the midlatitudesramee properties are shown for summer
and winter separately. As expected, total atmosphlerter vapour is highest in the tropics
and lowest in midlatitude winter. Large-scale homial wind at cloud level is on average
weakest in the tropics and strongest in NH midldgt winter. In the southern hemisphere,
large-scale horizontal winds are strong in winted an summer. Vertical wind can appear as
updraft or as downdraft. To investigate large-scadetical wind, we therefore compute
frequencies of occurrence of situations with arggropdraft (w < -0.2 Pa/s, corresponding to
about — 5 cm/s), very weak vertical wind (Jw| <50Ra/s), and strong downdraft (w > 0.2
Pa/s), all averaged over 1.125° latitude x 1.128yitude. At this horizontal resolution, the
vertical wind in the tropics is often weak, in 5%tloe large-scale cirrus situations there is a
strong large-scale updraft, there are nearly nondioaft situations. In the midlatitudes, there
are more situations with strong large-scale updraftvinter than in summer. These can
probably be related to winter storm tracks.

Table 2: Frequency of situations with a strong wgitl{w < -0.2 Pa/s) when a large-scale
cirrus with small effective emissivity or large eefive emissivity is present, in NH
midlatitudes, tropics and SH midlatitudes. Data aalected from four summers (1987 —
1990) and winters (1988 — 1991).

Frequency of strong updraft
€<0.55 €>0.55

NHmidlatitude summer 2% 7%

NH midlatitude winter 2% 11%
tropics 2% 5%
SH midlatitude 1% 5%
summer

SH midlatitude winter 2% 7%
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By investigating separately the atmospheric pragerh the presence of optically thin and
thick cirrus in these different latitude bands, wleserved that atmospheric humidity and
horizontal winds are similar. However, there isifeedence between midlatitudes and tropics
concerning situations with large-scale strong ujtslfanked to these cirrus: strong large-scale
updrafts are more often connected to opticallykthican to optically thin cirrus in the
midlatitudes, indicating frontal cirrus. In the pres, convection with strong updraft is
connected to a much smaller scale, and therefere ik not much difference in frequencies.
In general, however, most cirrus appear in regieitis small large-scale updrafts, as can be
seen in Table 2.

5. Correlations between [, IWP , atmospheric humidity and winds

Figs. 9 present mean IWP and & cold (Tygq < 233 K) large-scale semi-transparent cirrus
as function of total atmospheric water vapour, four different large-scale dynamic
situations: no winds (Jw| < 0.05 Pa/s and uv < 2¢),nstrong vertical updraft (w < -0.2 Pa/s
and uv < 20 m/s) only, strong horizontal wind oflly| < 0.05 Pa/s and uv > 35 m/s), and
strong vertical updraft and horizontal wind (w &2 Pa/s and uv > 35 m/s). On global
average, IWP as well as.Df these cold large-scale cirrus are larger iuid atmosphere
than in a dry atmosphere. In humid situations, I\&/Rbout 10 g larger in regions with
strong large-scale vertical updraft than in regianth strong horizontal winds. The latter
possibly increase the horizontal cirrus extent thuiedefore decrease on average the IWP.
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Fig. 9: Global average mean IWP (left) and ice taysize I (right) of all cold, large-scale
semi-transparent cirrus as function of atmospheriamidity, for four different dynamic
situations: no winds (0), strong vertical updraftly (¢), strong horizontal wind onlyA),
and strong horizontal wind and vertical updrai). Data are collected from four summers
(1987 — 1990) and winters (1988 — 1991). Statiteceors are negligible.
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Even the mean effective ice crystal size seemsefzennd on the large-scale dynamical
situation, especially in humid air:c[ls about 1Qum larger in the case of no large-scale winds
than in the case of strong large-scale winds. vartipdraft seems to play a slightly bigger
role in the decrease of.Ehan horizontal wind.

Considering all large-scale cirruscgl< 263 K), the behaviour is the same (not showa, b
as explained in section 3, the warmer clouds atetude water droplets. Therefore we
continue to investigate only cold cirrus in thisce.
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Fig. 10: Average mean IWP (left) and ice crystalesy (right) of cold, large-scale semi-
transparent cirrus as function of atmospheric huigicseparately in the midlatitudes (above)
and in the tropics (below), for four different dynia situations: no winds (0), strong vertical
updraft only ¢), strong horizontal wind onlyA), and strong horizontal wind and vertical
updraft (4). Data are collected from four summers (1987 —-Q%hd winters (1988 — 1991).
Statistical errors are negligible.
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Fig. 11: Normalized frequency distributions of IWft) and L (right) over the globe
(above), midlatitudes (mid) and tropics (belowpamtely for a dry and humid atmosphere,
for two dynamical situations: IWP distributions acensidered according to strong large-
scale vertical updraft only and strong large-schlarizontal wind only; R distributions are
considered according to no winds and strong wirdlsta are collected from four summers
(1987 — 1990) and winters (1988 — 1991).

The behaviour of IWP of cold large-scale cirrug/stdne same, if considering separately the
midlatitudes and the tropics in Figs. 10. The reddy large mean effective ice crystal size
with small scatter in the tropics could be expldibg the fact that there are no situations with

both large-scale horizontal and vertical winds.

Figs. 11 show IWP and fdlistributions in order to get an idea of the sgreathese values

within the different situations.

In general,

the, Distributions are broader and more
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overlapping than the IWP distributions. IWP disfitibons of humid situations with strong
large-scale updraft only and strong horizontal wihdve better separated peaks in the tropics
than the distributions in the midlatitudes.

Our large-scale observations show that in additcmtemperature also atmospheric water
vapour and winds play a role in the distributiorbafk microphysical properties of cirrus.

It is difficult to compare these results to in-sdtata, because the horizontal wind has not
been measured or analyzed and only ice crystalecdrations (and not IWP) have been
analyzed in studies which have connected cirruk mitrophysical properties to vertical
updraft (Stith et al., 2002; Karcher and S{rém, 300

6. Conclusions and outlook

In addition to cirrus physical properties, suchclsid-top temperature and effective cloud
emissivity, the TOVS instruments also allow to imte their mean effective ice crystal
diameters, integrated over the cloud depth, amdl tineir IWP. Since the Iretrieval method
is essentially based on the spectral differencabsorption, it can only be applied to semi-
transparent cirrugg < 0.85 orty;s < 3.8). The method is sensitive to diameters Ug0m,
and to avoid too much horizontal heterogeneity modmuch influence from the atmosphere
below, it is applied to large-scale (covering aaste1° latitude x 1° longitude) semi-
transparent cirrus withr > 0.3 orty;s > 0.7. The global averages (from 60°N to 60°SPef
and IWP of these clouds are il and 30 gm, respectively. IWP and Dare on average
larger in the tropics than in the midlatitudes, vehthiey are larger during summer than during
winter.

At first we investigated correlations between ager&, IWP and cloud-top temperature of
large-scale cirrus over the globe. Whereas IWPeasxs steadily over the whole temperature
range (from 200 K to 270 K) from 20 ¢mo 35 gnt, the behaviour of Dwith cloud-top
temperature is not so clear. For cold temperat(ifgs < 235 K), there is no dependence,
whereas for warmer temperatures meainbreases slightly from 50 to ¢2n. However, the
scatter of @ due to different IWP is large (up to 30n) and is certainly larger than the
dependence ong}. By studying optically thin and thicker cirrustime midlatitudes and in the
tropics separately, we observe a slightly negativerelation between Dand IWP for
optically thicker cirrus in the tropics, whereastborrelation seems to be slightly positive for
all other cirrus (degrading from optically thinrcis in midlatitudes to optically thin cirrus in
tropics).

By making use of TOVS Path-B satellite retrievaledl &ECMWF reanalyses, we could
analyze for the first time correlations betweenkbuoricrophysical properties of large-scale
semitransparent cirrus and large-scale thermodynaamd dynamic properties of the
surrounding atmosphere.

On global average, IWP as well ag Bf cold large-scale cirrus are larger in a humid
atmosphere than in a dry atmosphere. In humid tens IWP is about 10 gflarger in
regions with strong large-scale vertical updra#trthin regions with strong horizontal winds.
The latter possibly increase the horizontal ciextent and therefore decrease on average the


http://www.rapport-gratuit.com/

146

IWP. Even the mean effective ice crystal size seentdepend on the large-scale dynamical
situation, especially in humid air:c[ls about 1Qum larger in the case of no large-scale winds
than in the case of strong large-scale winds.

Distributions of IQ for the different situations are in general broaaled more overlapping
than the IWP distributions. IWP distributions ofnid situations with strong large-scale
updraft only and strong horizontal winds have beteparated peaks in the tropics than the
distributions in the midlatitudes.

Differences between IWP and. Df large-scale cirrus in midlatitudes and tropscggest
that large-scale dynamical and thermodynamicalmeters of the atmosphere are important
for the resulting bulk microphysical propertiescofus, in addition to the formation process.
In the tropics, most large-scale semitransparenisare part of anvils of tropical convection,
whereas in the midlatitudes these clouds are tetatget streams and weather fronts.

These correlations could be compared to thosergedscale cirrus simulated in climate
models which have already implemented a paramatenz of cirrus formation (Lohmann
and Karcher, 2002).
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