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Chapitre 1

Introduction

L'eau, sous toutes ses formes, est une composante edsetéigiotre environnement. La compré-
hension du cycle hydrologique global passe par la conmaissde la distribution spatiale et temporelle
de I'eau dans I'atmosphére. Ainsi, sous sa forme gazeusay lagit comme un gaz a effet de serre
efficace; les transitions de phases mettant en jeu de grandedités de chaleur, elle affecte le bilan
énergétique global lors de la formation et de la dissipaties nuages, qui participent par ailleurs égale-
ment a I'effet de serre. La combinaison des observationssirtbdéles de climat permet d’appréhender
toute la complexité du cycle de I'eau dans I'atmosphére,ramiea mieux connaitre les mécanismes
en jeu, qu'ils soient radiatifs ou dynamiques (comme la ectien ou l'advection). Dans cette intro-
duction, nous présentons le contexte scientifique de ceit@d® thése qui concerne I'analyse, a partir
d’'observations satellitales, de la variation spatialegtgorelle de la vapeur d’eau troposphérique et de
sa représentation dans les modéles numérigues de climat.

1.1 Lavapeur d’eau dans le bilan radiatif

m

La notion d"effet de serre" intervient lorsque I'on consid les échanges d’énergie entre la Terre et
I'espace proche environnant. La principale source d'éaeague par la Terre provient du Soleil sous la
forme d’un rayonnement électromagnétique de courtes Eumgud’'onde. La Terre est en équilibre radia-
tif avec I'espace, c’est-a-dire qu’elle émet autant d’'gieequ’elle en recoit. Une partie de I'énergie recue
par le systéme terre-océan-atmosphére est renvoyée agpade, tandis que le reste contribue au chauf-
fage du systéme. A la suite de ce chauffage, la surface @inedomposants de I'atmosphére émettent
du rayonnement montant, aux grandes longueurs d’onde [df#rsrouge -IR- thermique). L"effet de
serre" correspond au piégage de ce rayonnement IR par batmce (certains gaz, les nuages et les aé-
rosols) et a sa réémission vers la surface, conduisantainsréchauffement supplémentaire des basses
couches.

En terme de concentration, la vapeur d'eau est le gaz a aeffeede le plus important dans l'at-
mosphére terrestre. Elle occupe, en moyenne, environ 1%ldme des gaz atmosphériques et cette

7



8 Chapitre 1. Introduction

concentration est trés variable spatialement et temgonelht (par comparaison, la concentration du gaz
carbonique (CQ) dans I'atmospheére est d’environ 0,1% et cette quantitflaststable). Dans la tro-
posphére, la majeure partie du rayonnement IR émis vegldes(refroidissement radiatif) est due a la
vapeur d'eau, et c'est ce gaz qui absorbe, en atmosphére, daiplus grande partie du rayonnement
solaire incident (dans le domaine du visible). L'effet edidide la vapeur d’eau est moindre dans la stra-
tosphere : c'est le CPet I'ozone (Q) qui dominent en terme d’émission de rayonnement IR, tandis
que l'absorption du rayonnement solaire est essentieflelcantrolée par la concentration en {2.g.
Harries, 1997].

Dans le cadre du réchauffement global de la planéte, la vapeau troposphérique est impliquée
dans un mécanisme de rétroaction climatique dont le signsugst & de nombreux débats. La plupart
des études scientifiques tend a conclure a une rétrogmisitive[Manabe et Wetherald, 1967 ; Stephens
et Tjemkes, 1993 ; Hall et Manabe, 1999 ; Held et Soden, 20@0]; Eaugmentation de la température
de surface, liée a une augmentation des gaz d’origine itlu® comme le CQ autorise I'atmosphére
a contenir plus de vapeur d’eau (loi de Clausius-Clapeyr@e} accroissement de la température de
surface de la mer conduit également a une augmentationvd@béation. Ainsi, I'eau évaporée reste en
phase vapeur et la concentration en vapeur d’eau augmeants.de processus, la plus grande quantité de
vapeur d’eau présente dans I'atmosphére absorberait daside rayonnement et réchaufferait encore
plus la surface... C'est ce qu'on appelle I"'emballemer'I'dffet de serre.

La sensibilité de la température de surface a des changemesiconditions thermodynamiques de
la troposphére a été évaluée par des modéles simples 1-B, meddéle radiatif-convectif développé
par Manabe et Wetherald [1967]. Dans ce modéle de référéaqailibre radiatif de la Terre évoqué
précédemment est conservé (flux entrant = flux sortant) paelmédiaire d’'un ajustement du gradient
vertical de température qui n’excéde pas 6,5°C/km et d’uskeilolition verticale de I'hnumidité relative
fixée. Dans ce schéma, I'ajustement du gradient verticabdgérature est réalisé par le biais de la
convection qui redistribue la chaleur sur la verticale ffeeradiatif de 'augmentation de la tempéra-
ture de surface est donc redistribué par la convection. &ihgpothéses, Manabe et Wetherald [1967]
montrent que la température de surface (et ainsi tropospiedrest 1,8 fois plus sensible a des chan-
gements de facteurs de rayonnement {Cflbédo de surface, nébulosité, constante solaire) darasle
d’'une humidité relative constante-2,3°C), que dans le cas d'une distribution constante derlitlité
spécifique £1,3°C). Ce type de modéle a été repris par la suite et degatssimilaires ont été obtenus
par Ramanathan et Coakley [1978] ainsi que par Cess [1989].

Cet "emballement” de I'effet de serre de la vapeur d’eau eloifait étre pondéré par l'influence du
réchauffement de la surface (apport anthropique dg)G@ les nuages convectifs des régions tropicales.
Cette théorie a notamment été développée par Lindzen [129f8e de base est que le réchauffement
est associé a une augmentation du développement vertealudges de convection profonde (cumulo-
nimbus). L'augmentation de la convection impliquerait gdescipitations plus intenses dans les couches
pluvieuses et ainsi, par détrainement de masses d'air sechsommet des tours convectives, un asse-
chement de la haute troposphére. L'advection de ces mdséesatt, depuis les zones tropicales vers les
régions de subsidence subtropicales dépourvues de nuagessdu |'effet de serre gazeux prédomine,
apporterait ainsi moins de vapeur d’eau et diminueraitsiaption du rayonnement : le refroidissement
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radiatif dominerait alors le bilan global. Dans ce cas, ladi® de rétroaction de la vapeur d’eau ne serait
plus positive maisiégative

Récemment, Lindzert al. [2001] ont complété ce schéma en suggérant que, dans la thajpibe
sphére, la couverture nuageuse et I'humidité agissent ekimm d’un oeil : la diminution de I'étendue
des cirrus tropicaux pondérerait, de par leur effet d’athées modifications de la température de surface
par un refroidissement radiatif plus ou moins importanig €ffec). Cette étude est actuellement un sujet
de controverse : d'une part la contraction des enclumesotests des tours convectives ne présenterait
pas de lien direct avec I'augmentation de la températuraidace de la mer [Hartmann et Michelsen,
2002] ; d'autre part, les parameétres de rétroaction desasuaigsi que le calcul de I'albédo des cirrus es-
timés par Lindzert al.[2001] ont été réévalués par Etial.[2002] et diminués par deux, ce qui réduirait
I'effet d'iris proposé par Lindzen et ses collaborateursut€ la discussion repose en fait sur I'estima-
tion de I'albédo des différents types de nuages, et plugcpliérement des cirrus tropicaux mis en cause.

L'effet de serre di a la vapeur d’eau comporte de nombreunsestitudes [e.g. Stephens et Tjemkes,
1993 ; Harries, 1996]. Linfluence de la vapeur d’eau sur larbradiatif de la Terre nécessite en effet
de connaitre sa distribution spatio-temporelle dans [gosphére libre et son transport. D’autre part, la
distribution de la vapeur d’'eau est trés variable du fait dengements de phase lors de la formation
et la dissipation des nuages, et une compréhension appiefdes sources ou des puits de la vapeur
d’eau nécessite une analyse des phénoménes nuageux simasar@mplexes [e.g. Stephens et Green-
wald, 1991(a) et 1991(b)]. Enfin, les propriétés spectnoispms du continuum d’absorption dans les
régions de raies faibles sont encore mal connues, malgréohabreuses études effectuées sur ce sujet
[e.g. Cloughet al,, 1989 ; voir aussi le chapitre 2].

Dans ce mécanisme complexe, les régions séches subtespjcaént un réle primordial dans I'équi-
libre énergétique du systéeme. La sensibilité du flux sont@&pond de fagon non-linéaire a des modifi-
cations de la concentration en vapeur d'eau troposphéfigpencer et Braswell, 1997 ; Schneider et
al, 1999 ; Pierrehumbert, 1999 ; Held et Soden, 2000 ; eta]miodification absolue ou relative de la
concentration en vapeur d’eau de la troposphere permevéierée facon plus ou moins forte le réle des
régions séches : un apport fixe de molécule d'eau dans uroaneiment sec aura en effet plus d'impact
sur le rayonnement sortant que ce méme apport dans une ggsohumide. En appliqguant des pertur-
bations additives sur le profil d’humidité relative, SpaneeBraswell [1997] montrent que des petites
pertubations sur un profil sec, caractérisé par 10% d’huénidiative dans la troposphére libre, auront 3
fois plus d’'impact sur le rayonnement ondes longues de leie) sortant au sommet de I'atmosphére, que
cette méme perturbation appliquée sur un profil a 90% d’hiténielative. De fagcon complémentaire,
Pierrehumbert [1999] met en évidence une diminution alessignificative de 25W.m? du rayonne-
ment sortant lorsque I'on multiplie par 10 'humidité sgiépie de la troposphére libre (de 1kg/kg a
10~“kg/kg). La méthode utilisée afin de déterminer I'importanekative des régions de I'atmospheére,
pour le bilan énergétique du systéme, est un sujet a distuadiheure actuelle. On pourra par exemple
se référer a Held et Soden [2000] pour une revue des méthual@sd|té relative ou humidité spécifique ;
perturbations absolues ou relatives). Cependant, dassasgas les zones séches de la tropospheére libre
contribuent de fagcon non-négligeable a la déterminatiota dgiantité d’énergie IR sortant du systéme.
De plus, il a été montré que les régions de ciel clair sontlies importantes pour I'étude de la rétroac-
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tion de la vapeur d'eau [e.g. Stephens et Greenwald, 199R{@rehumbert, 1995]. Ainsi, la sécheresse
des régions subtropicales, rarement couvertes de nuagesitae un puits d'énergie radiative important
qui permet d’'évacuer la chaleur emmagasinée dans les ggigpicales ou la convection prédomine
(on parle de "thermostat"). En plus des cellules de cirmratype Hadley, I'activité transitoire de la
circulation joue également un réle dans le transport dentidité depuis les régions tropicales vers les
régions séches subtropicales [e.g. Emanuel et PierrehtyratB86 ; Pierrehumbert, 1998 ; Pierrehumbert
et Roca, 1998]

La figure 1.1 illustre la distribution moyenne de I'humidi@ative de la haute troposphére, pour
juillet-ao(t 1983-1996, estimée a partir de mesures gate8 (instrument HIRS -High Resolution Infra-
Red Sounder-). Cette figure met en avant la forte varialsfigtiale de la vapeur d’eau troposphérique,
et souligne le fort gradient d’humidité entre les régiompitales (>45%) et les régions subtropicales
(<15%).

Juillet—Aout 1983-1996

LATITUDE

100°wW 0°t 100°E
LONGITUDE

UTH (%)

FiGc. 1.1 —Humidité relative de la haute troposphére (en %) en moyennéassaison juillet-aolt pour
la période 1983-1996. L'intervalle est de 5%. Données UTapes [Jackson et Bates, 2001].

Le cycle hydrologique est une composante clef du climat deeieerre et sa compréhension repose
a la fois sur les observations et sur les simulations de psose La distribution de la vapeur d’eau dans
la troposphére et sa variabilité restent encore mal méésige.g. Chahine, 1992]. Les mesuresitu
de 'humidité et de la température de cette région de I'aphéee, par exemple a I'aide de réseaux de
radiosondages, procurent ainsi un outil d'étude de la biitiéade la vapeur d’eau et de ses tendances a
long-terme [e.g. Gaffemt al,, 1991 ; Gafferet al,, 1992 ; Ross et Elliott, 2001]. Avec I'avénement des
satellites météorologiques (lancement de TIROS-I en 1969ktommence a avoir accés a de longues
séries temporelles de mesures globales de la vapeur d’'dadrdpospheére, permettant de compléter les
mesures issues de radiosondages, dont la couverturelspatiimitée [e.g. Bates et Jackson, 2001(a)].
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1.2 Les mesures de la vapeur d’eau atmosphérique

Depuis quelgues années, les programmes actuels de reelierdWCRP (World Climate Research
Programme) tels SPARC et GEWEX-GVaP (Stratospheric Psesesnd their Role in Climate ; Global
Energy and Water Cycle Experiment Water Vapour Projectjeneteurs efforts en commun afin d’acce-
der a des observations globales de la vapeur d’eau atmdppdérermettant d’étudier des climatologies
validées (par collocations) et ainsi de mieux comprendii@éntifier les mécanismes impliqués dans
le cycle hydrologique [Chahine, 1997].

Mesures au sol ou aéroportéees

La variation spatio-temporelle de la répartition de la wapdeau dans I'atmosphére peut étre ap-
préhendée par divers systéemes de mesures depuis le solopoidés : par desbservations in situle
radiosondages utilisant des capteurs d’humidité étabfbaffenet al., 1991 ; Miloshevictet al.,, 2001] ;
par des instruments délédétection activeomme le lidar de type Raman ou le systéme satellitaire Glo-
bal Positionning System (GPS) qui permettent de quantiigpectivement les profils de vapeur d’eau
(analyse du signal rétrodiffusé) et le contenu intégré @ewad’eau (délai sur la propagation de I'onde
radio induit par la vapeur d’eau) [e.g. Sodenal., 2004 ; Doerflinger, 2001]; par des instruments de
télédétection passiviels les photometres solaires ou les spectrométres infjarestimant le contenu
intégré en eau de I'atmosphére soit par mesure du flux sofaiident, soit par mesure de la signature
spectrale de la molécule d'eau [e.g. Schiicl., 2003].

Les mesures de ces instruments sont généralement comlnrgdss expériences d'observation du
cycle hydrologigue et des effets radiatifs de la vapeurd’'€m peut ainsi nommer le programme Atmos-
pheric Radiation Measurement (ARM) dont le but est de céraelr les capacités actuelles de mesures de
la vapeur d’eau atmosphérique et de ses effets radiatifie, gtoposer des améliorations des systémes de
mesures [e.g. Reverconatbal., 2003 ; Sodert al., 2004], associant mesures au sol et aéroportées et ob-
servations satellitales collocalisées. De facon sinaldé projet VAPIC d’observation de la vapeur d’eau,
dont la campagne de mesure intensive a eu lieu en mai 2004 &u(Site Instrumental de Recherche
par Télédétection Atmosphérique -SIRTA-), a pour but daumonnaitre les limitations des techniques
de mesures de la vapeur d'eau (télédétection au sol outsddelet de constituer une méthodologie d’ex-
ploitation de mesures d’humidité en préparation au progratAMMA (Analyse Multi-disciplinaire de
la Mousson Africaine).

Les données météorologiques des hautes couches de I'd@nesmt longtemps été utilisées a des
fins exclusivement prévisionnelles [Elliott et Gaffen, 1R9Ces archives météorologiques provenant de
mesures par radiosondages sont devenues depuis quelaiées ales outils d'intérét scientifique pour
des études climatologiques de I'humidité atmosphériddaut noter ici que I'analyse, sur le long-terme,
de ces archives de mesures de I'humidité des hautes couelesaposphére présente de nombreux pro-
blemes : en effet, non seulement les procédures de cona@jealité des instruments ont évolué au cours
du temps [Elliott et Gaffen, 1991], mais il existe égalentag biais dus aux différentes technologies des
capteurs [e.g. Soden et Lanzante, 1996]. Enfin, la précedtitefiabilité des mesures d’humidiié situ
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décroit avec la diminution de la concentration en vapeuaud'& température et la pression [e.g. Gaffen
etal, 1991].

Les instruments que nous venons d'évoquer offrent des eesldar la vapeur d’eau troposphérique
limitées dans le temps et dans I'espace. La couvertureagpatst essentiellement continentale, et res-
treinte géographiguement a I’hémisphere Nord du globe.|D= fes observations depuis le sol limitent
la portée des instruments bien que, dans les cas favoraiésléir), la portée des intruments puisse at-
teindre 20-30km (radiosondages, lidar). Dans tous ledeagesures de la vapeur d’eau sont restreintes
aux moyennes et basses couches de la troposphére. LidéSréesures satellitales est de procurer une
vision d’ensemble de I'atmosphére planétaire et d’accademplus hautes couches.

Les mesures satellitales

Il existe plusieurs types de satellites météorologiques satellites défilants, évoluant & basse altitude
et offrant des observations globales du systéeme, et |elliteatgéostationnaires procurant des mesures
plus fréquentes pour une observation unique d’'un quart derface terrestre.

La vapeur d’eau atmosphérique peut étre estimée a l'aideubetgipes d’instruments : lesondeurs
tels HIRS (High Resolution Infrared Radiation Sounderjéleent AIRS (Atmospheric Infrared Sounder)
pour les mesures dans l'infrarouge thermique, et, dansiteeomdes (autour de 183,3GHz [Watetsl,,
1980]) les instruments SSM/T-2 (Special Sensor Microwkemperature) et AMSU (Advanced Micro-
wave Sounding Unit), et lémageurscomme METEOSAT (Meteorological Satellite), GOES (Gedstat
nary Operational Environmental Satellite) ou SSM/I & baedadplateforme américaine DMSP (Special
Sensor Microwave/lmager - Defense Meteorological Sétefrogram). On peut également évoquer le
projet WALES (Water Vapour Lidar Experiment in Space) fimampar 'Agence Spatiale Européenne
et prévu pour 2010 [Gérarek al, 2004], dont I'objectif est d’associer la qualité des mesypar lidar
(précision et haute résolution verticale) avec la visiavbgle de I'atmosphére depuis le satellite.

Dans l'infrarouge, I'estimation de la vapeur d’eau trogasique est réalisée en utilisant des mesures
spectrales dans la bande de forte absorption de la vapeau, cdiatour de 647m. Dés 1961, Mdller a
démontré l'intérét des mesures de rayonnement dans cgite répectrale, en interprétant ce rayonne-
ment comme un indicateur de I'humidité relative moyenneadedposphére. Dans cette bande spectrale,
la vapeur d'eau est considérée comme un traceur de la dynaratqnosphérique, a l'instar de Rodgers
et al. [1976] qui ont utilisé les mesures 6+ de I'instrument THIR (Temperature-Humidity Infrared
Radiometer) a bord de Nimbus-4 de la NASA dans le but d’'aealies structures de vapeur d’'eau a
500hPa.

L'imagerie METEOSAT de la bande spectrale 5,7ufl ou bande "Vapeur d’Eau” ("VE"), est de-
puis longtemps considérée comme un outil d’'analyse des ements de circulation de grande échelle
ayant lieu dans la moyenne et la haute troposphére [e.g.IMB@8]. Ainsi, dans les régions tropi-
cales, les signaux "VE" élevés sont reliés aux mouvemensaildsidence dans la moyenne tropopheére
(500hPa), a une divergence des masses d'air prés de laesuetag un flux convergent dans la haute
troposphére [Picon et Desbois, 1990]. Les propriétés diman de ce canal permettent, par corréla-
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tion d'images successives, d'analyser le déplacement dexceur atmosphérique, puis d’extraire des
estimations quantitatives du champ de vent a l'altitudeésgntative du traceur : c'est-a-dire dans la
moyenne troposphére [Laurent, 1993]. Ces données canmgtittne source importante d’observations
globales des vents atmosphérigues. Les mesures "VE" diteatgéostationnaires, tels METEOSAT et

GOES, sont par ailleurs assimilées de facon opérationdets le systéeme de prévision numérique 4D-
VAR du Centre Européen. En plus de fournir des indicatiomdasdynamique de la moyenne et haute
troposphére, la haute résolution temporelle des obsensmtVVE" depuis des satellites géostationnaires
permet également de suivre I'évolution temporelle de leevaml’eau de cette région de I'atmosphére
[e.g. Munroet al, 2000].

1.3 Modélisation du climat et du cycle hydrologique

Une représentation précise des différents aspects duloydielogique, tels les interactions nuages /
rayonnement ou vapeur d’eau / rayonnement, le transpoesathiangements de phase de I'eau, constitue
un enjeu primordial pour les modeles de climat, gu’ils ieciuou non un couplage avec 'océan, car elle
permettra de mieux comprendre les mécanismes de rétnapiidui sont associés (huages et vapeur
d’eau) [Chahine, 1992].

Que ce soit dans les modeéles couplés Océan-Atmosphére suledamodéles purement atmosphé-
riques forcés par une climatologie de température de sudada mer, la réponse de la vapeur d’eau
intégrée du modéele est dirigée par le lien physique étrdiedn température et la pression de vapeur
saturante mis en équation par la loi de Clausius-Clapeypernpar le couplage prononcé entre la tem-
pérature de surface de la mer et les basses couches de phtnedStephens, 1990], les modéles de
climat reproduisent généralement correctement la réptdmsentenu intégré en vapeur d'eau a une tem-
pérature de surface de la mer imposée comme conditionsrait@di[e.g. Soden, 2000]. Néanmoins, des
études ont mis en évidence le fait que, malgré une reprdmentéaliste des variations saisonniéres et
interannuelles du contenu intégré en vapeur d’eau, les lemdémosphériques présentent des difficultés
a reproduire de facon fiable I'humidité des plus hautes cesiate I'atmosphére et plus particuliere-
ment celle des régions subtropicales, puits d’énergienésteans le systéme climatique [e.g. Soden et
Bretherton, 1994 ; Cheet al,, 1996 ; Gafferet al., 1997].

Le réle des projets d'intercomparaison AMIP et CMIP (Atmiospc / Coupled Models Intercom-
parison Project) est de mettre a jour I'état de I'art de la étisdtion du climat actuel, permettant par la
suite de faire des projections fiables vers le futur [IPC©®120Pour les simulations CMIP, les conditions
initiales sont imposées, et les modéles couplés évolumentient de facon a ce que le systeme complet
(atmospheére-océan-glace de mer) s’ajuste sur des coattensr en CQ atmosphérique prescrites (ob-
servations ou scénarios "catastrophes" d’'évolution) [eayeyet al.,, 2003].

Dans le cadre AMIP, les conditions aux limites (températute surface de la mer et concentration
en CQ, atmosphériques) sont imposées tout au long des simulatitmisiectif des projets AMIP est
de cerner et de comprendre les bigystématiqueproduits par 'ensemble des modéles d’atmosphére
participant, ayant chacun des architectures différemtesolution, schémas sous-maille, etc.), et qui se
retrouvent forcément lors du couplage avec les autres ceampes du systéme (océan, biosphere, chi-
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mie, etc.). Un point a noter ici est que les évaluations AMIRtséalisées sur une simulation standard
ne permettant pas d’avoir une information sur la variabiliterne du modele. Le réle des simulations
d’ensemble est d’évaluer cette variabilité interne [egerBer et Palmer, 1996]. Ainsi, la dispersion de
I'ensemble des simulations, pourtant forcées par la méimatlogie, permet d’évaluer le bruit inhé-
rent lié au modele. Si la dispersion de I'ensemble est falblent les fluctuations interannuelles de la
moyenne, alors les conditions aux limites ont un effet suwireulation générale qui est reproductible
par le modéleA contrarig, dans le cas ou la dispersion de I'ensemble est importdois, la variabilité
interne du modéle interagit de fagon chaotique avec la dimaratmosphérique et inhibe les variations
forcées de la climatologie de températures de surface derafimsi, les évaluations de modéles clima-
tiques sont de plus en plus fréquemment réalisées partid#aire de ces simulations d’ensemble [e.g.
Allan et al, 2003 ; laconeet al., 2003].

1.4 Organisation de la thése

Cette thése est construite autour de I'élaboration d’'unkiae de mesures "VE" des satellites géo-
stationnaires METEOSAT afin d’étudier la variabilité spiide I'hnumidité de la troposphére libre des
régions tropicales et d'utiliser les caractéristiguemaliologiques de ces mesures pour évaluer les mo-
deles de climat.

Dans le second chapitre de ce manuscript, nous détaillahgdaie radiative simplifiée qui permet
d’interpréter les observations "VE". Ainsi, les obserwati en ciel clair des régions tropicales et subtro-
picales de la bande a 6,81 de METEOSAT sont reliées a une humidité relative moyennaealtouche
de la troposphére. Cette couche, variant avec les casitjégs de I'atmosphere observée, est décrite
précisément par la fonction verticale jacobien d’humidétative, reflétant la sensibilité de la mesure
"VE" a des perturbations locales du profil d’humidité relati

L'objet du troisieme chapitre est de construire I'algarmith d’'inversion des données METEOSAT
en s’appuyant sur une base d'apprentissage composée de mpfésentatifs des régions tropicales et
subtropicales considérées ici. L'inversion des donnéebae sur la détermination des coefficients de
I'algorithme et sur I'utilisation d’'informatiora priori sur la structure thermique des scénes observées.

Dans un quatrieme chapitre, nous présentons une méthgdstdiaent de I'étalonnage des mesures
"VE" de METEOSAT pour lequel un biais a été révélé par comparaavec d'autres instruments mais
dont l'origine reste encore mal expliquée. Cet ajustementélalonnage est réalisé en se basant sur
des calculs utilisant I'instrument HIRS-12 comme réféeed@talonnage stable. Le ré-étalonnage des
mesures "VE" est mené sur une base de données "VE" homogénémtruite au LMD et offrant une
couverture de la région Afriqgue/Océan Atlantique et poasédne haute résolution spatiale et tempo-
relle.

L'interprétation en terme d’humidité relative moyennenétealable pour les régions de ciel clair,
nous avons mis en oeuvre une méthode de sélection des s&oid dair ou "vues" comme claires
par le canal "VE". En effet, les nuages des bas niveaux dadsphére affectent peu le rayonnement de
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la bande "VE" et sont conservés pour la constitution de |l ldasdonnées de ciel clair. Le cinquiéme
chapitre présente cette méthode de clarification de l'imad&E", utilisant les informations sur la
nébulosité fournie par un programme international de dlitogie nuageuse.

La base de données ayant été ajustée sur les mesures HIRStAZfiée des scénes de nuages de
haute et moyenne altitude, I'inversion en humidité esiséalsur la totalité de la période couverte : juillet
1983 - février 1997. Dans le chapitre 6 de cette thése, n@septons les caractéristiques climatologiques
de cette base de données d’humidité. Le cycle saisonnieema@t les variabilités interannuelles et
intrasaisonniéres de la base de données sont détaillésms,uae attention particuliére portée sur les
régions séches subtropicales. Ces analyses climatoksyispnt approfondies en utilisant les résultats
d’'un modéle de transport dont les sources et puits d’huénglint spécifiés de maniere simple.

Dans le dernier chapitre, 'approche "modele-vers-stgélést utilisée afin d’évaluer la représenta-
tion de 'hnumidité de la troposphére libre issue des sinutatde modéles. Cet exercice d’évaluation est
réalisé dans le contexte du projet international AMIP-2% tgcles saisonniers moyens et les évolutions
interannuelles des humidités simulées des régions dedsutt® sont ainsi comparés aux observations
analysées dans le chapitre précédent.

Enfin, les conclusions générales de ce travail et les pergpesont détaillées et discutées dans une
derniére partie.
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FiG. 1.2 —Image du canal "VE" & 6,2m prise par MSG-1 le 11 octobre 2004 & 15TU.



Chapitre 2

Interprétation du rayonnement dans la
bande 5,7-7,1:m

2.1 Introduction

Les mesures de rayonnement dans les bandes spectralesirddpau” ("VE") constituent des in-
dicateurs de I'numidité relative moyenne de la troposplerpermettent ainsi le suivi de ce traceur
atmosphérique qu’est la vapeur d’eau. L'exploitation desunes "VE" offre donc un outil d'analyse de
la dynamique atmosphérique a toutes les échelles de terdfgspace. Depuis le développement des ra-
diometres "VE" observant la Terre depuis I'espace, I'iptétation de leurs mesures en terme d’humidité
relative moyenne s’est de plus en plus précisée.

Dans le cadre d’'une analyse des interactions dynamigues lestrégions des moyennes latitudes
(étude du courant jet polaire) et les régions tropicaleslargpicales, Ramonet al.[1981] ont été ame-
nés a interpréter analytiguement, et pour la premiéreltmgsure radiométrique "VE" de METEOSAT.
Dans les régions tropicales et subtropicales, les obsengatVE" ont ainsi été reliées a la température
d’une surface isostére, définie comme une surface d’égain@kpécifique

En paralléle a ces considérations, Roa@l. [1980] ont relié de maniére empirique la mesure "VE"
en ciel clair des régions des moyennes latitudes (EuropassirbMéditerranéen) et la masse de vapeur
d’eau de la couche 600-300hPa. Sur cette base, les étudmssines de Schmetz et Turpeinen [1988]
et de Turpeinen et Schmetz [1989] introduisent la notioruntitdité relative de la haute troposphére
(terme d’'UTH) et produisent cette variable de maniére dmémaelle a 'agence Eumetsat, a partir des
observations "VE".

Les études suivantes d'inversion des données issues defii@tion "Vapeur d’Eau” sont directement
issues des travaux de Ramaeichl. et de Poeet al.. Ainsi Soden et Bretherton [1993] ont déterminé de
fagcon analytique la relation entre la mesure "VE" et I'huitéidelative moyenne d’'une couche épaisse
de la troposphére. Cette relation analytique, développédéashase d’'une théorie radiative simplifiée,

1Une surface isostére est aussi nécessairement une ssdagerie, i.e. de méme densité de I'air

17



18 Chapitre 2. Interprétation du rayonnement dans la band@, %

ameéne une interprétation géophysique simple de l'imad¥ii&, pour tous les radiomeétres observant la
Terre dans cette bande spectrale, a bord de satellitesntig€fila géostationnaires, et donc, en particulier
pour METEOSAT.

Ce chapitre est consacré a la description détaillée de ti¢héadiative simplifiée introduite par
Soden et Bretherton [1993] dans le but d'interpréter lesumess"VE" de METEOSAT en une variable
d’humidité relative moyenne. La valeur de cette humiditétiee moyenne repose sur la détermination
de l'altitude des observations "VE", qui peut étre estimgmgir de fonctions verticales spécifiques
au radiométre. Dans une derniere partie, nous détailleseadifférentes fonctions conduisant & une
interprétation de la mesure "VE".

2.2 Absorption par la vapeur d’eau

Le spectre d’absorptionde différents constituants de I'atmosphére, tels qu@®HCO,, O, ou Gs,
est représenté sur la figure 2.1, calculé a 'aide du modédepa-raie LOWTRAN-7 (LOW resolu-
tion TRANsmittance) [Kneizy®t al, 1988]. La molécule d’eau 4D est une molécule triatomique qui
possede 3 modes fondamentaux de vibrations associés a 3 medetations autour des 3 axes de la
molécule [e.g. Stephens, 1994]. Les 3 modes fondamentauibdgion sont représentés sur la figure
2.2.

-

Absorption

0.2 —

| | |
1000 2000 3000 4000 5000

v (em')

Fic. 2.1 —Spectre d'absorption d’'une atmosphére standard. D'apresikyset al. [1988] (modéle
LOWTRAN-7).

L'association des multiples transitions de rotation-atlom produit un spectre d’absorption parti-
culierement riche dans l'infrarouge (noté IR dans la suit@hposé de milliers de raies. Le mode de
vibration v, constitue la bande d’absorption la plus forte : elle estréené 1595 cm' (6,29:m) et
ses ailes s’étendent vers 1100ch(9.:m) et 2000cm! (5um) (figure 2.1). Compte tenu des tempéra-
tures d’émission des différents constituants de I'atmésplterrestre, le rayonnement émis par la Terre
au sommet de I'atmosphére est dans la gamme spectrale dbéitRique : il est donc potentiellement
absorbé par la vapeur d’eau atmosphérique. Dans la banded&/terte absorption de la vapeur d’'eau,
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AN N

v, =3652cm v, =1595cm”" vy=3756cm
(A=2,74pum) (A=629um) (AN=2,66 um)

FIG. 2.2 —Modes fondamentaux de vibration de la molécul®©HD’aprés Stephens [1994].

bien que la majeure partie du rayonnement IR absorbé le aolaprapeur d’eau, on peut observer des
contributions mineures a I'absorption du rayonnement @amolécules d’'oxygene (et de méthane
(CHy) [e.g. Pocet al,, 1980 ; Salathé et Smith, 1996]. Ces contributions sontraigoe négligées et la
vapeur d’eau est considérée dans la suite comme étant latssarbant.

Le continuum d’absorption de la vapeur d’eau a été mis en évidence par la comparaison des
valeurs théoriques (description des formes des raies)satlaervations (en laboratoire ou dans I'atmo-
sphere) [e.g. Morcrette, 1984 ; Cloughal.,, 1989 ; Liou, 1992]. Ce continuum résulterait de 'accumula
tion de I'absorption de la vapeur d’eau due aux ailes des td'IR lointain. La présence du continuum
de la vapeur d’eau a pour effet de diminuer la quantité demasment émise par I'atmosphére en direc-
tion de I'espace.

Dans I'IR, la modélisation du continuum de la vapeur d’'eaoragtemps été réalisée dans les ré-
gions transparentes au rayonnement, que I'on appelleetétres atmosphériques800-1200cm! et
2000-3000cm! (i.e. 8,3-12,%xm et 3-5:m). Dans ces fenétres atmosphériques, le continuum diabsor
tion de la vapeur d’eau est di aux collisions entre moléaittssrbantes semblables,(®+H,0 ; "self-
broadening") et il est proportionnel a la racine carrée dquiantité de vapeur d’eau [Robess al.,
1976].

Dans les régions spectrales de forte absorption de la vapeau, le continuum d’absorption est
induit par les collisions entre molécules différentes.(elgO-N, ; "foreign-broadening™) et est linérai-
rement proportionnel a la quantité de vapeur d'eau. En lfartportance de I'absorption individuelle
des milliers de raies qui constituent la bande d’absorpgtit" a longtemps conduit a négliger le conti-
nuum d’absorption de type "foreign-broadening” [e.g. \keliret al., 1981]. Cependant, il a été mis en
évidence, par simulations, que I'effet radiatif de ce typecdntinuum est loin d’étre négligeable dans
la bande d’absorption "VE", induisant des biais dans lesuteldu méme ordre de grandeur que les in-
certitudes d'étalonnage des instruments [Stepletad 1996 ; Soderet al, 2000]. Dés lors, la prise en
compte du continuum de type "foreign-broadening" dans ledéies de transfert radiatif pour traiter le
rayonnement dans la bande spectrale "VE" est primordiale.

Ces deux types de continuum peuvent étre traités de margereesnpirique en considérant, par
exemple, des raies dont seules les ailes sont définies [edglenClough-Kneizys-Davis (CKD), Clough
et al, 1989]. Le modele de tranfert radiatif RTTOV-7, utilisé dare travail de these, tient compte des
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deux types de continuum d'absorption de la vapeur d’eaundelmodéle CKD (version 2.2) [Matricardi
etal, 2001] (Annexe B, § B.1).

La partie suivante est consacrée a la description du modétasfert radiatif simplifié introduit par
Soden et Bretherton [1993] dans le but d'interpréter lesuness'VE" a I'aide d’une relation analytique.

2.3 Un modéle simplifié de transfert radiatif

2.3.1 Calcul de la transmission dans la bande "Vapeur d’Eau”
2.3.1.1 Contexte général

Ainsi que nous I'avons introduit au début de ce chapitremesures de rayonnement dans la bande
"VE" peuvent étre interprétées en terme d’humidité redatiiune couche de la troposphére. Dans le but
d’établir de facon analytique la relation entre cette hut@idt la radiance "VE", Soden et Bretherton
[1993] ont développé un modele radiatif simplifié, modélerisedans la suite par Stephegtsal. [1996].

Pour la région spectrale considérée, I'absorption par feewad’'eau troposphérique est telle que la
contribution de la surface au rayonnement mesuré au songn&tohosphére est généralement négli-
geable. La théorie radiative simplifiée de Soden et Brathegst basée sur la résolution de I'équation
de transfert radiatif monochromatique (nombre d’omjleexprimée en coordonnées pression selon la
direction de propagation = cosf (Annexe A, 8§ A.1) :

© ) dB, o0 dB,
R, — dp = t,(p, d 21
(1) /0 W /0 (p, 1) o P (2.1)

Dans cette équation, les variables qui interviennent sorddiance spectralg,, la fonction de Planck
B, (qui s’expriment toutes deux en W:rAsr—'/cm™1) et la transmissiort,,, fonction de I'épaisseur
optiquer, (sans dimension).

L'épaisseur optique, caractérise I'atténuation du rayonnement entre la sugalgesommet de I'at-
mosphére par les constituants atmosphériques, situéstsajelt et susceptibles de diffuser ou d’absorber
ce rayonnement. L'épaisseur optique est définie par le caffid’absorptiork, et par la quantité d’'ab-
sorbantsu intégrés sur la verticale. De cette facon, la transmissioncnbre d’onde entre un niveau
p et le sommet de I'atmosphére s’écrit [e.g. Liou, 1992] :

_mv(p) P d P
tu(p, ) =e = exp{—/ k:,,—u} = exp{—/ k:,,dw} (2.2)
0 H 0

dw étant la masse élémentaire de vapeur d’eau par unité deswdas la couche d'épaisseldir, selon
la directionp.

Dans la troposphére, les collisions moléculaires domieeamtigmentent avec la pression (phénomeéne
dit de pressure broadeningCes collisions constituent la source principale de tgsement des raies.
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Si I'on considére une raie d'absorption isoléed’intensité s;, de largeur a mi-hauteux; centrée sur
le nombre d’'ondey, alors le coefficient d’absorptioh, de cette raie est représenté par un profil de
Lorentz :

v(p) P
S ) = = eap {— [ s 50 Vo)dw} (2.3)
0
et la fonctionf (v — 1) représente le profil de Lorentz de la raie

1 (6%}

;a? + (v —w)? (2.4)

flv—w) =

définie pour étre normaliséef(>° f(v — vp)dv = 1).

La largeur a mi-hauteur de la raig correspond a la fréquence de déplacement des molécules entr
les collisions. La théorie cinétique des gaz (voir Goody6d]%u Liou [1992]) permet d’exprimer la
largeur a mi-hauteuy; en fonction des conditions de température et de pressianldgnelle se trouve

la molécule HO :
T, 1/2
wrol(7) @9

ou a, est la largeur a mi-hauteur de la raie aux conditions stalsdde températurel(=273K) et de
pression $,=1013hPa). Pour la plupart des gaz considérés dans I'lRnthae, o, est comprise entre
0,1 et0,01cm!. La figure 2.3 est une illustration de I'évolution de la largdes raies d’absorption avec
la pression, avec la forte absorption au nombre d’onde &lenjret la décroissance monotone des ailes
de raie vers 0, de part et d'autre de ce maximum.

40
E __ 150hPa
_ _ 300hPa ]
BO? __ _900hPa *;
T
| 20F -
B
WO? B
; L
OF 'J/"// L i ==

-0.10 —-0.05 0.00 0.05 0.10
v — v, (em™)

FIG. 2.3 —Profils de Lorentz pour 3 niveaux de pression : 150hPa (triitry), 300hPa (tirets) et 900hPa
(tirets longs).

A partir de la définition de I'humidité spécifique d’une pdleal’air, nous pouvons déterminer la
masse de vapeur d’eau contenue dans un volume élémentawenidité spécifique; d’'une parcelle
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d’air humide de masse: contenant une masse, de vapeur d’eau est définie pae= m,/m = p,/p
(pv €t p sont les masses volumiques de la vapeur d’eau et de l'airde)msi I'humidité relative de
cette parcelle d’'air est RH, sa températurelest sa pressiop, on peut réécrirg, avec une trés bonne

approximation, sous la forme :

Mvap esat(T)
= v Al Rl 2.
1 Msec p R ( 6)

ou M,q,=18,015 g.mole! et M,..=28,964 g.mole! sont les masses molaires de la vapeur d’eau et de
I'air sec, eteyq:(T") est la pression de vapeur saturante de la vapeur d’eau agéteturel’. Considérons

un élément de volume élémentaite constitué par un cylindre de longuedirde section droitels, dont
I'axe est incliné d'un anglé par rapport a la verticale. S'il est situé entre les niveawst z+dz, on
obtient aisément, a I'aide de I'équation de I'hydrostagfg(avec toujours: = cosb)

v = -4 2.7)
wpg

La masselw de vapeur d’eau contenue dans cet élément de volume vasit pdorunité de surface :

dw = p, 2 (2.8)

1 Myap €sat(T) RH

= dw =
M Mee b g

dp (2.9)

Bilan : Dans la bande spectrale "VE", I'épaisseur optique monaghtiguer, est une fonction de
la masse de vapeur d’eau élémentditeexprimée selon I'équation 2.9. Le calcul de I'épaisseuitoet
totaler de la bande "VE" nécessite de mener a la fois I'intégraletsalecsur cette bande et l'intégrale
verticale de I'équation 2.3. Lintégrale spectrale pent étalisée selon les deux méthodes suivantes :

1. Par untraitement raie-par-raie de la bande spectrale "VE" combiné modéle aléatoire de
bande de Goody[1964]. Cette méthode est celle de Soden et Bretherton [1&98onsiste a
ramener chaque raie a une référence moyenne d’'un sonddigaheopical dans la bande "VE";

2. Par undntégration spectrale basée sur lenodéle de bande de Malkmug1967]. Cette métho-
dologie est celle suivie par Stephestsal.[1996].

Dans les deux cas, on se place dans le cadre de I'hypothésetelalbsorption de la vapeur d’eau. Les
deux paragraphes suivants détaillent les deux méthodealcld de I'épaisseur optique de la bande
"VE".

2.3.1.2 Traitement raie-par-raie et modele de bande de Gogd

Soden et Bretherton [1993] déterminent I'épaisseur optidgila bande "VE en considérant I'ab-
sorption individuelled; comme une variation autour d’un état de référence.

2Dans I'hypothése d'équilibre hydrostatique, le bilan dEsés qui s'exercent sur une parcelle d’air élémentainésientre
les altitudes: et z+dz (forces pressantes et poids) conduit a I'équation de l'bstditiquedp = —pgdz ou g est I'accélération
de la pesanteup la masse volumique de l'air p la différence de pression correspondant a la différendétdde dz.



2.3 Un modéle simplifié de transfert radiatif 23

Dans la bande spectrale de forte absorption de la vapeur d@@sidérée ici, seul le centrg de la
raiei et ses ailes situées loin du centre{ vy >> «; i.e. le continuum) absorbent le rayonnement. En
effet, les contributions des bords de la raie sont masqusrd&apsorption dominante du nombre d’onde
central. Dans ce cagy — 1p)? >> o? et 'absorption totalej; de la raie isolée est donnée par (on se
référera par exemple au livre de R. Goody [1964] pour lesidéta I'approximation) :

vo+o0 P 1/2
9i(si,w) :/ [1—t]dv ~ 2x {/0 S; dw} (2.10)

0—0OQ

Comme on I'a vu précédemment, la largeur & mi-hauteudu profil de Lorentz est directement
proportionnelle & la pression atmosphérigude plus, dans le cas de raies étroites, on peut faire I'hy-
pothése que l'intensité des raigsne varie pas avec la température (théorie cinétique desygammar
exemple Liou [1992]). De cette facon, I'absorpti®nde la raiei s’écrit :

T2 e 1/2
i (s, w) ~ 2 x {si o <TS> p_/o P dw} (2.11)

etd; s'exprime en fonction de l'intégrale verticale gdelw.

Dans la bande "VE", la pression du maximum d’absorption ¢andage vertical dans une atmo-
sphere tropicale est en moyenne égale a 300hPa. Ceci dstenpiétail dans la suite de ce chapitre
(voir notamment le 8 2.4.2). Pour cette raison, Soden ethBrein raménent le calcul de la largeur
a mi-hauteura; (€g. 2.5) aux conditions de pression et de température deaggrmam d’absorption
des régions tropicales : c’est-a-dire a la pressgigr300hPa et a la températufg(p=300hPa) qui est
d’environ 240K. Afin de distinguer ces conditions thermaaiyques des conditions standard prises gé-
néralement a la surface (indigg nous noterong, etT, cette pression et cette température de référence,
et o, la largeur a mi-hauteur correspondante.

L'absorptiond; de la raiei devient ainsi :

TANV2 | pp 1/2
0i(8i,w) >~ 2 X ¢ 8 (%) p_/ P’ dw (2.12)
% J0o
T\ 12 1/2 1 fp 1/2
= 0i(s;,w) ~2x {si o <—*> } X [—/ P dw} (2.13)
T Px Jo
Plus simplement, on peut écrire :
1o 1/2
0i(si,we) = Xi [p_/o P dw] (2.14)
*

L'utilisation du modéle aléatoire de Goody [1964] permetglerésenter la bande d’absorption "VE"
de la molécule d’'eau par des ensembles de raies d'égalesiidtenaléatoirement espacées et qui se
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comportent comme des raies isolées et indépendantes. nsamission totale de cette bande est une
fonction de I'épaisseur optique totate

1/2
T(p) = X [p% /Opp’ dw] (2.15)

Dans cette équatiory est la somme des constantes spectroscopiguess raies individuelles qui
contribuent au signal, pondérée par la fonction de filtre'idsttument aux différents nombres d’onde
v qui sont couverts par la bande [Soden et Bretherton, 1993}e@onstantee est déterminée par
comparaison avec des calculs radiatifs précis (e.g.atihis d’'un modele raie-par-raie) et elle est estimée
a1,80m.kg /2 pour le canal "VE" de GOES.

2.3.1.3 Intégration spectrale : modéle de bande de Malkmus

La méthode suivie par Stephegtsal. [1996] est basée sur le traitement statistique global detddite
des raies de la bande spectrale "VE". lIs utilisent le modéleande proposé par Malkmus [1967] dans
lequel la position et I'intensité des raies sont représenp@ar des paramétres statistiques. Le modéle de
Malkmus repose sur les hypothéses suivantes :

1. Une bande spectrale est composée d’un nombre infini de dabsorption de propriétés statis-
tiques identiques ;

2. Les raies d'absorption sont distribuées de maniéreatéatans la bande spectrale et sont repré-
sentées par des profils de Lorentz qui se chevauchent ;

3. Lintensité de la raié est donnée par une fonction de distribution de probabititéxg@onentielle :

1 S;
P(s;) = — =
) =5 eon (5
ou s; est l'intensité de la raie &, est I'intensité moyenne des raies de la bande spectralédéens

rée.

Le modele de Malkmus différe de celui de Goody dans le serdams, ce dernier, I'intensité des raies
est identique sur la totalité des raies de la bande, tan@isegmodeéle de Malkmus détermine l'intensité
de chaque raie par une fonction de distribution (hypothé&3g n

L'intégration sur 'ensemble des intensitésdes raies, conduit a la forme suivante de la transmis-
sion totaleT” sur la bande spectrale "VE" [e.g. Lenoble, 1993 ; Warner latdgsdon, 2000] :

™ g w 1/2
T(w):egcp{—777 [(1+47H7 ) —1” (2.16)

avecw la masse totale de vapeur d'eau (intégration verticale), et

n=ua/d , o= S/d et d= Av/N
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@ étant la largeur a mi-hauteur moyenne des raié'espacement moyen entre les raies)Nele nombre
de raies d’absorption dans la bande spectfale Cette formulation de la transmissi@hn’inclut cepen-
dant pas I'effet du continuum d’absorption de la vapeur a’Etephenst al,, 1996]. Stephens et ses
collaborateurs ajoutent ce continuum (de type "foreigmatdening™) par le biais d’un terme de transmis-
sion formulé suivant Clought al.[1989].

Une méthode pour déterminer les paramétres de la bande 'S/Et &) consiste a ajuster les résul-
tats du modéle statistique sur les simulations d’'un modeéleahsfert radiatif raie-par-raie. Le modéle
MODTRAN (MODerate resolution TRANsmittance ; [Kneizgs al, 1996]) a ainsi été utilisé a la ré-
solution de 1cm! par Stephenst al. a températures et pressions fixées. Les paramétres de lmnde s
obtenus en posant des limites de raies fortes et faiblesegse chevauchent pas [e.g. Lenoble, 1993] :

e La limite des raies faibles (faible absorption) considéue ¢g produit de l'intensités, par la
quantité de molécules4® (i.e.w) est petit devant 1. Ceci conduit a I'approximation suieant

Sow<<1l = T(w) ~ e:cp{—s(?Tw} ~ 1 — S(?Tw (2.17)

Cette condition limite conduit a la détermination $tepar :

1 N
S() = N Z S;
=1
e La limite des raies fortes (forte absorption) implique @igew est grand devant 1 :
Sow>>1 = T(w) ~ emp{—(ﬂ n Jw)l/z} ~ 1 — (7 no w)'/? (2.18)
ce qui mene a I'expression suivantede

4 [1 &
__ 4 )1 Y
@ WSO{NZ(SZO") }

i=1

Pour le canal "VE" (n°12, centré a 6,) du sondeur HIRS sur NOAA-10, les paramétres de bande
du modéle statistique de Malkmus sont obtenus avec [Ststah,1996] :

SN s = 17,14 cml.kg '.m?

SN (sia)/? = 1078,50 cmtkg™/2m

Enfin, le traitement de la bande d’absorption "VE" néceshitee placer dans le cadre des hypothéses
des raies fortes. Dans ce cadre, la formulation en expallentle la transmissioff’(w) par le modéle
de Malkmus (éq. 2.18) est reliée directement a I'expresgiéarique de la transmission totale dans une
bande spectrale :
T =e 7 (2.19)
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Ainsi, I'intégration spectrale par le modéle de Malkmusnpetr d’exprimer simplement I'épaisseur op-
tiquer en fonction de la masse totale de vapeur d'eaile la couche située entre le niveaet le satellite

(p=0) :
7(p) = X' {w(p)}'/?

ouw(p) est I'intégrale verticale déw (€q. 2.9) donnée par :

P 1 Mysy RH T
w(p) _ / 1 Mvap esats )dp/
0o M sec 4 p

etx’ est une constante déterminée par les parametres de bgnge), similaire a la constante spectro-
scopiguey obtenue dans la méthode de traitement raie-par-raie dgnaatse précédent. Pour le canal
n°12 de HIRS)’ vaut 1,85m.k¢/2.

2.3.1.4 Conclusion sur les méthodes

Les deux méthodes de calcul présentées dans les deux mhregnarécédents conduisent a une

interprétation différente de I'épaisseur optique de ladedVE" :

— Dans le 1" cas [Soden et Bretherton, 1993], les raies sont traitéesqa findividuelle et I'épais-
seur optigue de chaque raie est ramenée a une variationr alitwuétat standard pris comme
référence. Cet état standard est celui des tropiques, aaunB0OOhPa. L'utilisation du modéle de
Goody permet d’exprimer I'épaisseur optique de la bande"8on :

1, 1/2
T(p) = x [—/ p dw]
DPx Jo

Ce type de traitement des raies d’absorption rejoint Ifpri€tation de Ramonelt al. [1981] évo-
guée dans le paragraphe d'introduction : le maximum d’adtgsr dans la bande "VE" est atteint
pour des surfaces isostéres, en faisant I'approximatianliutégrale du produip dw est une
constante ;

— Dans le 27¢ cas [Stephenst al., 1996], le modéle de bande de Malkmus est utilisé afin destrait
globalement la transmission de la bande "VE". De cette fab@paisseur optique est fonction
uniquement de la masse totale de vapeur diegu) de la couche comprise entre le niveaet le
satellite :

() = X {w@)}'/?
La mesure "VE" est, dans ce cas, interprétée en terme deh&ge!' de vapeur d'eau, notion
qui est généralement utilisée dans les études du rayonhemenoonde [e.g. Rozenkraret al,
1982]. Cette notion de "surcharge" de vapeur d'eau relf@i%seur optique a la masse totale de
vapeur d'eau au-dessus d’'un niveau de pression donné. Baas cla variation de I'absorptidn
(raie?) avec la températur€ et la pression est négligée par rapport a la plus forte variation de
la quantité de vapeur d’eau selon ces mémes grandeets.
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Dans la suite, nous considérons l'inteprétation de SodBnetherton, suivant I'étude de Ramoet
al., introduisant la notion de surface isostére pour les régimpicales et subtropicales.

2.3.2 Expression analytique de la radiance "VE" : un profil idéalisé

Différentes hypothéses sur la variabilité verticale desdilsrde températuré@ et d’humidité relative
RH sont introduites afin de mettre en évidence une relatitre é& rayonnement de la bande "VE" et
I'humidité relative de la troposphére.

Dans ce paragraphe, nous présentons les différentes &@appproximations suivies par Soden et
Bretherton [1993] pour résoudre I'équation du transfetiatf simplifiée 2.1 pour le calcul de I'épaisseur
optique totale de la bande "VE". Cette démonstration améaeléermination de I'équation centrale de
ce travail de thése pour l'interprétation des observatistis' METEOSAT.

Afin de résoudre I'’équation du transfert radiatif simplifises auteurs ont considéré une atmosphére
tropicale standard pour laquelle a la fois I'humidité nelaRH et le gradient vertical de température sont
indépendants de la pression, dans la couche d’atmospheés&lérce. La variation de la pression avec la
température est approximée analytiguement par une fonekiponentielle :

T —Tp
p(T) ~po exp { BT, } (2.20)
ou (3 est le coefficient de la pente de régression de la fondtien f(p) : 5 = %‘2—2 (sans dimension). Le
parameétrep est la pression pour laquellé est égale a une température de référéficeCette tempéra-
ture de référence correspond a la température moyenne dedaequi contribue a la radiance "VE".

Le méme type d’approximation est effectué pour la pressevagheur saturante relativement a I'eau
liquide e,,;. La variation de la pression de vapeur saturante avec laéerype est représentée par une
fonction exponentielle e’ — T :

T — T
esat(T) = esat(TO) exrp {)‘ T 0} (221)
0

le parametre\ étant un coefficient de régression empiriqde=(23,1) ete,.(7)=38,1Pa a 240K.

La figure 2.4 illustre ces deux approximations gld") et dee,,.(7') pour une comparaison avec
un profil tropical standard. Les fonctions analytiques détaalculées par rapport a la température de
référencel;=240K, pour les coefficient§=0,22,A=23,1 ete,,:(1)=38,1Pa.

Comme nous allons le reprendre plus loin (voir le § 2.4.2hsdas régions tropicales et subtro-
picales, la principale contribution au rayonnement meslanés la bande spectrale "VE" provient des
couches de la troposphére libre. La validité des deux appaions dep et e,,; €st ainsi estimée dans
cette région de I'atmosphére. Les deux figures 2.4(a) ebRpHrmettent de constater qu’'autour de la
température de référen@@=240K, les deux fonctions analytiques (éq. 2.20 et 2.21)ivkdt, de fagcon
assez bonne, les variations de la pression et de la pressigapeur saturante avec la température, pour
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autour de la températurg;=240K. Calculs réalisés pour un profil tropical standard.

ce profil tropical, dans la région limitée par les isother228K et 270K.

Les deux lois en exponentielle permettent de représend@is th limite de la région d’étude, la
décroissance rapide de la concentration en vapeur d’eadapeession afin d'établir I'expression ana-
lytique de la radiance en fonction de I'humidité relative RH

Dans le paragraphe 2.3.1.2, I'hypothése des raies de tuste@tion nous a conduit a écrire I'absorp-
tion de la bande "VE* selon :
1 [P 1/2
T(p) = x {—/ o dw} (2.22)
Px Jo
la masse élémentaire de vapeur d’dauétant donnée par la relation 2.9. L'insertion de la définitie
dw dans I'expression de améne :

1 My, 1 [Pew(T 1/2
(p) = x [; i P p / ts )RHp/dp/] (2.23)
sec * 0 p

Les deux approximations analytiquesdet e,,.(7'), ainsi que la notion d’humidité relative RH et
de gradient verticab constants sur la couche d'intégration, conduisent a exgurilpaisseur optique
(ég. 2.15) par une fonction exponentielle similaire. Aiesi posanf” = T — T}, on obtient I'expression

suivante :
1 Myap RH e0(T) po { T H 1/2 1
T(p) = — — exp A— s A= A1+ =) ~227,6 2.24
( ) X [H Msee g ﬂ)\* Dx *TO * ( ﬁ) ( )
On peut également écriresous une forme plus succinte :

1.7 . 1 Myap RH e4q1(Tp) po ">
_ “Aem— b Ol Ty =y |- —ep 2 Csal70) PO 2.25
m(p) = 70 exp {2 To} Um=x La Mo g B s (2.25)
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La derniére approximation concerne la fonction de Plan@nsde canal particulier de forte absorp-
tion de la vapeur d’'eau3, (T') peut également s’exprimer par une fonction exponenti@l€ & T;. En
effet, aux grands nombres d’ondes considérés ici (cowtegikurs d'ondes), la fonction de Planck suit
la loi de distribution de Wien [e.g. Goody, 1964] :

h
B,(T) =~ 2h*v? exp(— v ) (2.26)
kT
c’est-a-dire, en posagt= hev/kpTy ~8,8 :
Tl
B,(T) ~ B, (Ty) cxp {%} (2.27)
0

Les 3 expressions analytiquesgld’), es:(T') et B, (T') (éq. 2.20, 2.21 et 2.27) réduisent les varia-
tions de ces grandeurs par rapport & un état moyen donnéteangérature de référentg. Les erreurs
dues aux approximations exponentielles sont en partiegnisées en prenaffy=240K, qui est la tem-
pérature de brillance "VE" moyenne des régions tropicalssilgtropicales [Soden et Bretherton, 1993].

A partir de I'hypothése initiale de profil de RH et de gradieettical de température (i.8) constants
dans la couche de la troposphére qui contribue au rayonriéMEn I'expression simplifiée de la fonc-
tion de Planck conduit & reprendre I'’équation 2.1 pour iféale la fagon suivante :

R, = B,(Tp) /000 e 7P ¢ <6xp {5%}) (2.28)

ou7(p) est pris sous la forme 2.25.
A l'aide de la fonctionl” d’Euler (fonction factorielle pour les nombres réels) :

'(z) :/ e *s* ds
0

Ae T/ i
et en faisant le changement de variables 2¢/\, ets = e 2 7o, on obtient :

R, = B,(Tp) (i—5>' Tg% (2.29)

Sil'on considére que la zone émettrice observée est un ooipsatempérature de brillancénotée
Tp dans la suite) est reliée a la radiance spectfaleoar I'équation de Planck du corps noir dans sa
forme monochromatique. On obtient ainsi I'égalité suieant

BI/(TB) - Rl/

= B,(T}) exp {g%‘fo} = B,(Tp) <%>v TO‘% (2.30)
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La température de brillancEg correspondant a la radiandg, estimée pour ce profil idéalisé suit
donc larelation suivante :

Ty 1, 1 (25)
— = 1——Inti+=In|—=|! 2.31
T Lot Iy, (2:31)

en rappelant ici que,, = \ + % eté = hev/kpTy.

Des études de variation des parametres de I'équation 2¢Bissuus ont permis a Soden et Bretherton
de montrer que le terme factorié%) ! est quasiment invariant selon le seul paramétre varigbdéd tend

vers la valeur 0,91. Le termgeln iﬁ ! de I'équation 2.31 est donc une constante. Cette relatigih 2.
combinée a I'expression 2.25 et a 'analyse des paramétreisyénants, permet a Soden et Bretherton
de montrer que, quelque soit le profil (tropical ou subtraf)jda température de brillance "VE" est la
température du profil ou I'épaisseur optique atteint lamat®nstante-=0,87 : en bonne approximation
et dans les régions tropicales, le champ @gs'VE" est assimilable a une surface isostére définie par
7=0,87.

De plus, on peut ré-écrirg, (€g. 2.25) sous la forme :

H
T8 = cstex {R—@} (2.32)
B ps

Ces différentes hypothéses amenent a la relation cenuai@hil de these présenté ici : la tempé-
rature de brillance "VE" est liée de facon logarithmique drofil idéalisé d’humidité relative RH et de
gradient vertical de températufeindépendants de la pression dans la couche d’atmosphésilénye
pour la bande "VE" :

RH
In {—@} = cste; X Tg + cstes (2.33)
B 1 ps

Si I'on avait considéré I'approche de Stephensl. [1996] traitant la "surcharge" en vapeur d’eau
au-dessus d’'un niveau de pression donné (voir le § 2.31&s3)némes étapes de calcul que I'on vient de
détailler menent a :

In {%} = cste) x Tg + cstely (2.34)
La différence essentielle entre cette expression et lesgion 2.33 est I'absence du parameéiyép,
qui caractérise I'absorption des raies par rapport a I'ghtgm d’'une atmosphére tropicale standard.
L'absence de ce paramétre dans 2.34 conduit a reliéizldVE" a la température de la troposphére
ou la quantité totale de vapeur d’eau entre ce niveau etddisaest une quantité constante (terme de
"surcharge"), estimée a d’environ 0,17mm par Steplatra. pour HIRS-12. Ceci rejoint la notion de
surface isostére que nous avons évoqué précédemment.
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2.4 Interprétation géophysique des's "Vapeur d’Eau”

2.4.1 Relation entre laT’z "Vapeur d’Eau” et I'humidité relative d’'une couche

Dans la partie précédente, nous avons vu les calculs anadgtiet les différentes hypothéses qui
permettent d'interpréter [@z "VE" d’'un profil idéalisé (RH e3 uniformes) par une expression logarith-
migue. Cependant, dans une atmospheére réelle, I'humielaéivie varie avec la pression et le gradient
vertical de température n’est pas tout a fait constant.

L'adaptation de ce modéle idéalisé vers la réalité néeeslgitconsidérer les grandeurs moyennes
<RH> et €3> sur la couche de pression considérée. Cette relationikstesous la forme suivante pour
I'inversion des données "VE" de METEOSAT :

(<RH>P0
In

Dans cette équation les parametres qui interviennent ssisiuiivants :

— T est la température de brillance del clair du canal "VE" (K);

— <RH> représente I'humidité relative moyenne de la coucambsphére sondée (%) ;

— <B> est un parametre sans dimension qui caractérise la démnois verticale moyenne de la
température dans la couche;

— Py est un parametre de normalisation lié aux variations deni@éeature de la haute troposphére.
P, est la pression de l'isotherm¥g ramenée a la pression de référepce300hPa ;

— 0 est I'angle sous lequel le capteur observe la scéne;

— a etb sont les coefficients de la régression linéaire K- etb sans dimension).

La 75 mesurée par un radiomeétre "VE" est donc un indicateur derlitliité relative moyenne d’'une
large couche de la troposphére. Limplémentation de l'dllgme d’inversion 2.35 pour l'inversion de
données "VE" nécessite le calcul des coefficients de rédgresstb et recquiert une bonne détermination
des moyennes verticales <RH> gi>

A partir de ce paragraphe, tous les calculs radiatifs ndgessaux illustrations et évaluations sta-
tistiqgues ont été menés avec le modéle de transfert rag@iifOV-7 (Radiative Transfer for the TIROS
Operational Vertical sounder ; Saundetsl.[2002]). Les caractéristiques essentielles de ce modate so
décrites en Annexe B (8 B.1).

De plus, dans la suite tous les calculs d’humidité relatites&nt menés par rapport au seul change-
ment de phase vapeur-eau liquide (condensation) quelleaiuia température. Malgré les températures
de gel atteintes dans les plus hauts niveaux de la tropaspbétte restriction du calcul de saturation
de I'air par rapport a la phase "eau liquide" permet de fai® @bmparaisons cohérentes avec les diffé-
rentes études reportées ici [e.g. Schne¢l.,, 1995(a) ; Soden et Bretherton, 1996 ; Spencer et Braswell,
1997 ; Engelen et Stephens, 1998]. Une estimation de larvalid> relativement & la phase "glace" est
de multiplier <RH>, déterminée relativement a la phase 'lepide", par le rapport de la pression de
vapeur saturante calculée relativement a I'eau liquideslle calculée relativement a la glace. A 240K,
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ce rapport est d’environ 1,4 [Soden et Bretherton, 1996].

De nombreuses études ont eu pour sujet l'interprétatiorattitdde d’observation des radiomeétres
mesurant dans la bande "VE", a l'instar de Ro@l. [1980] et de Fischeet al.[1981] qui ont associé
I'observation des radiométres THIR et METEOSAT "VE" au nmaxin de la fonction de contribution
des instruments. Ainsi, I'altitude des vents de déplacasnémtraceur "vapeur d’eau” est estimée a partir
de ce maximum [e.g. Laurent, 1993].

La fonction de contribution faisant intervenir 'émissé&ide la couche, par l'intermédiaire de la
fonction de Planck, Stephees al. [1996] utilisent, quant & eux, la fonction de poids de la leat\E"
du sondeur HIRS (canal n°12) pour décrire le signal recu pestiument, en terme d’altitude ou la
transmission est la plus forte, c’est-a-dire ou la quamtigbsorbant (i.e. de vapeur d’eau) est la plus
importante.

Enfin, I'étude de Soden et Bretherton [1993] introduit laimmide fonction de sensibilité qui permet
d'illustrer la sensibilité de 1 "VE de la bande a 6,/ du satellite GOES a des perturbations verticales
de I'humidité relative autour de I'état initial.

Ces deux dernieres fonctions (de poids et de sensibilité)dggaillées dans les deux paragraphes qui
suivent.

2.4.2 Fonction de poids

La fonction de poids décrit la variation de la transmisgipavec la pression. Elle s’obtient a partir
de I'équation du transfert radiatif exprimée en fonctioraldérivée verticale de la transmissignet en
négligeant la contribution de la surface au rayonnementiréess sommet de I'atmosphére :

Ry (1) = /0 B, () M) gy (2.36)

dp’
Cette formulation de la radianck, mesurée au sommet de I'atmosphére est reliée a I'équatign 2.
utilisée dans le cadre de la théorie radiative simplifiée,yvee intégration par partie (cf Annexe A, §
Al).
Dans I'équation 2.36, on nomme fonction de poldis la fonction (en coordonnées de pression ou
d’altitude) :

dt,(p, dt,(z,
W (p, 1) = dg—n;) ou Wy (zp) = % (2.37)

La fonction de poidsV,(z, ) permet de déterminer de quelle couche de I'atmosphere gmbvi
principalement le rayonnement émis vers I'espace. Le maxirdeW,, (z, 1) est défini analytiquement
par le point d'inflexion de la courbe de transmissigiiz, ;). La position du maximum dépend de la
distribution verticale de la température et de I'humiditiisi que de I'angle de visée du satellite [Fischer
et al, 1981].
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Lorsque I'on considére une bande d'absorption, la fonatiefiltre f,, du radiomeétre vient pondérer
la radiance au sommet de I'atmosphére, et la radianceitafe)},; est :

Rsar(p) = N fv Ry (p)dv (2.38)

Av étant la largeur de l'intervalle spectral considéré. Dassrhodéles de bande, comme RTTOV-7,
I'intervalle spectralAv est divisé en un nombre fil¥ de sous-intervalles. La radiance totale s’exprime
donc par :

N
Rear(n) = > fi Ri(n) (2.39)
=1
ou, cette fois, la radiancB; (1) du sous-intervalle s’écrit en fonction d’une transmission moyerife
* Ti(p,
Ri(p) = /0 Bi(T(p/))%dp/ (2.40)

Cette transmission moyenrig, que I'on cherche a déterminer dans les modéles de tranatkatif, est
définie par :

T = (Ayy) 7t / e ™ dv (2.41)
Av;

Dans le modéle RTTOV-7, la transmission moyef@st modélisée par une combinaison linéaire
des différents prédicteurs, fonctions des propriétéabdynamiques de I'atmosphére (voir I'Annexe
B, § B.1). La transmission totalé de la bandeAr est prise comme le produit des transmissions des
différents gaz absorbants.

La figure 2.5 illustre la transmissidh(p, 1) et sa dérivédV (p, 1) pour un profil tropical observé au
nadir (u=1) par la bande "VE" de MET-5 (6;,3n) par le biais du modéle RTTOV-7.

Comme on peut le constater sur la figure 2.5(a), le point éXidih de la fonction de transmission
7 (p) est situé au niveau de la troposphére ou le coefficient dfpben 7, représenté sur la figure 2.5(a),
atteint la valeur introduite dans la partie précédente 8@.@ e point d’inflexion détermine le maximum
de la fonction de poid$ (figure 2.5(b)). La fonction de poids permet donc de caragta variation
verticale de la transmission, principalement influencéelgguantité d’absorbant (i.e. molécule®.
La largeur de la fonction de poids dépendra ainsi de la cdrateon de vapeur d’eau des basses couches
de I'atmospheére. De plus, I'angle d'observation affectalé&ment la forme de la fonction de poids : plus
I'angle de visée est grand, plus le maximum de la fonction siué dans les hauts niveaux de la tropo-
sphére [Fischeet al,, 1981].

De maniére générale, on considére que la majorité du rayeemeprovient de la couche de I'at-
mosphére qui entoure le maximum @é. Dans le cas de I'exemple de la figure 2.5(b), le maximum de
rayonnement mesuré par le radiométre "VE" provient de |zloe’00-100hPa de ce profil tropical.

La figure 2.6 présente la provenance du maximum de rayonri€&fi pour trois profils carac-
téristiques de I'atmosphére tropicale et subtropicalenkds au nadir : le profil d’humidité relative du
premier est particulierement humide avec un profil de RH ieg@sstant & 90% d’humidité jusque en-
viron 400hPa (figure 2.6(a)), le second profil est un proférimeédiaire, avec environ 40% d’humidité
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FIG. 2.5 -Absorptionr(p) (a), fonctions de transmissidh(p) (b) et de poids$V (p) (c). Profil d’humidité

relative tropical standard vu au nadir (tirets). La croixtise I'altitude ou I'épaisseur optique atteint la
valeur 0,87 (voir texte).

relative a partir de 800hPa et une décroissance progredsiiRH dans la haute troposphere (figure
2.6(b)), tandis que le troisiéme profil est représentatihd’ atmosphére océanique subtropicale avec une
couche limite humide et une troposphére libre trés secheailesnde 15% (figure 2.6(c)).
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FIG. 2.6 —Fonctions de poid$V (p) pour un profil humide (a) un profil intermédiaire (b) et un profi

sec (c). Profils d’humidité relative correspondants caésupar rapport a I'eau liquide (tirets) avec des
visées au nadir.
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On peut tout d’abord remarquer que plus le profil présentaropesphére libre séche, plus la couche
qui contribue au rayonnement est large. En effet, la fonatie poids s'étend sur environ 250hPa dans
le cas le plus humide avec un maximum de poids & 300hPa (figefa)Rtandis qu’elle s’étend sur
la couche 600-200hPa dans le cas intermédiaire, le maxintamb gitué plus bas, vers 350hPa (figure
2.6(b)). Dans le cas le plus sec (figure 2.6(c)), la fonctierpdids recouvre toute la troposphere libre,
de 800 & 100hPa, le maximum d’absorption étant situé & 60@rd?e ce dernier cas, on peut également
remarquer que la fonction de poids a une allure accidenééguiaefléte les changements de pente de la
transmission de ce profil particulier.

2.4.3 Fonction de sensibilité de 185

Le rayonnement de la bande spectrale "VE" détecté par lemadie dépend de la température et de
la quantité de molécules émettrices d’une couche de I'gihere délimitée par les bords de la fonction
de poidsi¥. L'influence de ces deux parameétres suffla(i.e. T' et RH) est illustrée par la figure 2.7
pour un profil tropical standard.

Sensibilite & RH (T = cste) Sensibilite a T (RH = cste)
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FiG. 2.7 —Sensibilités de I1dz de la bande "Vapeur d’Eau" de METEOSAT centrée aut3(a) Modi-
fication relative de -10% du profil d’humidité relative (ptalie température constant). (b) Modification
absolue de +1K du profil de température (profil d’humiditéatele constant). Transfert radiatif pour un
profil tropical vu au nadir.

En moyenne sur les régions tropicales et subtropicalesarlation moyenne de I'humidité relative
est de I'ordre de 20%, a 300hPa, tandis que celle la tempérash d’environ 2K [Soden et Bretherton,
1993]. L'exemple de la figure 2.7 permet d'illustrer 'impacir a7z de ces variations moyennes.
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La figure 2.7(a) représente la sensibilité defla a des perturbations relatives de -10% du profil
tropical standard d’humidité relative dans chaque coutthg, en conservant le profil de température
constant. Dans ce cas d'atmosphere tropicale, le canal 3BVIETEOSAT est sensible a I'humidité
relative d’'une couche de I'atmosphére qui s'étend de 60Qigege environ 100hPa. La sensibilité étant
du méme signe sur toute I'épaisseur de la couche, une dimindé 'humidité relative de cette couche
correspond a une augmentation du rayonnement sortant anetate I'atmospheére et ainsi a un accrois-
sement de 185 mesurée par le radiomeétre.

Par comparaison, la figure 2.7(b) représente une pertarbabsolue de +1K sur le profil de tem-
pérature, en conservant le profil d’humidité relative canstPour les pressions inférieures a environ
270hPa (haute troposphére), une perturbation de la tetnp&ra pour effet de diminuer I'émission de
rayonnement vers I'espace. Au-dela de 270hPa, cette mémuelzgion a pour effet d'augmenter lége-
rement la quantité de rayonnement émise. En fait, ce quibsereé par l'intermédiaire de cette courbe,
c'est la dépendance de I'épaisseur optiguavec la température. En effet, & humidité relative constant
I'humidité spécifique; augmente avec la température. Cependant, dans la hautephage ou I'épais-
seur optique est faible (inférieure a 1, figure 2.5(a)),di@entation du rayonnement du corps noir due a
'augmentation locale de 1K est masquée par la transmigkicayonnement provenant des niveaux de
pressions inférieurs.

Ces études de sensibilité montrent que, dans ce cas de ppidal et pour ces perturbations réa-
listes ARH/RH=-10% ;ATp=+1K), laTg "VE" est environ 3 fois plus sensible a une perturbation de
I'humidité relative qu'a une perturbation de la températiBoden et Bretherton [1993] ont réalisé des
études de sensibilité deTg; "VE" de GOES, similaires a celles-ci. Pour des perturbatienviron deux
fois plus importantesARH/RH=-18% ; ATp=+1,7K), laTys est de 5 & 8 fois plus sensible aux per-
turbations du profil de RH qu’aux perturbations du profilidesn considérant respectivement un profil
représentatif des moyennes latitudes et un profil tropical.

La courbe de sensibilitATp/ARH détaillée dans ce paragraphe est, de facon plus mathgmale
jacobien d’humidité relative que I'on notef&( RH). En effet, et de facon plus générale, la matrice de
jacobien/C(X) contient les dérivées partielles de la température deabddél par rapport a chaque profil
vertical de variable atmosphérique, représenté par leuesi(p) :

0Ty

T oX
Le jacobienC(X (p)) correspond donc a la sensibilité deTlg mesurée au sommet de I'atmosphére a
une perturbation de la variable atmosphéridie) autour de I'état initial, & chaque niveau de pression.

Le modéle de transfert radiatif RTTOV-7 que nous utilisonsrk accés a cette matrice jacobien
K(X(p)). En effet, ce modele a été développé dans le but d’assineeradiances satellites (TOVS)
dans le modéle de prévision numérique du CEPMMT [Eyre, 199africardi et al., 2004] (Annexe
B, § B.1). L'assimilation de données satellites requiem seulement le modéle de transfert radiatif
permettant d’évaluer |d5 en fonction de variables atmosphériquEgp), mais aussi, et c’est ce qui
nous intéresse ici, son modéle adjoint qui calcule la mattejacobierkC(X (p)).

Dans notre cas, les profils atmosphériqué§) d’entrée du modéle qui nous intéressent sont la
température de 'aif” et 'humidité spécifique.

K(X(p)) (p) (2.42)
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Afin d’accéder a la sensibilité de Tg a I’humidité relative RH, on utilise I'information du jacin
K(q) directement fournie par le modeéle :

oTg
’C(Q) 86] |T cste
8TB 8q aTB
H cste cste=— cste 2.43
= K(RH) = 8q | T=cst 8RH |T=cst ORH |T=cst ( )

L'humidité relative RH est reliée de maniére simple a I'hditdéi spécifiquey par I'intermédiaire de
I'humidité spécifique a saturatiapn,: [e.g. Queney, 1974] :

q
Gsat

RH =

A température constante, et a partir du jacolii€n) calculé par le modéle de transfert radiatif RTTOV-7,
le jacobienC(RH ) s’exprime donc directement par :

,C(RH) = K(q) X (sat (2-44)

Le jacobienK(RH) du profil tropical utilisé pour les illustrations dans ce piti@ est représenté
sur la figure 2.8, avec une normalisation a 1. On a égalemprésenté sur la figure 2.8(b) le rapport
ATp/ARH déduit des résultats de la figure 2.7(a).
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FiG. 2.8 —JacobienC(RH) (a) calculé par le modéle de transfert radiatif RTTOV-7 paour profil
tropical vu au nadir. (b) Sensibilité de l&p rapportée aux perturbations locales de -10% d’humidité
relative pour le méme profil. Profil d’humidité relative cespondant (tirets).

Les figures 2.8(a) et (b) montrent que le jacobien numérigUeH ) calculé par le modéle RTTOV-
7 est équivalent au jacobien discret que nous avons détrnirtalculant la sensibilité de1g "VE"
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a des perturbations locales de I'humidité relative : le mmaxn est situé au méme niveau de pression
(a environ 300hPa) et la couche de I'atmosphére qui affecpuis laTp "VE" est comprise entre les
niveaux 600hPa et 100hPa. Ces résultats confirment aing@rit des fonctions du modéle RTTOV-7
(matrice adjointeC) pour approximer localement les jacobiens "VE" METEOSAT.

De la méme fagon que pour la fonction de poitigp) détaillée dans le paragraphe précédent, les 3
profils échantillonnés permettent d’appréhender la sditsite laTz "VE" a I’humidité des couches de
la troposphére libre. Les jacobiei RH ) de ces 3 profils sont représentés sur la figure 2.9.
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FiG. 2.9 —JacobienC(RH ) pour un profil humide (a) un profil intermédiaire (b) et un praféec (c).
Profils d’humidité relative correspondants vus au nadirets).

On peut remarquer sur la figure 2.9(a) (cas tropical humigled,le maximum du jacobieR(RH)
est situé légérement plus haut dans la troposphére parrtapfaofonction de poid$l : 300hPa pour
KC(RH ) contre 350hPa poui/ (cf figure 2.6(a)). L'épaisseur de couche considérée edlesia) environ
350hPa.

Dans le cas du profil d’humidité intermédiaire (figure 2.9(l®s deux fonctions donnent toutes deux
le maximum de poids au niveau 350hPa tandis que I'épaissdaraduche de la troposphére qui participe
au signal varie : le jacobieK (R H ) considére la couche 550-150hRe<400hPa) tandis que la fonction
de poidsW "voit" la couche 650-100hPa\=550hPa).

Enfin, dans le cas sec subtropical, flg "VE" est sensible a la vapeur d’eau de la couche 650-
150hPa, avec le maximum étant situé vers 400hPa (2.9(a)j.déanéme cas, on a pu constater dans le
paragraphe précédent que la fonction de poids s’étend suplue large couche de la troposphére libre
(800-100hPa).
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2.5 Résumé des principaux résultats

Dans ce chapitre, nous avons présenté les outils théoriquigatifs utilisés de maniere générale
pour le traitement du rayonnement total mesuré dans la bdaderte aborption de la vapeur d'eau,
limité & la région spectrale 1400-2000ch(i.e. 5,7-7,sm). En s’appuyant sur des approximations de la
températurd’ et de la pression de vapeur saturatig d’'un profil idéalisé, la température de brillance
de cette bande spectrale "VE" est reliée a I’humidité nedati'une couche épaisse de la troposphére
libre, par I'intermédiaire une expression logarithmig@ette expression log-linéaire est fréquemment
utilisée dans la littérature dans le but de déconvoluerffessed’angle, de température et d’humidité de
la température de brillance "VE".

Ainsi, laTp peut s’exprimer selon différents parametres thermiques (8o /p.), angulaire ), et
d’humidité (<RH>) :

N Po 1
T ~ In <7< 3> p*> + In <—6059> + In < RH > (2.45)

La couche de I'atmosphére, considérée dans les moyenriesiles <RH> et >, est déterminée a
I'aide de deux fonctions, discutées dans la littérature :

— d'une part par ldonction de poids1/, dérivée de la fonction de transmission. La fonction de
transmission, et ainsi la fonction de poids$, dépend principalement de la concentration en va-
peur d’eau par I'intermédiaire de I'épaisseur optique. Plancas d'une atmosphére trés séche, la
fonction de poids est influencée par la couche limite plusidarat le maximum sera situé plus
bas que pour des atmosphéres moins séches. Les analysesdildedprRH et del” typiques des
régions tropicales et subtropicales, observés au nadélendt que le maximum d’absorption a lieu
a 300hPa dans le cas le plus humide, tandis qu'il est situ@ldf&0dans le cas le plus sec présenté.

— d'autre part par ldonction de sensibilitéde laTg, qui n'est autre que le jacobien d’humidité
relative/]C(RH ). Le jacobienC(RH ) décrit la réponse de [z "VE" a des perturbations relatives
locales du profil d’humidité relative, en conservant le prditempérature constant. Le maximum
de la fonction de sensibilitéC(RH) renseigne sur la couche de I'atmosphére dont une pertur-
bation influence le plus le rayonnement "VE" mesuré au sontadtatmosphére. L'altitude du
maximum dépend du profil vertical de RH, c’est-a-dire de &ritiution verticale de I'absorbant
H>O (humidité spécifique) et de celle de la températute (relation RH=(¢,7")). Dans le cas
tropical pris en illustration, le maximum de sensibilité atteint au niveau 300hPa, tandis qu'il
descend a 450hPa dans le cas sec subtropical.

Une version idéalisée du jacobiéf( RH ) est utilisée par Soden et Bretherton [1993] : ils dé-
finissent en effet la fonction de sensibilité (jacobien diicdu profil idéal (RH ef3 constants)
introduit dans le développement de la théorie simplifiéer (o8 2.3.2). Cette fonction de sen-
sibilité étant indépendante du profil de RH, elle s’exprinrmquement en fonction du profil de
température.

Dans le chapitre suivant, nous verrons les différents pailefs aboutissant a la mise en oeuvre de
I'algorithme d’inversion des images "VE" de METEOSAT. Claithme est basé sur I'équation 2.35,
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liantlaTz et 'humidité relative moyenne <RH> d’'une couche variat#d'dtmosphére, déconvoluée des
effets d’angles et de température. L'originalité de nomerache est la définition locale du jacobien d’hu-
midité relative/C(RH), les fonctions de pondérations verticales généraleméisiéets étant la fonction
de poidsW [e.g. Stephenst al,, 1996] ou le jacobien idéalisé de Soden et Bretherton [199Bjro-
duction du jacobien d’humidité relative donne ainsi unerdédin précise de la couche de I'atmosphére
considérée dans la mesure "VE".



Chapitre 3

Construction d’'un algorithme d’inversion
pour METEOSAT "VE"

3.1 Introduction

Dans le chapitre précédent, nous avons présenté une thédigive simplifiée qui conduit a une
interprétation de I’z en terme d’humidité relative moyenne d’'une couche de laosppére. Cette
théorie radiative, développée sur la base d'une atmospdiéaite (RH et uniformes), est applicable sur
des profils réalistes par I'intermédiaire d’'un opérateunt®enne verticale. L'algorithme d'inversion
repose sur I'équation suivante, obtenue a l'issue deslsdl@oriques du chapitre précédent :

(<RH> By
In|———

= T .1
<ﬁ>0059> axTp +b 3.1

Les paramétres qui interviennent dans cette équation sentsldans le paragraphe 2.4.
Ce chapitre présente les différentes étapes du développemta procédure d'inversion des mesures
de la radiométrie "VE" de METEOSAT.

La méthodologie d'inversion utilisée est basée sur le talauwcouple des coefficients et b de la
régression linéaire 3.1. Ce couple est obtenu a partir ddase d’apprentissage, composée de profils
etq et représentative de la région d'étude, qui est la zone dightion de METEOSAT. Cette méthode
est la plus répandue dans la littérature. Dans ce chapiites allons voir les différentes améliorations
que nous avons apporté a cet algorithme d'inversion : ced@matéons concernent l'introduction d’'un
nouvel opérateur de moyenne verticale pour <RH> ainsi gdétiermination locale des paramétres ther-
miqueskP, et § a partir des données ré-nalysées ERA-40. Ces apports sentldi un algorithme ayant
des statistiques d'inversion meilleures que celles tresg&néralement dans la littérature. Dans une der-
niére partie, nous verrons brievement I'algorithme aligfrutilisé de fagon opérationnelle & Eumetsat
et qui repose sur l'utilisation de données auxiliairedesetiue les ré-analyses du Centre Européen, pour
caractériser I'atmosphére observée par le radiometre.

41
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3.2 Données utilisées

La détermination des parametres d’inversion est basééusilisation de profils qui constituent une
base d’apprentissage et qui sont sélectionnés de facom @ptésentatifs de I'état de I'atmosphére de la
région d’'étude. De plus, I'échantillonnage de situatiomsagphériques variées permet de supposer que
I'inversion sera faiblement dépendante des variatiorsogaieres et interannuelles de I'état de I'atmo-
sphere. Ceci est d'ailleurs montré par Soden [1998] quitaifeé analyse de la sensibilité de I'inversion
aux variations saisonniéres de la structure thermodyneerig I'atmosphére tropicale et subtropicale :
bien que les coefficients de régression linéaiet b changent légérement selon que I'apprentissage est
effectué sur un< juillet ou un " octobre, la qualité générale de I'inversion reste inchandgs biais et
erreurs quadratiques moyennes sont inférieurs a 7%, ebé&fioients de corrélation supérieurs a 0,99,
calculés entre les produits d’humidité issusadet b déterminés sur des mois différents, mettent en évi-
dence la robustesse des variations spatiales et temodelleroduit.

La base d'apprentissage est composée de profils de temmgéfagtid’humidité spécifique pouvant
provenir de sources diverses :

— des données issues des analyses des systemes de préawisiangjues tels que le Centre Euro-
péen [Soden et Bretherton, 1993 ; Soden et Bretherton, 1898 NCEP (National Centers for
Environmental Prediction) [Soden et Bretherton, 1996];

— des mesurem situ de radiosondages : e.g. radiosondages lancés depuisd'Budm (Caraibes,
Océan Pacifique Sud) [Spencer et Braswell, 1997];

— des profils TIGR (TOVS Initial Guess Retrieval, [Chéeéinal, 1985]). Ces profils sont des don-
nées de radiosondages sélectionnés dans I'objectif d&résentatifs de I'état de I'atmosphére.
Plusieurs version de la base TIGR ont été utilisées : TIGRSpden et Bretherton [1996], TIGR-2
par Stephenst al[1996] ou TIGR-3 par Engelen et Stephens [1998] et par JacksBates [2001].

Dans notre cas, la base d’apprentissage que nous avonaugensbuvre une large gamme de condi-
tions atmosphériques typiques des régions tropicalesbétogicales de la zone d’observation de ME-
TEQOSAT. Celle-ci est composée de profils de tempérafuee d’humiditéq issus des ré-analyses ERA-
40 du CEPMMT [Simmons et Gibson, 2000] (Annexe B, § B.2). Qefdils sont sélectionnés dans le but
d’échantilloner la structure thermodynamique généraldadmospheére tropicale et subtropicale ainsi
gue son évolution saisonniére. Pour cela, nous avons iséleétles profils de températuréet d’humi-
dité spécifiquey du premier jour des mois de janvier, avril, juillet et octloe I'année 1992. Ces profils
sont disponibles sur le serveur Climserv du LMD a la frégeethe 4 par jour sur une grille réguliére de
1,125°. Dans le cadre de cette étude, la zone d’'observatlBREMDSAT est restreinte géographiqguement
a la bande 30°S-30°N dans la région limitée a 45°0-45°E.

Parmi ces profils nous avons sélectionné uniquement ledspasociés a des scénes de ciel clair
ou de nuages bas, ceux-ci affectant peu la mesure "VE" conome le détaillons dans le chapitre 5.
Ces scenes sont échantillonnées par l'intermédiaire deséés de couverture nuageuse fournies dans
les ré-analyses ERA-40. Enfin, nous avons éliminé les prd&lRH qui présentent une sursaturation
(RH>100%) ou qui atteignent moins de 1% de RH dans la troposplCette sélection permet de disposer
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d’'une base d'apprentissage de plus de 14000 profils poursia @i point des parameétres de I'algorithme
d’inversion.

Dans le but d’évaluer la méthode d’inversion, nous avorectiéhné, dans un deuxiéme temps, un
ensemble de profilsI{, ¢) indépendants des profils de la base d’apprentissage. Gfiis proviennent
également des ré-analyses ERA-40. La zone géographigsieqainles scénes de ciel clair ou de nuages
bas sont déterminés de la méme fagon que pour la base d'tippagie. La base de validation est consti-
tuée des mémes journées que la base d’'apprentissage miaiapoée 1996, et elle est de taille compa-
rable.

3.3 L’humidité de la troposphére libre pour les régions tropcales

La quantité <RH> est généralement utilisée sous le termérgire "Upper Tropospheric Humidity"
(notée UTH dans la suite), ou humidité de la haute tropogplae terme UTH est introduit par Schmetz
et Turpeinen [1988] a la suite des études de mesures "VEanieth évidence un lien entre 13; et
I'humidité relative située au-dessus de 600hPa, en négliga contribution des basses couches de la
troposphére libre (voir le § 2.1). La dénomination "UTH"ulte d’analyses de l'altitude de la fonction
de contribution de profils standards tropicaux et des mag®tatitudes, vus sous différents angles par le
radiométre. Les diverses études citées dans la suiteeuntil@nsi de fagcon générale le terme UTH pour
désigner le produit issu de leurs inversions.

Dans notre étude, nous nous intéressons aux régions tiexp@tasubtropicales qui ont été brievement
illustrées par 3 profils typiques dans le chapitre 2 (8 2.4f fonctions de poid&/ (figure 2.6) et les
jacobiensC(RH) (figure 2.9) de ces profils nous aménent a conclure que ce tBuifi¢! est mal adapté
aux régions subtropicales : dans le cas du profil sec prigustrdtion, les fonctions descendent en effet
jusqu’a 800hPa (fonction de poids) et 700hPa (fonction dsibé#ité) et elles atteignent toutes les deux la
tropopause (100hPa). Ainsi, cette large couche de cotitrib(plus de 600hPa) ne peut pas étre limitée
uniguement a la "haute troposphére", mais doit étre éteadaétroposphére libre" afin de caractériser
le signal "VE" des cas secs subtropicaux.

Pour la suite de ce travail dans les régions tropicales dtapibales, et afin de tenir compte de la
contribution des basses couches de la troposphére libeelelaalcul de moyenne (<RH> efix), nous
introduisons ici le terme deFtee Tropospheric Humidity" ou humidité de la troposphére libre, noté
par la suiteFTH. Ce terme est utilisé pour la dénomination du résultat dedtision des mesures "VE"
de ciel clair et de nuages bas par I'équation 3.1 (i.e. <RBr9gniezet al., 2004]. Nous verrons en effet
dans le chapitre 5 que les scénes de nuages de basse attituég en-dessous de 700hPa, ne sont pas
distinguées des scenes de pur ciel clair par I'instrumei".'Vv
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3.4 Revue de la méthode d’'inversion

On peut déterminer I'hnumidité relative <RH> a partir deTlg "VE" en appliquant la relation 3.1
déduite du transfert radiatif simplifié. Pour ce faire, leigle de coefficientsa( b) de la relation 3.1
est déterminé par une régression log-linéaire calculédasbase d’apprentissage, entre Bs et les
humidités relatives moyennes <RH>. La connaissance deugecde coefficients de régression permet
ainsi I'inversion de ldl'z de chaque pixel d’'une image METEOSAT, et ce, pour chaque @#snaps.

Dans la suite, nous utiliserons le terme de "méthode glbipalar caractériser le calcul du coupte (
b), bien que les parameétres thermiqugset 5 soient, quant & eux, déterminés de facon locale a I'aide de
l'information sur la structure thermique verticale desfijsale la base d’apprentissage.

3.4.1 Historique de la méthode

Dans ce paragraphe, les principales études consacrémgeadion des mesures "VE" sont présentées.
Celles-ci sont regroupées dans le tableau 3.1 afin d’av@rnue d’ensemble de leurs caractéristiques
conceptuelles et statistiques. Nous avons également é3ans ce tableau les statistiques de l'inversion
basée sur la méthodologie alternative d’Eumetsat briemeaigordé dans I'introduction de ce chapitre.
Ces statistiques sont indiguées a titre de comparaisomaettsbordées plus en détail dans une derniére
partie.

Comme le met en évidence le tableau 3.1, I'équation d'inwarsle laTz en humidité relative
moyenne <RH> (éqg. 3.3) a été utilisée, sous différentes derpt avec différentes mises en oeuvre,
pour le traitement des mesures "VE" provenant de diversimsnts tels que :

— le sondeur VAS (Visible infrared spin scan radiometer Agpigeric Sounder) a bord des satellites

géostationnaires GOES [Soden et Bretherton, 1993 ; UdstretfHartmann, 1995 ; Soden, 1998] ;
— le sondeur HIRS de TOVS (TIROS Operational Vertical Soundebord des satellites NOAA
(National Oceanic and Atmospheric Administration) a almblaire [Soden et Bretherton, 1996 ;
Stephen®t al,, 1996 ; Escoffieet al, 2001 ; Jackson et Bates, 2001] ;

— limageur MVIRI (Meteosat Visible and InfraRed Imagersdstellites géostationnaires METEO-
SAT [Schmetz et Turpeinen, 1988 ; Schmetal., 1995];

— le sondeur micro-onde SSM/T-2 des satellites héliosymas du DMSP (Defense Meteorological
Satellite Program) [Spencer et Braswell, 1997 ; Engelenegitiens, 1998].

Bien que spectralement différents, ces instruments obseta méme région de I'atmosphére. Ceci
est illustré par la figure 3.1 qui représente les fonctionpalds 1V de ces instruments pour un profil
tropical standard simulé au nadir.

De la méme fagon que pour le radiometre "VE" de METEOSAT egnéaleurs différences spec-
trales, la contribution au signal "VE" pour les 3 autresrimstents provient de la couche 600-100hPa
(figure 3.1(b)), le maximum étant situé vers 300hPa. LeswaldE" de GOES-8 et HIRS/TOVS (sur



référence détecteur parameétres données opérateur statistiques
auxiliaires vertical
Schmetz et METEOSAT | table de référence analyses du | C=B(T) dr/dinp biais=1,1%
Turpeinen[1988 (6,3um) CEPMMT (600-200hPa) RMS,;,s=10,2%
Soden et GOES-7 cosf CEPMMT A TglARH R=-0,968
Bretherton[1993 (6,7um) (juillet 1987) (O-poids = 1) | biais=8% ; RMS;:=9,1%
Udelhofen et GOES-7 table de référence analyses du | C'=B(T) dr/dinp R=0,63
Hartmann[1995 (6,71m) CEPMMT (550-200hPa) | biais=3% ; RMG;,=13%
Schmetzt al METEOSAT | table de référence analyses du | C=B(T) dr/dinp RMS,;s=8-10%
(1995 (6,3um) (+ cosb) CEPMMT (600-200hPa)
Stephengt al HIRS-12 nadir =0); TIGR-2 W=drldinp /
(1996 (6,7um) B =H(T136-T142)
Soden et HIRS-12 nadir ¢=0); CEPMMT A Tp/ARH R=-0,968
Bretherton[1996 (6,7um) Py mensuel (juillet 1988) (O poids = 1) A UTH/UTH=13%
Spencer et SSM/T-2 nadir ¢=0) Radiosondages| A Tp/ARH /
Braswell[1997 | (183,3t1 GHz) (fle de Guam)
Engelen et e HIRS-12 Py moyen TIGR-3 e RMS,;,=6,3%
Stepheng$1999 (6,7um) (source non (non biais=1,3%
e SSM/T-2 précisée) mentionné) e RMS,;,,=8,7%
(183,3t1 GHz) biais=4,1%
Soden[1999 GOES-7 cosf; CEPMMT A TplARH (non
(6,7um) Py (climatologie | (1¢" juillet 1987) | (> poids = 1) précisé)
mensuelle)
Escoffieret al HIRS-12 réseau de TIGR-3 eau précipitable| A UTH/UTH=15-25%
(2007 (6,7um) neurones (3I) de 500-300hPa
pondérée pal/
Jackson et HIRS-12 nadir ¢=0); TIGR-3 A Tg/ARH R=-0,97
Bates[2001] (6,7:m) Py=f(T13,) (> poids = 1) AUTH/UTH=16%

TAB. 3.1 —Résumé des principales études basées sur I'équation 2189 pwersion de données "VE". R correspond au coefficientdrré-
lation ; RMS,;s est I'erreur quadratique moyenne de l'inversiati=B(T) dr/dinp représente la fonction de contribution "VE". 3 désigne la
méthode d’inversion "Improved Initialization Inversiodéveloppée par Chédit al[1985].
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FiGc. 3.1 —(a) Fonction de poid$V pour le canal "VE" du satellite MET-5. (b) Idem pour les carau
"VE" de SSM/T-2 (pointillés), GOES-8 (trait continu) et pteisondeur HIRS/TOVS sur NOAA-12 (trait
mixte). Profil tropical standard de RH simulé au nadir (t8kt

NOAA-12) sont identiques (canaux a ) et couvrent un domaine spectral plus étroit que celui de
MET-5 (& 6,3:m). Les fonctions de poids de GOES-8 et HIRS-12 sont ainslanes et on peut consta-
ter gu'elles sont Iégérement plus larges que celle de MHIeScanal "VE" micro-onde SSM/T-2 a
183,3t1GHz a une fonction moins large, de maximum plus bas (350&6F@)i couvre la couche 600-
200hPa. Il est utile de noter ici que, bien que dans I'IR letioomm d’absorption de la vapeur d'eau
ne soit pas négligeable et représente une source d'inckrt[Stephenst al, 1996 ; voir le § 2.2], les
observations dans les régions micro-ondes sont largenoemindes par I'absorption a 183,3GHz et ne
sont pas affectées par le continuum [Spencer et Braswél]19

Dans tous les cas, la simulation dés "Vapeur d’Eau” de chacun des profils de la base d’apprentis-
sage nécessite un modéele de transfert radiatif. Comme fasuss$ précisé précédemment, nous utilisons
dans ce travail la version 7 du modéle RTTOV (Annexe A, 8§ BSbden et Bretherton [1996] ont, quant
a eux, utilisé le modele RTTOVS, et différentes versions daée MODTRAN ont servi dans les ana-
lyses de Stepheret al[1996] et de Jackson et Bates [2001].

L'une des principales différences entre les études réssiohs le tableau 3.1 concerne le choix de
I'opérateur de moyenne verticale pour le calcul de FTH@#t.<Ainsi, tandis que Stephems al[1996]
utilisent la fonction de poid$V (tableau 3.1), les autres études déterminent la moyentiealerpar
I'intermédiaire d'un jacobien idéalisé représentant lasgd@lité de laTz a des perturbations dans le
profil d’humidité relative (voir le § 2.4.3).
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Une seconde différence repose sur la formulation de I'éguat.1 pour l'inversion et la méthode
de calcul des paramétres thermiques, lorsqu’ils sont pt&seertains, comme Soden [1998], utilisent
des climatologies, tandis que d'autres, tels Jackson etsBa001] procédent a des approximations par
I'intermédaire de mesures d’autres canaux de I'IR thermidpa méthode que nous développons repose,
quant a elle, sur I'utilisation des profils de température rdeanalyses ERA40 collocalisés dans I'espace
et dans le temps avec les pixels d’observation METEOSAT.

3.4.2 Utilisation d’'une fonction de sensibilité idéalisée

La courbe de sensibilitd Tp/ARH, introduite par Soden et Bretherton [1993], est une fonct
déterminée pour un profil tropical standard caractériséipayradient verticab et une humidité relative
RH uniformes dans la couche considérée. Pour le calcul de foetction de pondération, le profil est
discrétisé en couches fines et régulierement espacéesekpack log-plgp ~ 0,04). Cette fonction,
qui est un jacobien d’humidité relatii€(RH) (voir le §2.4.3) est illustrée pour METEOSAT sur la
figure 2.8.

Comme nous l'avons présenté dans le paragraphe 2.4.3 ditrelimgcédent pour des profils tropi-
caux et subtropicaux, la largeur ainsi que le maximum de latepde sensibilité (i.6C(RH)) varient
avec les caractéristiques de I'atmosphére considéréenSzBretherton [1996] introduisent I'idée que
cette évolution peut étre limitée a la variabilité du pro@l@mpératurd’, méthode qui permet de dis-
tinguer les atmosphéres tropicales chaudes de celles demnes latitudes plus froides. La courbe de
sensibilité ainsi définie est exprimée en coordonnées dpéeture. Cette fonction de pondération, li-
néaire par parties, est donnée dans le tableau 3.2. Ellergstiite telle que la somme des poids est égale
a 1l eton lanot€spgs dans la suite (en référence a Soden et Bretherton [1996]).

température (K) 220 | 230 | 240 | 250 | 260 | 270 | 280 | 290
poids | 0.06|0.14] 0.23| 0.25] 0.20 | 0.09 | 0.03 | 0.00

TAB. 3.2 —PoidsCgpgs pour I'estimation de <RH> pour un profil d’humidité relativieurni sur les
niveaux de températurégels qued | poids; = 1. Tableau tiré de Soden et Bretherton [1996].

De cette fagon, la FTH est calculée via la courbe de sersibiizos selon :

FTH =< RH >= Y Cpy RH(T') avec » Cips =1 (3.2)

Pour étudier cette fonction, la distribution verticale dédmpérature en été et en hiver est représen-
tée en moyenne zonale sur [45°0-45°E] sur la figure 3.2. Lds ommsidérés sont les mois de janvier
1992 et juillet 1992 limités a la ceinture tropicale et sapicale africaine [45°S-45°N] qui est notre zone
d’étude.

Dans la troposphére libre (dés 800hPa) et pour ces deux proigeut constater que le gradient
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FiG. 3.2 —Distribution verticale de la température en moyenne zosale[45°0-45°E] dans la bande
[45°S-45°N] pour les mois de janvier 1992 (gauche) et juill®92 (droite). L'intervalle est de 10K.
Données issues des ré-analyses ERA-40.

de température est constant dans la bande de latitude BEEB81g- D’aprés le tableau 3.2, le maximum
de poids est donné a l'isotherme 250K qui est, dans les deempes de la figure 3.2, a une pression
constante d’environ 400hPa. De plus, toujours d’apresleaa 3.2, chague niveau compris entre les iso-
thermes 230-270K donne au moins 9% de contribution a la rmaygarticale. Sur les deux moyennes
zonales de la figure 3.2, cette couche 230-270K correspoadcauche de pression 550-250hPa. En
moyenne sur la région d'observation METEOSAT et en coordenrde pression, la courbe de pondéra-
tion Cspgg €St ainsi constante.

La faible variabilité de la fonctiofs g avec le type d’atmosphére est également mise en évidence
par la figure 3.3 qui présente les caractéristiques vescdé cette fonction de pondération pour les 3
profils utilisés précédemment (atmosphére humide, intdiairé et séche). Les fonctions de poids
et les jacobiendC(RH) de chacun de ces 3 profils sont également représentés suirka 3@ afin de
faciliter les comparaisons entre les trois opérateurs.

On peut ainsi constater de fagon individuelle que, du faiadeible variabilité du profil de tempé-
rature dans la région METEOSAT, la fonctichiggg €St & peu prés constante dans ces trois cas : son
maximum est situé vers 350hPa et la fonction couvre la co868e200hPa de la troposphére, ce qui
rejoint la notion de "FTH" introduite dans un paragraphecgdént (8 3.3).

En fait, la sensibilitéA Tr/ARH dépend a la fois du profil de transmission, c’'est-a-dirdadea-
riabilité du profil de vapeur d’eau, et de la distribution ticale de la température [Jackson et Bates,
2001]. Comme détaillé précédemment, les poids de la cowtsemksibilitéCspos 0Nt été calculés pour
un profil tropical standard idéab(et RH uniformes) : la fonctiof s o €St donc représentative du profil
de transmission de ce profil idéal. Pour cette raison, labepde sensibilit€s gos Ne refléte pas la varia-
bilité locale de la distribution de la vapeur d’eau. Aingied’on se trouve en présence d’'une atmosphére
tropicale humide (fig 3.3(a)) ou d’'une atmosphére subtedpiséche (fig 3.3(c)) qui ont la méme varia-
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FiG. 3.3 —Courbe de sensibilité normalisék ggg pour un profil humide (a) un profil intermédiaire (b)
et un profil sec (c). Les fonctions de poids (traits pointillés) et les jacobien&(RH) (traits mixtes)
sont également représentés. Profils d’humidité relativeespondants vus au nadir (tirets).

tion verticale de la température, la foncti6pggs donne la méme importance aux mémes couches de la
troposphére libre.

Dans le paragraphe 2.4.3, nous avons mis en paralléle nragicourbe de sensibilité et le jacobien
d’humidité relative. Ces deux grandeurs sont identiqueketivent toutes deux la sensibilité dellg
mesurée au sommet de I'atmosphére. Le calcul de cette cdarbensibilité pour chaque profil de RH,
par l'intermédiaire du jacobiefC(RH) local, permet ainsi de tenir compte de la variabilité dedilgro
de vapeur d’eau entre les tropiques et les subtropiqueslé/®i2.4.3). Cette différence importante entre
K(RH) etCspgs est mise en évidence par la figure 3.3.

Le modéle RTTOV-7 donne accés au jacobleRH) de chaque profil de la base d’apprentissage.
Nous pouvons ainsi introduire le jacobi&i{ RH) comme nouvel opérateur de moyenne verticale pour
<RH>. Les paragraphes qui suivent sont consacrés a la carsparde la pondération verticale utilisant
le jacobienC(RH) a celles utilisant la fonction de poid&ou la courbe de sensibilité moyenfiesgs,
ces derniéres étant utilisées jusqu’a présent dans latifté (tableau 3.1).

3.5 Construction de l'algorithme d’inversion desTi pour les Tropiques

Dans les parties précédentes, nous avons montré que libatintr de I'atmosphére séche pour le
calcul de la moyenne verticale de 'humidité relative RHes'&l du niveau 800-700hPa au niveau 200-
100hPa, quelque soit I'opérateur utilisé : fonction de pdid (§ 2.4.2), jacobierlC(RH) (§ 2.4.3) ou
courbe de sensibilit€s gos (8§ 3.4.2). Dans les régions tropicales et subtropicaled,jade METEOSAT
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s'interprétent donc en terme de FTH selon :

< FTH P,
In

W> = CLXTB + b (33)

Dans cette section, nous allons présenter les caraajégstie la base d’'apprentissage, par I'intermé-
diaire des parameétrdg, et <35>, puis nous verrons les différentes étapes préliminaitas/alidation de
I'algorithme d’inversion, avec notamment, la définitionldé-TH en terme d’humidité relative moyenne
de la tropospheére libre pondérée par le jacobien lhg#& H ).

3.5.1 Les parametres de I'algorithme d’inversion

L'application de I'algorithme d’inversion sur les donné&&" MET-5 nécessite de déterminer le
couple de coefficientsu( b) qui définissent la droite de régression linéaire 3.3. D'aimpde vue théo-
rique, si I'on connait les différents paramétres de I'émuiati’inversion (i.e.d, P, et 3), alors le calcul
des coefficients etb dépend essentiellement de I'opérateur de moyenne verficalr le calcul de &>
et surtout de FTH (i.e. <RH>). Afin de sélectionner cet oinatnous supposons gue Nous connaissons
les propriétés thermodynamiques de la base d’'apprentiggagfils de températurg et d’humidité re-
lative RH).

Le paramétreP) est le rapport de la pression de lisotherffie= Tz sur une pression de référence
des raies d’absorption prise a 300hPa pour des atmosphearetas] tropicales (chapitre 2, § 2.3.2).
Dans la suite ce parametre est nét&;, en référence a lap de la bande METEOSAT centrée a foi8.

Le second parametre thermiqug><est la valeur du gradient vertical de température, quedigrpose
uniforme dans la couche de la troposphére considérée. @epae, tout comme la FTH, est calculé
par une moyenne verticale depondéré par I'un des 3 opérateurs. Nous allons maintenamhiagr
I'évolution de ces deux paramétres thermiques sur la baggpEntissage.

A) Le parametre P53 : Le parametrels ;3 caractérise le profil de température par rapport a une
atmosphére tropicale standard. Cette comparaison estéeglar I'intermédiaire de la pression de réfé-
rencep,=300hPa correspondant, en moyenne, au maximum d’absogits les régions tropicales. Les
distributions spatiales dEs 3 pour deux jours de la base d’apprentissage {Igdnvier et le 1" juillet
1992) sont représentées sur la figure 3.4 pour la régiondBdub°0-45°E/45°S-45°N]. La figure 3.5
représente le$z simulées pour ces deux mémes jours.

On peut constater sur les figures 3.4 et 3.5 que les distitgispatiales des variabléy ; et Tz
ont des structures identiques. La comparaison de ceshdistms conduit a la remarque suivante : les
valeurs de 1 dé% 3 sont obtenues pour d€%; qui se situent autour de 240K : g correspond ainsi a
la températurd’'=240K d’'une masse d’air située a la pression de référenceP200Pour ces deux jour-
nées particuliéres, on peut constater tout d’abord quelgiens ouFs 3 prend des valeurs inférieures
a 1 sont associées a la Zone de Convergence Inter-Tropié@ld ), En hiver et dans cette région du
globe (figures 3.4(a) et 3.5(a)), la ZCIT continentale esiés au Sud de I'Afrique, tandis que sa com-
posante océanique est localisée au Nord du Brésil et eliensiéégérement en Afrique de I'Ouest. En
été (figures 3.4(b) et 3.5(b)), la ZCIT est située de part attge de la latitude 10°N que ce soit sur le
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FiG. 3.4 —-Moyennes journalieres du parameti 3 pour (a) le " janvier 1992 et (b) le T juillet 1992.
L'intervalle est de 0,1. Données issues des ré-analyses#RA
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FiG. 3.5 —T synthétiques pour (a) le"Ljanvier 1992 et (b) le T juillet 1992. L’intervalle est de 4K.
Données issues des ré-analyses ERA-40 et simulationdivasdiavec RTTOV-7.

continent Africain ou au-dessus de I'Océan Atlantique. Emats de ces zones de convection, la pression
de l'isothermel’ = Tz est, en moyenne sur ces deux jours, supérieure ou égale B&800h

Ces analyses rejoinent celles de Soden et Bretherton [1328is les régions tropicales, I'observa-
tion de la vapeur d’eau au niveau de pressgign300hPa est associée a une température de brillance de
référencel,=240K.

De maniére plus générale les figures 3.6(a) et (b) présemsntctivement les distributions dEg
et desFs 3 pour les 14077 profils tropicaux et subtropicaux de la baappientissage. LeEg de la
base d'apprentissage sont comprises entre 229K et 225Kuavataximum d’'occurence a 240K. Les
valeurs dePs 3 sont, quant a elles, comprises entre 0,78 et 1,4 et le maxigstirabtenu poufs 3=1.
Les moyennes sont respectivement de 242,7K avec un épardy 5,4K et de 1,06 avec un écart-type
de 0,11.
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14077 profils ERA-40 (01/01 & 01/04 & 01/07 & 01/10 1992)
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FiG. 3.6 —Caractéristiques de la base d'apprentissage. (a) Distitiu desTz avec la moyenne et
I'écart-type. (b) Distribution des$ 3 avec la moyenne et I'écart-type.

B) Le paramétre <G> : Le second parametre intervenant dans I'équation d'ineerdesTs est la
quantité moyenne /&>. Le paramétre thermiqué(p) est introduit par la fonction analytique en expo-
nentielle représentant la variation de la pression aveengérature» = f(7'), utilisée dans le chapitre
précédent (voir le § 2.3.2). Ce paramétre sans dimensi@ra@sbrtionnel au gradient vertical de tempé-
raturel’(p) :

(3.4)

En complément du gradient verticBlp) généralement utilisé, le paramétseapporte également
des indications sur la structure verticale d'un profil de gémature, dans la région de la troposphére
libre (700-150hPa). La figure 3.7 présente la distributiertigale moyenne de ce paraméfi@) (figure
3.7(c)) pour les profils de la base d’apprentissage de tehpérT'(p) (figure 3.7(a)) et de gradient
verticalT'(p) (figure 3.7(b)).

Comme le montre la figure 3.7(a), le profil de température m@gt relativement constant sur cette
base de donnée tropicale et subtropicale (écart-typeejailel qui conduit a une faible variabilité du gra-
dient vertical de température dans cette zone d'obsenvéfiigure 3.7(b)). Ces faibles variabilités @e
etT" impliquent que le paramétr@varie peu dans la troposphere libre que I'on étudie ici.

On peut observer plusieurs modes de variations dans le peofital des qui sont liés aux change-
ments de signe de la pente du gradient verficah 600hPa et & 150hPa. Entre 400 et 200hR#eint
une valeur relativement stable autour de 0,21 avec un faitdet-type (autour de 0,01). A I'approche
de l'inversion de température a la tropopause (100hPa)renpetres décroit fortement et n'est plus
significatif. Pour I'application qui nous intéresse ici e £et échantillonnage de profils tropicaux et
subtropicaux, le calcul de la moyenne verticalg><est donc réalisé sur une couche de la troposphére
dans laquellgs varie peu.

Ces résultats sont comparables a ceux obtenus par Sodeetheon [1993], qui estiment a
0,22+0,02, et par Jackson et Bates [2001] qui présentent desigasaerticales de ce méme parametre,
sur I'échantillonnage de profils tropicaux de la base TIGReBérentes avec notre base d’apprentissage.
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FiG. 3.7 —Moyenne (trait continu) et moyenraeune fois I'écart-type (tirets) pour les 14077 profils de
températurel'(p) (a), de gradient vertical'(p) = 07'/Jp (b) et du paramétre sans dimensig(p) (c)
en fonction de la pression (en hPa).

3.5.2 Un opérateur local de moyenne verticale : le jacobiek(RH)

A partir des informationsa priori sur la base d’apprentissagg, (RH), les paramétres 3 et <G>
sont calculables localement pour chacun des profils. Lidlgoe d'inversion de &' est ainsi mis en
oeuvre a l'aide des 3 opérateurs de moyenne verticale : @idonde poiddV/, la courbe de sensibilité
Cspoe €t le jacobien d’humidité relative local(RH).

Les nuages de points de la figure 3.8 illustrent les statistigle régression et d’inversion pour les 3
méthodes de pondération verticale.

La notation FTH(RS) est utilisée pour désigner la moyenmgcade de RH calculée a partir du profil
(considéré comme un radiosondage, "RS"). La notation EFEH@ésigne la FTH calculée a partir de
I'équation 3.3 utilisant le§'s, 0, les parametre$; 5 et <5> et des coefficients etb déterminés par la
régression linéaire. La moyenne verticajg>=est calculée de la méme fagon que FTH(RS) grace aux 3
opérateurs verticaux testés ici.

En posant N=14077 le nombre total de profitie la base d’apprentissage, en introduisant les notions
d’observation (0bs") et d’estimation par I'inversion €'st"), et en définissant la moyenme= % > ()
et l'écart-types = 1 >, (z; — )%, les outils d’évaluation statistiques utilisés sont leisats :

— le coefficient de corrélation R (coefficient de corrélatitmBravais-Pearson) :

1 >, (obs® — obs)(est’ — est)

N Oobs Oest

R=

aveCos etoest les écart-types respectifs sur les observations et laaasins ;
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14077 profils ERA=40 (01/01 & 01/04 & 01/07 & 01/10 1992)
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FiG. 3.8 —InversionTs en FTH des 14077 profils ERA-40 et avec les 3 opérateurs gari€l point =

5 profils). (a) Relation logarithmique (ég. 3.3) en fonctiell 5 ; droite de régression linéaire (tirets) et
ses coefficienta etb ; coefficient de corrélation R et RMS moyenne (sans unit§ - Tbi(7'5) calculée
par l'inversion en fonction de la FTH(RS) du profil d’humélielative ; ¢ diagonale (trait continu) et
coefficient de corrélation R. (c) Différence entre la FTH] inversée et la FTH(RS) du profil de RH en
fonction de la FTH(RS) du profil ; biais et RMS moyens et histogne de la population des FTH(RS)
(axe de droite).
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— l'erreur quadratigue moyenne RMS (paaot-mean-squaiedonnée par
RMS = /&% + o2

52 étant le biais moyen élevé au carté & obs’ — est?) et o2 étant la variance de I'estimation

(0 =1/% > (60— 8)?).

Les moyennes verticales FTH(RS) ét><sont calculées sur la couche 700-150hPa de la troposphére,
grace aux 3 opérateurs évoqués : comme nous l'avons mis @enée dans les paragraphes précédents,
seule cette couche contribue de maniére significative a J@nmz, la contribution des couches surface-
700hPa et 150hPa-sommet étant négligeable. L'effet ibdathumidité relative (ou d’un nuage) située
sous le niveau 700hPa est repris plus en détails dans letrch&mjui concerne la phase de clarification
nuageuse des images "VE" METEOSAT.

De maniére générale, les corrélations négatives des figu8&s illustrent la relation générale qui lie
la FTH et laTz, compte tenu de I'angle de visée du radiomeétre : des valéawrées dd'z sont associées
a des valeurs faibles de FTH (troposphére libre seche) ; alesirg faibles ddz sont associées a des
valeurs élevées de FTH (troposphere libre humide). Surdeses 3.8(a), la RMS indiquée est calculée
entre les 14077 points de la base d'apprentissage et l& di®itégression qui représente I'estimation de
I'inversion. Ce calcul permet d’évaluer la qualité de liegttion de la régression linéaire théorique (€q.
3.3).

A partir des paramétres de régression, l'inversion dédeen FTH(I's) est effectuée pour chaque
individu de la base d'apprentissage et ce, pour les 3 typegoddération verticale. La corrélation
FTH(RS)/FTH({'B) est illustrée sur les figures 3.8(b).

Pour résumer, les résultats obtenus avec les 3 opératearsydmne verticale sont :

— Les 3 figures 3.8(a) révélent que la qualité des 3 régressEsnélevée, tant au niveau des co-
efficients de corrélation, qui s'étendent de -0,929 a -Q,9@len terme de dispersion, avec des
valeurs de RMS faibles comprises entre 0,08 et 0,16. Laséigmre la plus précise est obtenue avec
I'utilisation de I'opérateur jacobieft(RH ) ;

— Aprés inversion (figures 3.8(b)), on peut constater queoteétation entre les FTH(RS) et les
FTH(T's) est plus élevée avec I'opérateur vertikdlR H) (R=0,995) qu'avec les deux autres opé-
rateur<spos (R=0,965) el (R=0,966). Le maximum de dispersion est par ailleurs oliséans
les régions de FTH(RS) humides (>30%) lorsque l'on util@edurbe de sensibilité idéalisée
Cspos- ON peut également constater que les zones de FTH(RS) samitenoins bien retrouvées
lors de I'inversion basée sur I'opérateur vertigdldu fait de la prise en compte des couches plus
basses (et plus humides) dans la définition de la fonctioroas gvoir le § 2.4.2, figure 2.6).

— Enfin, les figures 3.8(c) montrent que les 3 méthodes de patimi® ont des statistiques d’inver-
sion trés bonnes, avec des biais moyens inférieurs a 0,5%6%0aved?, -0,41% aveC€gpyg €t
-0,21% avec le jacobiekl(RH ). De la méme fagon, les RMS sont faibles, la meilleure inoersi
étant obtenue avec la régression utilisant le jacokieRH ) (RMS = 1,47%).

Une derniére estimation de I'erreur d’'inversion est repnése sur la figure 3.9. Cette figure présente
les pourcentages d’erreur d'inversicstTH = FTH(I'5)-FTH(RS) par rapport a la valeur de FTH(RS).
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14077 profils ERA=40 (01/01 & 01/04 & 01/07 & 01/10 1992)

Fonction de Poids W,
RMS [10%50%)=12.787

Jacobien YX(RH) Courbe de Sensibilité Cupe
T T T T /‘oo T T

100 100

T T

° RMS [1oms0m]= 5.7/ 7 ® RMS [10%:50%]=13.927 o
= g : &
& 50 = 50 3 50
x © =
= s
i ¥ L

= [
~ L _ ~
T ~
= T
L E E
< i -
x —50 b < —50 b - —-50
o <
= a b 8
° ()] s (b)] 8

—100 I I I I -~ =100 I I I I —-100 I I I I
0 20 40 60 80 100 0 20 40 60 80 100 0 20 40 60 80 100
FTHI(RS) (%) FTHsb96(RS) (%) FTHwI(RS) (%)

FIG. 3.9 —Erreurs relatives des inversions (voir texte) des 1407 7ilsr&cRA-40 en fonction de la
FTH(RS) des profils d’humidité relative pour les 3 opéraseuerticaux (1 point = 5 profils) : (a) le
jacobien/C(RH), (b) la courbe de sensibilit€spgs et (c) la fonction de poid$l’. RMS relative par
intervalles de 5% dé"T'H (RS) (trait épais) et RMS relative moyenne de l'intervalle 109846

Ce pourcentage donne une estimation des erreurs relatvgsnmes comparables altJTH/UTH du
tableau 3.1. Les traits épais superposés aux nuages ds pgimésentent les RMS relatives calculées
dans des intervalles de 5% (en FTH(RS)), et exprimées erc@aiages de la valeur de moyenne de
FTH(RS) de chaque intervalle. Seule la RMS relative moyeataiéntervalle 10%-50% de FTH(RS) est
indiquée afin de comparer des résultats significatifs en nedimdividus : en dehors de cet intervalle les
populations sont inférieures a 250 points. On peut ainssteder que les erreurs relativad=TH/FTH
sont faibles dans les trois cas : leurs valeurs absoluesirg@nieures a 30% aveldd (figure 3.9(c)),
inférieures a 20% avelspys (figure 3.9(b)), et inférieures & 10% ave¢RH ) (figure 3.9(a)).

En terme de RMS relative, on peut observer que :

— L'utilisation de la fonction de poid$l’ donne plus d'incertitudes aux régions séches : pour des
valeurs de FTH(RS) plus petites que 25%, la RMS relative est&815% ; au-dela de 25% de
FTH(RS), la RMS relative diminue pour atteindre 10% vers 484-TH(RS) (figure 3.9(c)). En
moyenne sur l'intervalle 10%-50%, la RMS relative est égal®,78%.

— L'application de la courbe de sensibilité moyerihg;os donne un produit FTH(g) estimé avec
une incertitude constante, quelle que soit la FTH(RS) ciémée : la RMS relative est a peu prés
constante et égale a 13,92% dans l'intervalle 10%-50% €igud(b)).

— Pour finir, le calcul de la moyenne verticale de RH par lelj@mo d’humidité relative donne les
meilleures statistiques d'inversion avec une RMS relatiférieure a 10% sur tout l'intervalle de
FTH(RS), et elle atteint 5% vers 50% de FTH(RS) : la moyennales,77% dans l'intervalle
10%-50% (figure 3.9(a)).

Ces régressions permettent de constater que les meillstatestiques sont obtenues avec I'opéra-
teur local jacobierkC(RH ) (R=0,995 ; biais=-0,21% ; RMS relative =5,77%). L'apportjdcobien local
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K(RH) pour la définition de la FTH et pour le calcul dgxest donc significatif : il permet de réduire
de plus de la moitié la RMS relative de I'inversion della par rapport aux deux autres opérateurs.

Ces statistiques ont été obtenues a partir de la connagsagpriori des profilsT” et RH de la base
d'apprentissage. Afin de comparer correctement les irmessh celles de la littérature résumée dans le
tableau 3.1, il nous faut définir un algorithme d’inversiam sne base d’apprentissage pour laquelle
les informationsa priori sont limitées, pour se rapprocher des conditions réeli@seaision. Ainsi, et
a ce stade du développement de l'algorithme, seule la valewoefficient de corrélation sur la ré-
gression (R=-0,991) peut-étre discutée. L'évaluation’idedrtitude d’inversion sera présentée dans un
paragraphe suivant. Les statistiques connues sont RE-@p®&ér Soden et Bretherton [1993; 1996] et
R=-0,97 pour I'étude de Jackson et Bates [2001]. En comgramai ces qualités de régressions, en terme
de coefficient de corrélation, la méthode que nous préserntodnionne de meilleurs résultats : il faut
noter que nous utilisons localement I'opérat&ifz H ) pour le calcul de FTH mais aussi pour le calcul
de 3> et que nous déterminons le paramé®esous sa formulation théorique (i.B; 3).

D’aprés ces résultats, nous pouvons conclure qug;last reliée a la FTH définie comme le profil
d’humidité relative moyen pondéré sur la couche de la tropése libre par le jacobiek(RH).

Dans le paragraphe suivant, nous présentons I'erreuritiuéode I'algorithme d’inversion pour le-
quel la FTH est définie par le jacobien d’humidité relattveR H ).

3.5.3 Performances théoriques de I'algorithme d’inversio

Dans cette étape de validation, nous considérons toujomsne acquis les profils de température et
d’humidité relative nécessaires au calcul du jacoldig® H ) local pour la détermination de FTH et du
parameétre §>. C'est en cela que nous considérons la validation comnwithee, la validation réelle
ne devant pas utiliser d’'informaticapriori sur le profil d’humidité.

Les résultats de I'algorithme d’inversion construit suindese d’'apprentissage sont validés en utilisant
les coefficients:. etb obtenus par l'intermédiaire de I'opérateur jacobien. Eetefe sont ces coefficients
qui décrivent le mieux la relation qui existe entrélla et la FTH. Nous appliquons donc les coefficients
d'inversiona=-0,1086K"! et4=31,12 (voir la figure 3.8(a)) sur des profils d’évaluation.

La premiere étape de la validation est réalisée sur les 4 geita base d’apprentissage considérés
de facon individuelle. Cette validation permet de constiitmpact d’'un apprentissage sur une base
de donnée représentative des conditions atmosphérigisemisigres, appliqué par la suite sur des cas
individuels. Cette validation a ensuite été menée sur lemighges qui constituent la base d'évaluation
décrite précédemment : le 01/01/1996, le 01/04/1996, @M1996 et le 01/10/1996. Par I'intermédiaire
de cette double validation, on peut ainsi appréhender dé@mite de la variabilité interannuelle sur la
qualité de l'inversion.

Les figures 3.10 et 3.11 présentent les distributions demptres qui interviennent dans le calcul
de la FTH pour les 8 jours de données ERA-40 sélectionnéslaaadidation : c’est-a-dire €%, les
Ps 3 etles 6>, Les moyennes et écart-types de chaque parametre saqésdsur chaque figure.

Tout d'abord, on peut remarquer que [Eg appartiennent toutes a l'intervalle 230-255K, avec un
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5144 profils ERA-40 01/01/1992
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FiG. 3.10 —Distributions des (a)l'z, (b) Ps 3 et (c) <6> pour les profils de ciel clair et de nuages bas
du 01/01/1992, du 01/04/1992, du 01/07/1992 et du 01/1@/1198s moyennes et écarts-types de chaque
distribution sont indiquées sur les figures.
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FiG. 3.11 —Distributions des (a)l'z, (b) P 3 et (c) <6> pour les profils de ciel clair et de nuages bas
du 01/01/1996, du 01/04/1996, du 01/07/1996 et du 01/1@/1198s moyennes et écarts-types de chaque
distribution sont indiquées sur les figures.



60 Chapitre 3. Construction d’'un algorithme d’inversion pMETEQOSAT "VE"

pic d'occurrence de a8’z a 240K. Les distributions sont, en moyenne, situées aute@4@K, ce qui
correspond a une moyenne figs de 1,01. Enfin, le parameétreix a une valeur moyenne de 0,22 sur
les 8 jours de validation, avec un écart-type de 0,01. Engpneefois, on notera que ces fluctuations
moyennes de 8> sont identiques a celles indiquées par Soden et BrethEr8®8] sur un échantillon
de profils des analyses du CEPMMT pour le mois de juillet 19822+0,02).

Le tableau 3.3 résume les statistiqgues obtenues par applick I'équation d'inversion, connaissant
les parametres 3 et <5>. On peut constater que les biais moyens de ces 8 jours sgligesbles puis-

Profils a=-0,1086 K ! b=31,12
biais moyen (%) RMS absolue (%) RMS relative[10%-50% (%)
base
d’apprentissage -0,21 1,47 577
01/01/92 -0,63 1,30 5,25
01/04/92 -0,40 1,94 6,67
01/07/92 -0,54 1,51 6,38
01/10/92 0,14 1,18 4,79
01/01/96 -0,22 1,52 5,73
01/04/96 -0,61 1,26 4,76
01/07/96 -0,23 1,31 4,80
01/10/96 0,46 1,56 5,84

TaB. 3.3 —Résultats de I'application de I'équation d’'inversion pdes profils de la base d’apprentissage
et pour les 8 jours de ré-analyses ERA-40. Biais moyen, RM8lab et RMS relative de l'intervalle
[10%-50%] en %.

gu’ils sont compris entre 0,63% (le 01/01/92) et 0,14% (l4.0/02) en valeur absolue. Ces biais moyens
confirment le biais estimé de 0,21% (en valeur absolue) shada d’apprentissage. Le meilleur biais est
de 0,14%, obtenu sur les profils du 01/10/1992 avec une RM&8wsbde 1,18%, tandis que les RMS
relatives, calculées en moyenne sur l'intervalle 10-508wiépassent pas 6,67% (le 01/04/92).

Ces résultats mettent en évidence l'influence négligeablehdix de la base d’apprentissage sur
la qualité de l'inversion "théorique" [Soden, 1998], lesfiis de cette base devant étre néanmoins re-
présentatifs de la variabilité de I'atmosphére considdeges I'analyse. L'ajustement des coefficients de
régression linéaire et b sur 'ensemble des profils de la base d'apprentissage citessiur I'année
1992 conduit a des statistiques d'inversions similairdsedies profils de 1992 et ceux de 1996. Ceci
suggeére que, bien que ces deux années soient différentes s distributions (figures 3.10 et 3.11),
I'algorithme construit sur I'année 1992 ne fait pas ressaole différences remarquables, en terme de
statistiques d’inversion de FTH.

L'utilisation des informations priori sur les profils de températureet d’humidité relative RH nous
a permis d'évaluer I'algorithme d’inversion dans lequepkrateur vertical est le jacobien d’humidité re-
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lative IC(RH ). La connaissance de ce jacobien conduit non seulement ar défirotion de FTH que
I'on cherche a inverser a partir dé%, mais également a calculer le paramétre thermiggre isnpliqué
dans l'inversion.

Cependant, la construction d’'un produit FTH obtenu a pddasTp de METEOSAT nécessite de
procéder a des simplifications de calculs afin de développealgorithme d'inversion dont les para-
metres ne reposent pas sur des informations auxiliairesrddité provenant de simulations de modeles.
Pour I'application effective sur les données METEOSAT nallens ainsi utiliser, comme données auxi-
liaires uniques, les profils de température issus des gsmsaERA-40. En effet, dans les ré-analyses, la
structure thermique de la troposphére est mieux représeatémieux connue que le champ d’humidité
du fait de mesurein situ plus fiables, de plus nombreuses mesures satellitalesegttieiement du fait
d’une structure horizontale et verticale plus homogérg [Baffenet al,, 1991 ; Sun et Oort, 1995].

Dans le paragraphe suivant, les différentes simplificatidialgorithmie sont détaillées. Ces sim-
plifications, qui amenent a calculer les paraméfgs et <3> a partir des seuls profils de température,
conduisent a la construction d’un algorithme d’inversies @images "VE" METEOSAT, utilisant la struc-
ture thermique de I'atmosphére comme données auxiliaires.

3.5.4 Finalisation de I'algorithme d’inversion desi’z "VE"
3.5.4.1 Simplifications pratiques

Les parameétres®> et I 3 de la relation d’'inversion 3.3 sont respectivement la pehterdonnée
a l'origine de la fonction analytique approximant la vaoatp = f(7'). Ces deux paramétres ont été
largement simplifiés et approximés dans les différentedestd’inversion de ld's listées dans le tableau
3.1.

Les mesures provenant de satellites défilants étant enitiaht corrigées des effets d’angles, on peut
ainsi constater que le parameétre de la géométrie de #igpparait peu dans le tableau 3.1. Ceci est donc
le cas pour les données HIRS-12 [Stephetred, 1996 ; Soden et Bretherton, 1996 ; Engelen et Stephens,
1998 ; Escoffieet al, 2001 ; Jackson et Bates, 2001] et pour les mesures micre@®#M/T-2 [Spencer et
Braswell, 1997 ; Engelen et Stephens, 1998] qui sont fosmienadir. Dans le cas de mesures provenant
de satellites géostationnaires, la navigation des donfoéesdonnées latituddongitude) implique la
prise en compte explicite de ce paramétrée.g. satellite GOES [Soden et Bretherton 1993 ; Soden,
1998] ; satellite METEOSAT dans le cas présent).

Pour les raisons évoquées précédemment, le calcul du paeas®, qui est basé sur le jacobien
K(RH) (fonction lui-méme des profils d& et RH), doit étre simplifié afin d’éviter les informations
auxiliaires sur la répartition verticale de I'humidité. telcul effectif de ce paramétre et son utilisation
apparait deux fois dans la littérature (voir le tableau 8tll)est proposé de deux facons différentes :

— par la valeur locale dé au niveau de pressiagn 3 ou7'=1Tg [Soden et Bretherton, 1993] :

- ln(Tz/Tl)

<B>= fos = In(p2/p1)
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oup; =ps3/1,2 etpy = pe3 x 1,2, etT) etT, sont les températures de l'aipa et p, déduites
du profil de température ;

— par la différence de deux températures de brillance IR ddesar HIRS T3¢ (canal centré a
13,6:m) etTy4 2 (canal centré a 14;,2n) [Stephenset al, 1996]. La relation §>=f(1"3 6,714,2)
est établie statistiquement sur leur base d’apprentissage

Etant donné que METEOSAT ne posséde qu’un seul radiométre ldadenétre atmosphérique IR
(bande 10,5-12/4am), nous faisons I'hypothese gqu’une estimation di st la valeur moyenne de
sur la couche de la troposphere libre considérée, c’esiedadcouche 700-150hPa. Nous noterons par la
suite 3>, cette valeur moyenne. Les deux méthodes de calcuBagautour depg 3 ; valeur moyenne
sur 700-150hPa) sont évaluées dans la suite.

Les autres études négligent la variabilité du gradient deésature dans les régions tropicales et
subtropicales par rapport a la variation des autres paramihpliquées dans I'équation d’inversion, a
I'instar de Soden et Bretherton [1996] qui ont fait 'hypédle que £> est de moindre importance que
Ps 3 pour l'interprétation des mesures "VE". lIs valuent aiesi Variations relatives de: comme étant
5 fois plus petites que celles d% 3.

Le calcul du parametrés 3 peut-étre lui-aussi simplifié : ainsi que nous l'avons Bédlans les
paragraphes précédents, une observation "VE" standang ditmosphére tropicale correspond a une
pression de 300hPa. Cette pression de référence corregponmgbyenne a un rayonnement de 240K
(voir le § 3.5). Pour cette raison, le paramettgs est trés fréquemment approxime par la valéyr
correspondant au rapport de la pression de Iisotherme Zt0Ka pression de référenge=300hPa.
Cette approximation est utilisée dans de nombreuses étietles celles de Soden et Bretherton [1996],
Engelen et Stephens [1998], Soden [1998] ou Jackson et Ré@E] (tableau 3.1).

Comme le montre la figure 3.12 pour deux jours de 1992, le maodeipal de variation du paramétre
P, est essentiellement latitudinal, contrairemenfsg qui présente des structures plus complexes qui
suivent le champ dé&'z. La variation latitudinale dé% est principalement due a I'évolution saisonniére
de la structure thermique de la troposphere, ce qui eseniaint réprésenté sur la figure 3.12(c).

L'influence deP, sur la qualité de la régression a été mise en évidence suptegds HIRS-12
corrigées initialement de la géométrie de visée [Soden ethBrton, 1996]. Du fait de la distribution
prévisible, car saisonniére, d&, celui-ci a été introduit tout d’abord de maniére climagitpe avec
des distributions géographiques calculées en moyennesugltes a partir de 4 années d’analyses du
CEPMMT [Soden et Bretherton, 1996]. Plus récemment, JacksBates [2001] ont calculé localement
ce parameétré?, via des mesures du canal 6 de HIRS (a L&®, a I'aide d’une régression linéaire établie
entre Py et cette températurgs ¢.

Afin de construire le meilleur algorithme d'inversion degiofs tropicales et subtropicales de I'ima-
gerie METEOSAT "VE", nous avons mené une évaluation degérdiffts algorithmes possibles en tenant
compte des approximations nécessaires que nous avonspespalus haut pour le calcul du parameétre
<3>. De plus, nous présentons également les statistiquedgibeiranes d’'inversions proposées dans la
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FiG. 3.12 -Moyennes journaliéres du parameifg pour (a) le " janvier 1992 et (b) le T juillet 1992.
(c) Moyennes zonales sur la région [45°0-45°E] pour & janvier 1992 (trait continu) et le I juillet
1992 (trait pointillé). L'intervalle est de 0,1. Donnéesugs des ré-analyses ERA-40.

littérature, prenant ou non en considération les parasétermiques (voir le tableau 3.1).
En résumé, les algorithmes testés tiennent compte de :

cosh [e.g. Soden et Bretherton, 1993] ;

cosh et Fg 3 instantané [e.g. Soden, 1998] ;

cost, Fs 3 et s 3 ou B>y ;

cosh et P instantané [e.g. Jackson et Bates, 2001] ;
cost, Py et 353 ou <B>).

Je rappelle ici que dans tous les cas, les paramétres thersnsgnt calculés uniguement a partir des
profils de température issus des ré-analyses ERA-40. Lasafiems des algorithmes proposés ci-dessus
sont présentées dans le tableau 3.4. De la méme fagon quieds@asagraphes précédents, la FTH(RS)
désigne le profil d’humidité relative RH moyenné sur la weate par I'opérateur jacobien d’humidité
relative/C(RH ). Le terme FTH{'s) désigne, quant a lui, le résultat issu de l'inversionfigs

Bien que l'inversion basée uniquement sur la prise en conpta géométrie de visée du satellite
présente des résultats meilleurs que la littérature det(RMS relative de 8,29%), on peut constater que
I'utilisation des parametres thermiquék s/ Py et 85 3/<3>y permet d’améliorer légerement la qualite
de l'inversion.

Lintroduction de Fs 3/ Py conduit a une diminution de la RMS absolue : on passe de 2,18% d
le cas de I'algorithme le plus simple, a 1,84% et 1,82% péyy et P, respectivement. De méme pour
la RMS relative calculée dans lintervalle [10%-50%] qut améliorée dans les deux cas d’environ
1,30%. Lintroduction du parametre simplifig3% sous la formulation locale autour @g 3 (i.e. 5s.3)
dégrade Iégérement la qualité de I'inversion, ce qui esagop dans la faible diminution de la valeur du
coefficient de corrélation et dans 'augmentation de lawatke la RMS relative : elle est située autour
de 7% que I'on utilise indifferemmen®s 3 ou P, tandis qu’elle augmente légérement pour atteindre
7,11% et 7,19% lorsque I'on ajoute la formulatiGs. Enfin, l'utilisation du parametre simplifie®>,,
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parameétres coefficient de corrélation R biais moyen| RMS absolue| RMS relative
(FTH(RS),FTH(B)) (%) (%) [10%-50%
cosf 0,989 -0,29 2,18 8,29
cosb, Fs 3 0,992 -0,29 1,84 7,02
cosb, Fs 3, 0,991 -0,17 1,86 7,11
B6,3
cosb, Fs 3, 0,993 -0,23 1,73 6,67
<B>ps
cosf, P, 0,993 -0,29 1,82 6,99
cosf, P, 0,991 -0,17 1,90 7,19
B6,3
cosf, P, 0,993 -0,23 1,72 6,65
<B>ps

TAB. 3.4 —Statistiques des inversions avec ou sans les différentsygzres thermiques (voir texte) sur
lesTs des 14077 profils ERA-40 de la base d’apprentissage (0120109/04/92 ; 01/07/92 et 01/10/92).

offre les meilleures statistiques, qu’il soit combine a¥gg ou F; : le coefficient de corrélation linéaire
est de 0,993, le biais et la RMS absolus sont de -0,23% et legpectivement, et la RMS relative est
de 6,6%. On peut toutefois noter que la qualité de l'invergst diminuée par rapport a l'inversion dite
"théorique" mise en oeuvre dans le paragraphe précédéatl(effectif de <3>).

Dans la suite, nous utiliserons donc la combinaisB; (<3>;,) pour formuler I'algorithme d'in-
version des mesures "VE". En effet, ce couple de paraméteesitques se détermine de fagon simple a
partir des profils de température: la pression de I'isotherme 240K poiy et la moyenne verticale sur
700-150hPa dg, via la dérivée normalisée d&(p).

3.5.4.2 Qualité de l'inversion

Dans le paragraphe 3.2, nous avons mis en évidence le caeragpEésentatif de la base d'appren-
tissage de 1992, en comparant les statistiques d'inversigalisées sur les jours de 1992 et sur ceux
de 1996. Les statistiques d’inversion pour un entraineragnta base JAJO 1992 et une application sur
la base de validation sont résumées dans le tableau 3.8. degttiére étape d’évaluation statistique est
réalisée en deux temps : tout d’abord sur les 4 jours de 1986 (be validation) traités de fagon indi-
viduelle, puis sur cette base de validation considérée aomtout. Ainsi, I'incertitude d’inversion est
évaluée d’'une part au niveau saisonnier, sur des jourcplitis des 4 saisons, et d'autre part au niveau
annuel sur la base de validation compléte.

L'inversion présente un biais négligeable de moins de 1%drimum étant de 0,79% pour l'inver-
sion du 01/10/1996. La comparaison avec les statistiqupegetsion connues, résumées dans le tableau
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base d’apprentissaglé 1" Janvier 1" Avril 17 Juillet 1¢" Octobre
JAJO 1992 1996 1996 1996 1996
biais=0,19% biais=-0,22% biais=0,17% biais=0,79%
RMS,;s=1,86% | RMS,;s=1,35% | RMS,;s=1,52% | RMS,;s=1,73%
a=-0,1270 K'! RMS,.;=6,68% | RMS,.;=4,57% | RMS,.;=5,47% | RMS,.;=6,50%
b=35,63 JAJO 1996
biais=0,19%
RMS,:=1,59%
RMS,.;=5,82%

TaB. 3.5 —Statistiques d'inversion (validation) de I'algorithmeyrdes 4 jours de la base de validation
de 1996 et pour la base de validation considérée dans sométseUtilisation des parameétrés <35>y,
eth.

3.1, révéle une nette amélioration de la qualité du prodddtns les études référencées dans ce tableau
et basées sur la méthode d’inversion "globale", le pludddilais est atteint pour l'inversion des me-
sures HIRS-12 par Engelen et Stephens [1998] (1,3%) et ie leigplus élevé est obtenu par Soden et
Bretherton [1993] pour leur travail sur GOES-7 (8%). De plas RMS absolues sont également signi-
ficativement améliorées : dans la littérature, les RMS alesokont comprises entre 6,3% [Engelen et
Stephens, 1998] et 9,1% [Soden et Breterton, 1993], tangisi\qus obtenons un produit de RMS 3 a 4
fois plus faible, égale a 1,59% dans le cas de la base de tiafidaompléte, et comprise entre 1,35 et
1,86% pour les évaluations individuelles.

L'incertitude relativeAFTH/FTH est, elle aussi, meilleure : Soden et Bretherto®§l @stiment leur
incertitude relative a 13%, Escoffiet al[2001] a 15-25% et Jackson et Bates [2001] a 16%. Notre pro-
duit posséde, quant & lui, une erreur relative plus failf&rieure en valeur absolue a 10% (figure 3.9).
Finalement, notre produit FTH est caractérisé par une RN#iive de 5,82% sur la base de validation
compléte (i.e. JAJO 1996).

3.5.5 Résumé

L'algorithme d’inversion des données "VE" repose donc ®quation suivante :

FTH P,

n (< B >um cosl (3:5)

) =axTp + b
La méthode d’inversion est basée sur la détermination fHathas coefficients et b de la droite
qui relie laTg et la FTH. Ces coefficients sont calculés sur une base d'afigsage constituée de pro-
fils représentatifs de I'état de I'atmosphére de la régiongfe/Atlantigue échantillonnés a différentes
péeriodes de I'année. De plus, les parametres thermifygset <> qui apparaissent dans I'équation
théorique de linversion (ég. 3.3) sont approximés respertent par le paramétrg, et par la valeur

moyenne $>,,.
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Les différentes étapes suivies pour I'établissement dgafdhme d’inversion conduisent a un al-
gorithme présentant des statistiques réduites d’'un fa@eu4, statistiques habituellement citées dans
la littérature (cf le tableau 3.1) : dans notre cas et sur & fake validation compléte, le biais est négli-
geable, égal & 0,19% et la RMS absolue est de 1,59%, tandiggj@tudes similaires trouvées dans la
littérature situent I'erreur d’inversion vers 2-3% en moge et la RMS absolue entre 6,3 et 9,1%. Le
gain essentiel de notre méthode est I'utilisation du jemoldcal d’humidité relative pour la définition
de la FTH. Comme nous I'avons montré tout au long de ce clegpétipondération verticale du profil de
RH par le jacobieriC(RH) permet de situer de maniere idéale la couche de la tropasgoésidérée
par le modéle radiatif simplifié. L'utilisation d€(RH ) conduit & un algorithme respectant la variabilité
thermodynamique de chaque point d’observation.

Ainsi gue nous I'avons brievement évoqué dans le paragrdjpiteoduction de ce chapitre, I'agence
Eumetsat a utilisé les données FTH comme indicateur gémpleyslans la procédure de mise a jour
de I'étalonnage du canal "VE" des satellites MET-2 a 6. Cpitteédure d’étalonnage est par ailleurs
décrite dans I’Annexe C. Cependant, I'algorithme d’'ini@nsutilisé differe de celui que nous venons de
présenter : la méthode alternative proposée par Eumetdamni8z et Turpeinen, 1988 ; Schmetzal,,
1995] repose sur un traitement local de I'équation d'inver$.3. Cette méthode a d’ailleurs également
été utilisée pour l'interprétation des mesures "VE" de G@BSUdelhofen et Hartmann [1995] (voir le
tableau 3.1).

La partie suivante présente le principe de cette approtbmative ainsi que ses statistiques d'inver-
sion que nous comparons, pour finir, avec celles de la méthgddieale" utilisée dans le cadre de cette
thése.

3.6 Méthode alternative : une approche locale de I'inversio

3.6.1 Introduction

Pour résumer, la méthode alternative d'inversion en UT tivi@édepuis prés de 20 ans par I'agence
Eumetsat, repose sur la formation d’une table de référéaceunel’z a une valeur d’'UTH. Cette table
de référence est construite a I'aide de profils auxiliairesemnpératurd” et d’humidité spécifique et
d’'un modéle de transfert radiatif. Conformément a ce que awans précisé précédemment, nous allons
remplacer dans la suite ce terme "UTH" par le terme plus gpigrale "FTH".

Le but de cette partie n’est pas restreint a la présentatiaetie méthode. En effet, nous introduisons
le jacobien/C(RH) afin de définir la FTH de la table de référence, tandis quétgtnent la moyenne
verticale est réalisée sur la couche 600-200hPa, en parigiala fonction de contribution = B(T)

x W; B(T) étant la fonction de Planck). De plus, le modéle RTTOV-7 &isé pour la simulation des
T associées. Ce dernier point est primordial étant donnéequedéle utilisé par Schmetz et Turpeinen
[1988] et Schmetet al.[1995] ne tient pas compte de la présence du continuum d'piiso de la vapeur
d’'eau de type "foreign-broadening". Ce type de continuupoge une contribution non-négligeable a
I'absorption totale dans la bande "VE" ainsi que nous I'avimdiqué dans le chapitre précédent. Ainsi,
Udelhofen et Hartmann [1995] utilisent un modéle radiatif ipclut le continuum d’absorption de la
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vapeur d'eau sous la formulation™, c'est-a-dire qu'il est proportionnel a la pression paltti de vapeur
d’eau (modéle CKD, voir le § 2.2).

3.6.2 Principe

Dans les parties précédentes, nous avons montré que legailses "VE" sont liées au rayonnement
provenant de la couche 700-150hPa de la troposphere libielévg 2.3.2), et qu’une fagon précise de
connaitre cette couche est de déterminer le jacaobigdH ) du point considéré (voir le § 3.4).

Sil'on notep;=700hPa ep,=150hPa les deux bornes de la couche considérée, alorscuhrealiatif
permet d’associer une radiance et une seule (i.el'gret une seule) pour chaque profil,§) construit tel
que son humidité relative dans la couche;[p-] est constante et connue. Ainsi, quelque soit I'opérateur
<.> de moyenne verticale appliqué sur ce profil, on aura :

<RH>? = FITH = cstel? (3.6)

Le principe de base de cette méthode est illustré avec lefigdi3. Pour 23 valeurs de FTH com-
prises entre 2% et 100% (RH modifiée dans la couche 700-150leRaalcul radiatif (RTTOV-7) leur
associe unép. L'association FTH II's est représentée sur la figure 3.13(a) pour deux simulatianse:
au nadir, et la seconde potr60°. Pour un méme profil, on peut donc constater 'influereashgle de
visée sur la radiance simulée par le modéle de transfewtifadpour une FTH de 40%, I&s simulée
au nadir est d’environ 241K, tandis gu’elle vaut environ R3®ur une visée a 60° (figure 3.13(a)). La
figure 3.13(b) montre que I'utilisation de la relation lidafl'z a la FTH (éqg. 3.3) et qui implique la prise
en compte de I'angle de visée permet de corriger de cettethi

Profil Tropical; 700—150hPa Profil Tropical; 700—150hPa
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FiG. 3.13 —Résultats des calculs radiatifs pour %gl =2,4,6, 8, 10, 15, 20, ..., 95 et 100% et pour
deux angles de visé&=0° (points),f=60° (croix). Les symboles épais marquent les FTH de 5% et 50%
Cas d'un profil tropical standard. (a) FTH en fonction 1&;. (b) In(FTH/co#) en fonction de lal et
régression linéaire (trait continu).

Plusieurs couplesi{g, FTH) servent a construire la table de référence, utilisésige par interpo-
lation linéaire entre les points. La mise en oeuvre opéragtie de cet algorithme a Eumetsat était tout
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d'abord basée sur une table de référence contenant 6 cdple§TH) (1%, 20%, 40%, 60%, 80%
et 100%), construite a partir des analyses du Centre Eundi@metz et Turpeinen, 1988]. De plus,
les limites p; ; p2] de la couche modifiée correspondaient a la partie haute tledasphére : 600hPa
et 300hPa (on parle alors d’'UTH). Des collocations avec ddgsondages indiquent une erreur de
I'ordre de 10 & 15% lors de I'inversion [Schmetz et Turpejnk®88]. La discrétisation de la table de
référence est ensuite améliorée par Turpeinen et Schn@89][1afin de mieux tenir compte de la forte
non-linéarité de la relation (figure 3.13(a)) (calculs supéntaires 5% et 10% et deux calculs humides
a 40% et 100%). Cette amélioration permet de réduire le Hiaigersion a 4% tandis que la RMS est
inchangée a de moins de 10%.

Enfin, une derniére amélioration a la mise en oeuvre est &@@par Schmetet al[1995] : la mise
en évidence du caractére log-linéaire de la relafign’ FTH par Soden et Bretherton [1993] conduit a
simplifier la table de référence a deux calculs radiatifgjues. Ces deux calculs (5% et 40%) suffisent
en effet & calculer la droite de régression. Pour étendredaribtion de la régression vers les calculs
humides, nous avons opté pour un calcul a 50%. Les deux coa@éo et 50% sont mis en évidence par
les symboles plus épais sur la figure 3.13(b) pour les deuesdg visée.

La détermination de I'équation de la droite de régressiandeax calculs fixes a 5% et 50% per-
met d’appréhender I'allure de la courbe de I'erreur théarigCette erreur théorique est calculée pour
les 23 valeurs de FTH de I'exemple précédent (au nadir) etesli représentée sur la figure 3.14. La fi-
gure 3.14(a) représente I'erreur absolue tandis que liersdative AFTH/FTH est illustrée par la figure
3.14(b).

Profil Tropical; 700—150hPa Profil Tropical; 700—150hPa
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FiG. 3.14 —Erreur absolue (a) et relative (en pourcents) (b) estiméeasles 23 valeurs de FTH par
rapport aux deux références 5% et 50% (symboles épais). Gagpdbfil tropical vu au nadir.

On retrouve évidemment les deux points de référence 5% etd6freur nulle sur les deux fi-
gures. De plus, on peut constater que I'erreur suit une faouebée entre ces deux références. Cette
non-linéarité est due une hypothése centrale de la théadiative simplifiée développée dans le para-
graphe 2.3 : les approximations par des fonctions expaglksstide la pression et surtout de la pression
de vapeur saturante restent des approximations qui s@itlgaldans la couche 600-200hPa. Cependant,
I'observation d’atmosphéres trés seches typiques des azimeubsidence subtropicales conduisent gé-
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néralement a des mesures de la vapeur d’eau présente jasguidveaux de pressions élevés de 700hPa
voire 800hPa (chapitre 2, figure 2.4), l1a ou les approximatien exponentielle introduisent une erreur
non négligeable.

Dans le cas d'un profil de FTH égale a 20%, la droite de régressalculée a partir de 5% et 50%
implique une erreur absolue d’environ 0,3% sur l'inverseaanFTH(z) (figure 3.14(a)), ce qui corres-
pond a environ 1,8% d’erreur relative (figure 3.14(b)). Diarsas le plus sec de 2%, cette approximation
conduit a environ 5% d’erreur relative sur I'inversion ddja

L'erreur théorique représentée ici a été calculée dansslel'ca profil tropical standard. La couche
700-150hPa a été modifiée pour illustrer la méthode apigaé Eumetsat, que nous pouvons qualifier
de "locale" par opposition a la méthode "globale" décritasdies parties précédentes. Cependant, la
basse troposphére et la stratosphére sont celles du popiitat, et bien que ces régions affectent trés
faiblement la radiance "VE", les courbes théoriques soétifigues a ce profil tropical mais donnent
toutefois des indices d’erreur pour les autres types d’'sphere.

3.6.3 Evaluation de la méthode

L'avantage central de cette méthode est qu’elle conduit ldbéeer numériquement du calcul des
parameétres, <G> et co¥ qui interviennent dans I'équation d'inversion 3.3. En gffa construction
de la table de référence repose sur des calculs radiatif®%9cet humide (50%), notés respectivement
Tgs €tTpgp, qui peuvent s'écrire :

ln(<§Z’ o) = axTps+b
ln(4<5ﬂ(£% i?se) = axTp,+b

ce qui conduit aux coefficientsetb suivants :

_ 50% 1
a = ln( 5%0) Tpr—TBs
_ 50% Po
b = ln(<ﬂ>° cosG) —a X TBh

Finalement, selon cette méthode la FTH du profil est déterende fagon indépendante des parameétres
de visée (ca®) et thermiquesy et <3>), qui sont inclus de facon implicite dans les référencesadizul
Tgs ety :

(3.7)

Ty —T
FTH = 50%><exp{ln (50%> x B B"}

5% Tpp — Tps

Le calcul des référenceBg, (5%) etTp;, (50%) de I'équation 3.7, pour chaque point de grille,
nécessite I'utilisation de données auxiliaires, telles s ré-analyses ERA-40 du CEPMMT. Du fait
de la modification du profil de RH dans la troposphére libré{ZB0hPa), les informatiores priori sur
I'atmosphere observée sont le profil de température (nonfi@pet, pour 'humidité, la couche limite et
la stratosphere, ces deux couches n'ayant que peu d'inéiende rayonnement de la bande "VE". Les
grilles de références ainsi construites sont ensuite abges (temps, espace) avec la grille METEOSAT.
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Dans l'optique d’'évaluer cette méthode, nous avons appligguation 3.7 sur les profils tropicaux
et subtropicaux provenant des ré-analyses ERA-40 qui ibomst la base d’apprentissage de la partie
précédente. Pour chacun de ces profils, les deux référéhcda 5%) etl 'z, (& 50%) sont calculées par
le modele de transfert radiatif RTTOV-7. Les résultats soasentés sur la figure 3.15, en considérant
toujours comme référence la FTH(RS) du profil de RH calculése & jacobienC(RH). Les mémes
types de graphiques que ceux utilisés précédemment permeéés comparaisons avec la méthode "glo-
bale" détaillée dans le paragraphe 3.4 : la FTE)(estimée a partir de cette méthode en fonction de la
FTH(RS) du profil (figure 3.15(a)) ; I'erreur absolue survémsion (figure 3.15(b)) ; et I'erreur relative
AFTH/FTH avec la RMS relative de l'intervalle [10%-50%] (frgu3.15(c)).

14077 profils ERA=40 (01/01 & 01/04 & 01/07 & 01/10 1992)
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FiG. 3.15 —Qualité de I'inversion de &'z avec la méthode dite "locale" associée au jacobiEmR H )
comme opérateur de moyenne verticale. (a) Fllij(calculée par I'inversion en fonction de la FTH(RS)
du profil de RH, ¢ diagonale (trait continu) et coefficient de corrélation R) Différence centre la
FTH(T5) inversée et la FTH(RS) du profil de RH en fonction de la FTH|(RiStogramme de la popula-
tion de FTH(RS) (axe de droite) et biais et RMS moyens. (8UErelative de l'inversion en fonction de
la FTH(RS), RMS relative par intervalles de 5% de FTH(RSjit(pais) et RMS relative moyenne de
l'intervalle 10%-50%.

Les résultats obtenus suffisent a estimer l'incertitude@ée au produit : en effet, la méthode d'in-
version repose sur une table de référence "locale" et noarsapprentissage de la régression sur des
profils sélectionnés pour étre représentatifs. Les statess d'inversion de la méthode d’Eumetsat re-
posent uniquement sur (i) le modéle de transfert radiaififles profils auxiliaires, et (iii) les points de
référence décrivant la droite d'inversion (dans notre €a£550%).

Lafigure 3.15(a) révéle que, de la méme facon que dans le dadimeméthodologie d’inversion "glo-
bale", I'utilisation du jacobierlC(RH ), pour estimer la moyenne verticale de RH (i.e. la FTH), carélu
des résultat d'inversion largement améliorés par rappoctéaudes connues, rapportées dans le tableau
3.1. En effet, ces études mentionnent des RMS absolues\ggsions de 8-10% [e.g. Schmedral,
1995], voire méme de 13% [Udelhofen et Hartmann, 1995],isatugde nous obtenons une RMS absolue
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de 2,1%.

Le nuage de points de la figure 3.15(a) permet de constatavepitette méthode "locale”, la qualité
de l'inversion est aussi bonne que celle basée sur un conjeeide coefficients de régression (voir
le § 3.4, figure 3.8) : dans les deux cas, le coefficient de ketioé R est de 0,995. On peut cependant
remarquer sur la figure 3.15(b) que la méthode présente imrb@yen humide : le biais estimé sur ce
type de méthode est de 1,61%. A titre de comparaison, $atibin d’'une droite de régression déterminée
sur I'ensemble des points permet, par principe, d’avoiriomersion centrée de biais moyen négligeable
de -0,21% sur la théorie et de 0,19% pour la validation. La Rid$lue de la méthode alternative d'in-
version est en moyenne de 2,10%, a comparer a la RMS absolligb®@¥ obtenue avec la méthode
"globale" sur les profils de la base de validation.

On peut également remarquer que l'erréMfTH/FTH est comparable pour les deux méthodes,
bien que I'utilisation des tables de référence locales giseda une incertitude biaisée positivement.
De plus et pour les deux méthodes, les RMS relatives diminuegressivement avec I'augmentation
de la FTH(RS) estimée par le jacobien augmente, pour ateeimk valeur proche de 0 avec la méthode
"locale" d’'inversion. En moyenne, on peut constater que éhade "locale" conduit a une inversion
guasi-parfaite des zones humides, tandis que les régichsseét intermédiaires sont mieux traitées par
la méthode "globale".

3.7 Bilan

Le but de ce chapitre était le développement d’'un algoritlfirerersion de lal'’s du radiométre
"VE" de METEOSAT, plus particulierement pour la zone trapg-subtropiques de la région d'observa-
tion. Des hypothéses de profil idéalisé ont conduit a dédoavdaTs des différents effets angulaires et
thermiques de I'observation "VE" et nous ont amené a défmiotion de-ree Tropospheric Humidity
ouFTH. A cette quantité correspond la moyenne verticale du prifilrdidité relative pondérée par le
jacobien IC(RH) associé.

L'algorithme d'inversion est fondé sur le calcul des parae®impliqués dans I'équation d'inver-
sion, a partir des seules informations auxiliaires surracsiire thermique des points observés et d'une
régression linéaire appliquée sur une base d'apprentiséag différentes étapes du développement de
I'algorithme d’inversion ont permis de justifier 'utilisan du jacobien local pour la définition de la FTH.
La validation de I'algorithme sur des profils indépendagigte des statistiques trés bonnes, diminuées
d’'un facteur 2 par rapport a celles apparaissant dansédeslittre.

Ce gain est non seulement vrai pour cette méthode d'inverdite "globale", mais également dans
le cas de la méthode de Eumetsat basée sur le calcul local thblre de référence a partir de données
auxiliaires colocalisées avec les observations. Les tarsiiques de ces deux méthodologies d'inver-
sion sont résumés dans le tableau 3.6.

Dans la suite de ce travail de thése, les images "VE" sontsées en FTH a l'aide dd3) et <G>,
calculés a partir des profils de température ERA-40 dispesisur une grille de 1,125° a la fréquence
de 6 heures (Annexe B, § B.2) et colocalisés sur la grille MBBRT (0,625°, 8 fois par jour). De plus,
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Corrélation Biais (%) RMS RMS relative
(FTH(RS) ;FTH({B)) absolue (%)| [10% :50%] (%)
coefficients §, b)
unigues,Py, <G>y 0,995 -0,19 1,59 5,82
coefficients §, b) locaux
etTrs & 5% etl'p, a 50% 0,995 1,61 2,10 7,71

TAB. 3.6 —Tableau récupitulatif des différentes méthodes d’inemisiévaluées dans ce chapitre.

nous avons utilisé les coefficients -0,1270K ™! etb = 35,63 déterminés a l'aide de 'opérateur jacobien
K(RH) local.

Nous venons de montrer que les deux méthodologies d'imredcrites dans ce chapitre, c’est-a-
dire I'approche "globale" de la régression (8 3.4) et I'ayghe "locale” de Eumetsat par une table de
référence (8 3.6), donnent des qualités d’inversion coaipes (cf tableau 3.6) et meilleures que celles
existantes dans la littérature, ce qui est essentielledi@it |'utilisation, en chaque point, du jacobien
K(RH).

Cependant, la méthode dite "locale" présente un biais humich négligeable compte tenu des va-
leurs des RMS des inversions (voir le tableau 3.6). Malgtéramnvénient, cette méthode présente
'avantage d’étre améliorable. En effet, ainsi que nousls détaillé, I'inversion suivant cette méthode
est fondée sur 3 points essentiels :

1. La validité des données auxiliaires : les couches suif@bbPa et 150hPa-sommet de I'atmo-
sphere restent inchangées dans la construction de la @bédédence ;

2. Laqualité du modéle de transfert radiatif : le continuwewapeur d’eau a un impact non-négligeable
sur la simulation de$z de la région spectrale "VE", et I'utilisation d’'un modélaamt compte de
ce continuum est essentiel ;

3. Le choix des points de référence sec et humide qui comttuesdroite de régression "locale" per-
mettant d’approximer la relation entrelg et la FTH.

Les références séches et humides ont été choisies inigateaiiin de considérer les zones séches (5%)
et les zones humides (50%) de l'intervalle’fig d'une image "VE" tropicale moyenne [Schmetzal.,
1995]. La courbe de I'erreur théorique due au choix de cest@oillustrée sur la figure 3.14, dépend
ainsi de ces deux points de référence. Des études prélnesnamt permis de montrer que I'utilisation de
références a 2094 z,) et 50% (['s;,) conduit a une inversion de biais moyen estimé a 1,32% et d8 RM
absolue de 2,58%.

Le couplage entre les deux méthodes décrites dans ce ehpaitrit particuliérement intéressant : la
régression déterminée par le biais de la base d’appregeigseut étre considérée comme une méthode
de premiére estimation de l'inversion dé&g, dans le but de sélectionner plus finement les couples
sec/humide de la table de référence "locale". Cette apprdbn que plus longue en terme de temps de
calcul CPU du fait des itérations, devrait conduire a undigudinversion encore améliorée.



Chapitre 4

Ajustement de I'étalonnage du canal
"Vapeur d’Eau”

4.1 Présentation du probleme

Avant de procéder a I'implémentation de I'algorithme démsion construit dans le chapitre précé-
dent, nous avons développé une méthode d'ajustement diiiéage des mesures "VE" de METEO-
SAT. En effet, bien que I'étalonnage des capteur & bord de BAEIAT soit évalué de facon intrinséque
a l'agence Eumetsat, des études ont mis en évidence un bais systématique dans I'imagerie "VE"
[Bréonet al,, 2000 ; Sohret al,, 2000 ; Tjemkest al,, 2001]. Ce biais, dont I'origine reste encore indé-
terminée, est de I'ordre de 3K, ce qui est loin d’étre néglime.

L'étalonnage d'un capteur est généralement réalisé ael'didn systéme de visée de corps noir
procurant une bonne stabilité temporelle de I'étalonn&@ppendant, I'étalonnage du capteur "VE" des
satellites MET-2 & 5 a été réalisé par I'intermédiaire dendes géophysiques auxiliaires, du fait de dé-
faillances techniques du mécanisme de visée des corps @eite méthode, dite "statistique", repose sur
la collocation spatio-temporelle de radiances synthésgie radiosondages et des comptes numériques
fournis a la sortie du sytéme de mesure du radiometre.

A ce probleme de biais d’étalonnage mis en évidence, s@jeuprobleme de stabilité temporelle
des mesures. En effet, au cours du Programme de Transiaifréguence de mise a jour du coefficient
d’étalonnage a évolué : de 9 coefficients par an entre juiB83 et septembre 1987, I'actualisation at-
teint une fréquence maximale de deux par jour jusqu’a la filageriode de Transition (cf Annexe C).
L'évolution temporelle du coefficient d'étalonnage estréSenté sur les figures 4.1 et 4.2, depuis juillet
1983 jusque février 1997 (fin de service de MET-5). La figuiz chractérise les périodes d’éclipses
(équinoxes de Printemps et d’Automne), pendant lesquidleialisation de I'étalonnage atteint une
fréquence de deux par jour.

73
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Coefficients de | étalonnage opérationnel EUMETSAT

0.014

0.012

0.010

0.008

a (W.m™srlen

0.006

Nk

Jul83 Jul84 Jul85 Jul86 Jul87 Jul88 Jul89 Jul90 Jul91 Jul92 Jul93 Jul94 Jul9b Jul96
Année

FIG. 4.1 —Série temporelle brute du coefficient d’étalonnag@n W.n12.sr—!.cn—1) fourni par I'agence
Eumetsat, du< juillet 1983 au 31 décembre 1996.
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FiG. 4.2 —Evolution temporelle du coefficient d’étalonnaggen W.nt2.sr'.cn!) de MET-5 du
janvier au 31 mai 1996.

Le but de ce chapitre est la description de la méthode d&ajuent de I'étalonnage du canal "VE" de
METEOSAT, ainsi que I'analyse de I'impact de la haute valigtemporelle du coefficient d'étalonnage
sur la radiance. La méthode d’ajustement que nous propasini&tude de Bréomt al. [2000] (notée
B2000 dans la suite) et consiste a inter-étalonner les eMETEOSAT sur celles du canal 12 de
HIRS. L'étalonnage de ce capteur, considéré comme uneen&éy est réalisé par une visée de corps
noirs procurant une bonne stabilité temporelle. La miseant gle la méthode est menée sur 2 années
de données MET-5 pour ensuite une application, par cotdingur les 13 ans de la base de données
METEOSAT disponible au LMD, et composée de mesures "VE" hggnéisées [Picoet al., 2003].
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4.2 Evaluation de I'étalonnage opérationnel

Une série d’études concernant I'évaluation de I'étaloengggrationnel du canal "VE" de METEO-
SAT a été réalisée ces derniéres années. La principale deétliévaluation est basée sur le principe
d’inter-étalonnage dans lequel un radiométre sert dea@éér de calcul. Différents satellites dont la ré-
gion d’'observation coincide avec celle de METEOSAT ont étisés, tels que les satellites polaires de
la NOAA (HIRS-12 sur NOAA-12 et NOAA-14) (B2000, Tjemkes al. [2001]) ou encore les satel-
lites a orbite héliosynchrone du programme américain DM@PBtéur microonde SSM/T-2) [Solenal.,
2000].

Ces différentes études ont permis de cerner un problémetampalans I'étalonnage du canal "VE"
des satellites MET-5 et 7 dont la source n’est pas connuearéactuelle. Cependant, les analyses d’Eu-
metsat convergent vers la qualité des mesures par radagesditilisés dans la méthode d’étalonnage
statistiques.

Nous allons tout d’abord présenter les résultats théosiquenés afin d'analyser I'impact d’un biais
systématique du coefficient d’étalonnage surfja Ces résultats sont ensuite remis dans le contexte de
I'évaluation de I'étalonnage opérationnel de METEOSAT "VE

4.2.1 Effet d'un biais d’étalonnage sur I'imagerie "VE"

Le principe de I'étalonnage statistique utilisé par Eurtetst présenté en Annexe C. On trouvera
des détails sur cette méthode d’étalonnage et ses modifisatans la thése de R. Roca [2000] ou encore
dans Picoret al.[2003].

Brievement, I'étalonnage statistique du canal "VE" repgmgeune relation linéaire entre la radiance
satellite R,,; et les comptes numeériques issus de la chaine de mesure,nmés@&ence avant le lance-
ment des METEOSAT [Schmetz, 1989] :

Reat = a % (CNpes — CN) 4.1)

C Ny, COrrespond aux comptes numériques mesurés par le captédiyetst un compte numérique de
référence obtenu par la visée de I'espace. La perde la droite 4.1 est le coefficient d’étalonnage qui
s'exprime en W.m?2.sr'.cn~!. La conversion de la radiance satellite En est réalisée par I'intermé-
diaire d’une approximation analytique en exponentiellatdes coefficients sont fournis par Eumetsat
(Annexe A, 8A.2):

B
Ryt = exp <A + —> (4.2)

ou A etb sont des coefficients de régression qui dépendent uniguetadémfonction de filtre du capteur.
Dans le cas du capteur "VE" a bord de META59,2361 etB=-2266,7K.

La combinaison des équations 4.1 et 4.2 et le calcul degeiiffiélles conduit a une estimation du
biais sur lal'z pour un biais relatif sur le coefficient d’étalonnageelon :

AR A« ATg
— = —=-Bx
R «Q Té
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c'est-a-dire
T2 A« T2 AR
ATn = -8B == _ __B =~
B=7"R X7, B R

(4.3)

On peut ainsi estimer I'impact d’'un biais d'étalonnage suff’k. La figure 4.3 représente cette
estimation pour le capteur "VE" de MET-5 et le tableau 4.Limés I'erreur AT estimée pour deux
types d’atmosphéres : une atmosphére humide associéelgdgale a 230 K et une atmosphere séche
deTpy égale a 260 K.
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FiG. 4.3 —Estimation de I'erreur absolue sur &z "Vapeur d’'Eau” METEOSAT-5 lorsque des erreurs
relatives de 1%, 2%, 5%, 10% et 15% sont imposées sur le gerffitétalonnagex.

Aa | 7.=230K | Ts=260K

6

5% 12K 15K
10% 2,3K 3K
15% 3,5K 45K

TAB. 4.1 —Incertitude estimée sur les températures de brillaifige(230 K et 260 K) pour des erreurs
relatives de 5, 10 et 15% sur le coefficient d’étalonnage

Ainsi, dans le cas d’une atmosphere trés séche telldge@60K (tableau 4.1), 5% d’erreur relative
sur I'étalonnage du capteur conduisent a une erreur absielue5K ; 10% d’erreur sur le calcul du
coefficient d’étalonnage aménent un biais d’environ 3Kmigact d’'une erreur d’étalonnage est donc
loin d’étre négligeable.

L'impact d’'une erreur d€'g sur I'estimation de la FTH peut également se calculer de énargina-
lytique. En effet, 'équation qui permet d’interpréter lagsures "VE" en terme d’humidité est présentée
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dans le chapitre 3 et fait intervenir différentes grandeurs

( FTH P,
In

ZF s osd 0089) = axTg+b (4.4)

ou les paramétreR,, <G>, 6, a etb sont présentés en détails dans le chapitre 3. A partir de égtiation,
et en négligeant les variations &g et <G> par rapport aux variations de plus fortes amplitudes de,FTH
le calcul de I'erreur relative sur la FTH est donné par la fewlifférentielle suivante :

AFTH
FTH

~ax ATy (4.5)

Dans le chapitre 3, nous avons estimé -0,1270K ! (§ 3.4). Ainsi, une erreuATs de 3K faite
pour une atmosphére de FTH égale a 20% correspond a uneavsslueA F'T'H de 7,6%. Cette méme
erreur deT’p conduit a une erreur d’environ 17% dans le cas d'une FTH de 482f00on-linéarité de la
réponse de ld’z a un biais relatif sur le coefficient d'étalonnage est doracerbée lorsque I'on travaille
en FTH.

Le paragraphe suivant présente les différentes étudesigrévelé le biais systématique de I'étalon-
nage opérationnel de METEOSAT "VE".

4.2.2 Analyses par inter-étalonnage

Le biais d’étalonnage du canal "VE" du satellite MET-5 a ééété par F-M Bréon et ses collabo-
rateurs (B2000) en comparant les mesures "VE" de MET-5 asiesc collocalisées, du canal HIRS-12
sur NOAA-12. Ainsi que nous l'avons présenté dans le papmgat.1, I'étalonnage opérationnel de
MET-5 est basé sur une collocation avec des radiosondagesneur une visée de corps noirs offrant
une meilleure stabilité temporelle et une plus grande gigti Les différents canaux HIRS sont, quant
a eux, étalonnés a I'aide de corps noirs. Pour cette raisargrial "VE" de HIRS (canal n°12) peut étre
considéré comme une référence d’étalonnage stable etaiffse la possibilité d’évaluer la qualité de
I'étalonnage de MET-5 "VE".

Les principales étapes de la méthode d’inter-étalonnagerésumées ci-dessus et sont replacées
dans le contexte de I'étude B2000 :

e La premiére étape de la méthode d'inter-étalonnage cenaistéterminer, dans le cas présent,
la fonction de transferf# qui relie les radiances MET-5R(;5) aux températures de brillances HIRS-
12/NOAA-12 (I'z 12) €n tenant compte des différences entre les réponsesapsatles deux instru-
ments représentées sur la figure 4.4. Cette figure permendeater que le capteur MET-5 "VE" couvre
un intervalle spectral environ deux fois plus large queia@uvert par le capteur HIRS-12.

Afin d’évaluer I'impact de cette différence de filtre entre ék2ux capteurs, des simulations radiatives
sur plus de 1600 profils TIGR [Chédat al,, 1985] ont été conduites a I'aide de la version 3.7 du modéle
de transfert radiatif MODTRAN. Dans le cas du filtre étroitlddRS-12, la conversion de la radiance
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FiG. 4.4 —Réponses spectrales normalisées du radiomeétre "Vapeaud'&#e MET-5 (trait continu) et
du capteur HIRS-12 (trait mixte) a bord de NOAA-12.

(Rg12) qu'il mesure en température de brillans(y12) est directement obtenue par le produit de la
fonction de PlanckB (A.ent, T m12), & lalongueur d’onde centrale de la bande spectralg £6,7um),
par l'intégrale de la fonction de filtr@ du radiométre sur la bande spectrale selon :

A2

Rirts = BOents Tt 1112) X / B(A)dA (4.6)
A1

La réponse spectrale de MET-5 étant plus large, la forteian de la fonction de Planck en fonction

de \ et deTs n'autorise plus cette simplification. La conversion de @iaace METEOSAT Rj5) en
température de brillanc&§ s5) est réalisée par la fonction exponentielle déja évoquaed(@) :

B
Rys = exp <A—|— ) 4.7
Tp M5

Les simulations permettent d’évaluer directement I'efieta différence entre les réponses spectrales
des deux capteurs. Les résultats obtenus dans B2000 mamieeties bonne corrélation, et un écart-type
faible (0,3K) entre les données avec une différence moydarie5K due aux réponses spectrales.

La fonction de transferf définie par B2000 prend la forme suivante :
s = B(Xo. T m12) x Q (4.8)

R;,5 etant la radiance MET-5 simulée. Les deux paramé®res), sont déterminés par la méthode des
moindres carrés de maniere a représenter respectiveriregégtale de la réponse spectrale du capteur
"VE" de MET-5 ainsi que sa longueur d’onde centrdb=0,914:m ; \p=6,226:m).

e La seconde étape est la collocation des radiaftigs avec les comptes numériquesV et C'N
(compte de I'espace) fournis par le radiométre "VE" MET-§. (#.1). La collocation conduit a la déter-
mination de coefficients d’étalonnage locaux, qui sont gasnoyennés pour chaque image MET-5 afin
de calculer un coefficient d’étalonnage corrigé:

Riss

N
1
= =N af avecal= —M> 4.9
“ N;% YT ON - ON, (4.9)
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en posantV le nombre de collocation réalisées entre les pixels des ohmwuments, sur une image
MET-5 donnée.

Les résultats obtenus par B2000 sont illustrés sur la figiliel4s lignes verticales délimitent des
sauts dans I'étalonnage opérationnel dus a des changed@rgde gain du capteur. Ces périodes de
changements de gain varient de 4 & 251 jours sur la périodedd'éUn facteur multiplicatif constant

égal a 1,205 a été appliqué pour corriger les écarts dus angements de gain de l'instrument de
mesure (voir 'Annexe C).
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FIG. 4.5 —Résultats de la méthode d’'inter-étalonnage entre MET-®AMagd'eau et HIRS-12 sur NOAA-
12 pour la période février 1994 - février 1997. Figure issue[Bréonet al, 2000].

En premier lieu, on peut remarquer la haute variabilité mife des coefficients de I'étalonnage
opérationnel. La ligne en trait gras continu correspond &ssage temporel du coefficient de I'étalon-
nage corrigé. D’autre part, la figure 4.5 met en évidence lwehaute fréquence de variation du coef-
ficient de I'étalonnage Eumetsat en mars et en septembre C&36périodes sont celles des équinoxes
de Printemps et d’Automne (figure 4.2 et § C.2). Le phénomeéseédlipses est donc particulierement
marqgué pendant ces deux périodes de I'année 1996.

La comparaison quantitative des coefficients d'étalonmdgenus par cette méthode d’inter-étalonnage
entre HIRS-12/NOAA-12 et MET-5 et les coefficients de I'étalage opérationnel montre que ces der-
niers sont de 10 a 15% plus élevés. Ces différences ménestécdes en température de brillance de
I'ordre de +3 & +4K ce qui rejoint I'estimation des erreurfcokes précédemment de fagon théorique

(voir le § 4.2.1). L'étalonnage opérationnel de Eumetsehaéfferait donc de maniére non négligeable
les observations "Vapeur d’'Eau".

De fagon similaire, Sohet al. [2000] ont inter-étalonné le canal "VE" de MET-7 avec le dana
183,31 GHz du capteur microonde SSM/T-2 a bord de DMSP. Lintateéinage est réalisé sur deux
jours : les 10 et 11 juillet 1998. L'étalonnage du canal 183,%5Hz de SSM/T-2 est effectué a bord (3
mesures sur des cibles chaudes et une mesure dans I'espsagyrécision est évaluée a moins de 1K.
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Les comparaisons entre les fonctions de poids respectagedalix capteurs font ressortir des similitudes
dans les sensibilités des deux canaux qui justifient la cosgmn entre les températures de brillance.
Une comparaison de ces fonctions de poids est présentée faguire 3.1 du chapitre 3 (voir également

[Sohnet al., 2000] pour plus de détails).

Par l'intermédiaire du calcul de la fonction de transtgrtles coefficients d’étalonnage sont détermi-
nés sur deux jours au cours desquels 8 passages de SSMfTeRsagistrés dans la région d’observation
de MET-7. Les calculs menés confirment le biais trouvé paoBe¢ al. [2000]. En effet, un écart moyen
de 12-13% est estimé entre les coefficiamtde I'étalonnage opérationnel de MET-7 et les coefficients
o™ issus de l'inter-étalonnage.

En complément des deux études que I'on vient de présentamkgset al. [2001] ont réalisé une
évaluation de I'étalonnage de MET-7 par comparaison avemiesures de HIRS-12 a bord du satellite
NOAA-14. L'analyse est menée sur une journée particuli#®eaplt 1998) entre HIRS-12 et MET-7 sur
plus de 1600 pixels colocalisées selon les critéeres swivditla différence dans les heures d’observation
de la scéne par les deux instruments ne doit pas dépasserbnardifférence dans les angles zénithaux
d’observation ne doit pas excéder 5°, et (iii) 'angle Zéaltindividuel ne doit pas étre supérieur a 50°.
Une différence absolue de 7% est révelée entre le coeffideehétalonnage opérationnel et celui issu de
I'inter-étalonnage. Cet écart rejoint les estimations déoBet al. [2000] et de Sohmt al. [2000], bien
que légérement plus faible.

Dans le cadre d'un inter-étalonnage, Tjemkésl. mettent en évidence la nécessité de procéder a
une collocation dont les seuils de coincidence spatiafethade et temporelle sont sévéres. lls ont ainsi
évalué l'incertitude sur le calcul du coefficient d’étalage par collocation a environ 2%.

Sur une période test de 11 mois (juillet 1998 - mai 1999), fedyses de Tjemkest al. montrent
que MET-5 et MET-7, bien qu’'étalonnés par des méthodesrdiftés (cf Annexe C. MET-5 : étalonnage
statistique ; MET-7 : visée de corps noirs), montrent ung Ii@nne cohérence temporelle. L'application
de l'inter-étalonnage sur MET-5 et MET-7 a partir des mesui#éRS-12 fait ressortir une meilleure
stabilité temporelle des coefficients d'étalonnage cégidenfin, et pour les deux satellites METEOSAT,
on peut noter une différence relative de 10-15% entre lefficieats de I'étalonnage opérationnel et ceux
obtenus par collocation.

4.2.3 Diagnostics de contrdle des radiances "VE" dans le sigsne 4D-VAR

Le biais mis en évidence par inter-étalonnage est égalecosfirmé par le contréle des radiances
"VE" de ciel clair préalable a leur assimilation dans le égst 4D-VAR du Centre Européen [Kopken
al., 2002 ; Kopkeret al.,, 2003]. Les observations "VE" de MET-7 sont assimilées driéna opération-
nelle depuis avril 2002 tandis que celles de GOES-8 et 10redspuis janvier 2003. En paralléle a la
procédure d'assimilation, les radiances de ciel clair sontrélées en comparant les simulations du mo-
deéles aux observations dans le but de vérifier la capacitéatiéla a représenter I'état de I'atmosphére
observé depuis I'espace, mais également afin de contr8lendsures elles-mémes.

La figure 4.6 montre la différence entre [Es observées et celles simulées par le modéle pour MET-



4.2 Evaluation de I'étalonnage opérationnel 81

7 et GOES-8, dans leur région de coincidence et sur une p&@mdmune d'assimilation dans le modéle
(15 janvier 2003 - 28 février 2003).

GEOS-8 / Meteosat-7 : overlap area WV channel
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FiG. 4.6 —Séries temporelles des différences entrdlle®bservées et celles estimées par le modéle 4D-
VAR du Centre Européen moyennées sur la région commune a-8 @e8rbe bleue) et MET-7 (courbe
rouge). Les écarts-types moyens sont égalements repéégeaurbe bleue péale pour MET-7 et courbe
rose pour GOES-8). Figure provenant de [Koplaral, 2003].

Ainsi que I'on peut I'appréhender sur la figure 4.6 et comptautdes erreurs du code de transfert
radiatif utilisé (RTTOV-6M) estimées a 0,7K [Koépkert al,, 2002], la comparaison entre les radiances
de ciel clair de MET-7 et les premiéres estimations du mod@léle un biais chaud d’environ 2,5-3K,
tandis que GOES-8 présente un écart plus faible de 0,5K. @esdwnt relativement constants sur la
période d’'étude tandis que les écarts-types moyens desadgeurs sont identiques et égaux a 1,5-
2K. La stabilité du biais est expliquée principalement fiatrbduction, sur MET-7, de I'étalonnage par
visée de corps noirs depuis le mois d’avril 2000. Pour lex datellites, on peut observer un faible cycle
diurne qui est principalement présent dans les régionsnestiales et/ou convectives. De plus, aucune
dépendance angulaire n'apparait dans les distributiorizdmales du biais [Kopkeat al., 2002].

4.2.4 Résumé et sources possibles du biais

Ces différentes études ont révélé un écart relatif systqoeaentre les étalonnages des canaux "VE"
de MET-5 et 7 et les références HIRS-12 (NOAA-12 et 14) et SISRI/Cet écart relatif est estimé a
10-15%, ce qui conduit & un biais surfig qui suit I'équation 4.3 et qui est évalué a 3-4K en moyenne.
Ce biais est par ailleurs confirmé par le processus de cerdgd radiances "VE", préalable a leur assi-
milation dans le systéme 4D-VAR du Centre Européen.

Dans ces études, des hypothéses ont été avancées pounexf@igicauses de ce biais sec systéma-
tique :
— La premiére concerne la fiabilité des radiosondages égilmur I'étalonnage statistique, et met
en cause plus particuliérement les mesures d’humidité Bansuche 300-500hPa. En effet le
canal "VE" de METEOSAT est particulierement sensible arfiidité présente dans cette couche
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d'atmosphére tandis que les mesures par radiosondaggsesoptécises dans cette région de I'at-
mosphére a ces températures [e.g. Gadteal,, 1991 ; Soden and Lanzante, 1996].

— A ces problemes de mesures vient s'ajouter l'interpafdliieéaire appliquée sur les profils d’hu-
midité relative. En effet, les calculs radiatifs mis en aeypour I'étalonnage du capteur nécessitent
des mesures jusque 100hPa (cf Annexe C), région de I'atréosplans laquelle les radiosondages
ne fournissent plus de mesures fiables. L'extrapolatiaiaiie appliguée par Eumetsat de 300hPa
jusque 0% d’humidité relative a 100hPa est donc susceptilsitroduire un biais important pour
I'étalonnage. L'étude de Takayama [1992] présente l'imfagesur le transfert radiatif de I'extra-
polation du profil de RH dans la haute troposphére en compkamwbservations de l'instrument
VTIR (Visible and Thermal Infrared Radiometer) sur le diaehéliosynchrone MOS-1 (Marine
Observation Satellite, japonais) et [Bg "VE" synthétiques de radiosondages échantillonnés dans
les régions subtropicales. Cette étude a mis en évidencendance a sous estimer [Es "VE"
supérieures a 250K lorsqu’on applique une extrapolatiogalre (cas de Eumetsat) ou exponen-
tielle.

— Enfin, le modeéle de transfert radiatif utilisé a Eumetsairpi&terminer les radiances synthétiques
des profils des radiosondages peut également étre une sbemeir (e.g. absence du continuum
d’absorption de la vapeur d’eau). On se référera a Schm@éd[kt a Van de Bergt al. [1995]
pour une description détaillée de ce modéle de transfegtifad

Il est donc nécessaire de corriger ce biais systématiqueldamesures METEOSAT avant de pro-
céder a linversion des données en terme de FTH. Dans la deite chapitre, nous présentons une
méthode développée dans le but d’ajuster ce biais. Cetteoaeest basée les analyses B2000 utilisant
les données HIRS-12 comme référence. En effet, d'une gaaldnnage HIRS-12 est stable temporelle-
ment (visée de corps noirs) mais son assimilation dans terags4D-VAR déja évoqué montre qu'il est
en accord avec les premiéres simulations du modeéle du Ceatopéen, avec un biais moyen de -0,7K
pour le sondeur HIRS des satellites NOAA-15 et 16 [Kopkeal., 2002].

L'étude B2000 porte sur 2 ans de mesures MET-5 (février 19@4rier 1997). Le développement
de la méthode d’ajustement de I'étalonnage est donc réalisées 2 ans, pour ensuite I'appliquer par
continuité sur les 13 ans de données MET-5 disponibles au jMillet 1983 - février 1997) [Picomt
al., 2003]. Cette base de données est décrite dans le paragupaet.

4.3 La base de données homogénes METEOSAT-5 : de juillet 19&3f¢é-
vrier 1997

Un travail d’homogénéisation des données "VE" des sasliticcessifs MET-2 & 5 a été réalisé par
Piconet al. [2003] sur la période juillet 1983 - février 1994. Ces 10 améd’'observation de la Terre
rendent possibles des études de la vapeur d’eau atmoghérides échelles de temps synoptiques et



4.4 Ajustement de I'étalonnage "VE" 83

interannuelles. Pour réaliser cette homogénéisationalasées "VE", il a fallu tenir compte de plusieurs
types d’événements instrumentaux qui ont eu lieu penddis période.

La principale source de modifications concerne la mise andguliere de I'algorithme statistique
utilisé pour I'étalonnage du canal "VE", avec des changamfaquents dans le gain de l'instrument
d’observation (Annexe C). Enfin viennent s’ajouter desédéhces de fonctions de filtre, nettement vi-
sibles d’'un METEOSAT a l'autre et modifiant B8 mesurée par le satellite. L'évolution des fonctions
de filtre et leur impact sur |2 est présentée dans le paragraphe A.2 de 'Annexe A.

La méthode d’homogénisation utilisée est basée sur unétadwnnage des données "VE" METEO-
SAT par rapport a la période de référence MET-5 (dernier MBSET de la période d’'étude). L'étude de
Van de Berget al.[1995] a en effet permis de montrer que I'actualisation dedthode d’étalonnage en
février 1994 donne de meilleurs résultats que les étal@mpecédents. Lhomogénéisation de la base
de données est basée sur la comparaison entre les donnigdssigit lesl's de ciel clair simulées. Les
simulations ont été réalisées a partir de profils de temmérat d’humidité issus des analyses du Centre
Européen (ERA-15, Annexe B, § B.2) et du modéle de transheliatif utilisé pour les calculs d’'étalon-
nage de Eumetsat [Schmetz, 1989]. Les figures 4.7(a) ef)4nl(tirent I'effet de ’'hnomogénéisation des
données METEOSAT "VE" sur cette période.

Les résultats de cette méthode d’homogénéisation des eerfiN&" (figure 4.7(b)) mettent en évi-
dence une stabilisation des données ainsi que des stmidingycle saisonnier en accord avec différentes
études concernant la vapeur d’eau atmosphérique réatisésméme période [e.g. Batesal., 2001].

Le satellite MET-5 a observé la Terre a sa position nominaldessus de I'Afrique (0°E/0°N) jus-
gu’au 13 février 1997, pour ensuite étre déplacé au-dessli©déan Indien (63°E/0°N) dans le cadre
de I'expérience INDOEX. Il est, a I'heure actuelle, encoctifeau-dessus de I'Océan Indien. Le tra-
vail d’homogénéisation de Picaat al. a été réalisé sur la période juillet 1983 - février 1994. Laeba
de données MET-5 "Afrique" est cependant étendue jusquii lde service du satellite & sa position
nominale.

4.4 Ajustement de I'étalonnage "VE"

La méthode d’ajustement que nous présentons ici prend cagférence I'étude réalisée par Bréon
et al.[2000]. Malgré les quelques incertitudes concernant lawrahbsolue des mesures "VE" de HIRS-
12, cette étude permet de procéder a un ajustement de tiataje des mesures METEOSAT sur la
période MET-5, de février 1994 a février 1997. Bien que |l&méfice d'étalonnage puisse évoluer avec
I'amélioration des systémes de contrble, cet ajustemelgtdéonnage des mesures "VE" MET-5 permet
de les rendre cohérentes avec les observations de HIRS-12.

Dans ce paragraphe, nous présentons une analyse du btaismbé@ge afin d’estimer sa variabilité
temporelle et l'influence de cette variabilité sufilg. Nous allons ensuite détailler la procédure d’ajus-
tement estimée a partir de 2 ans de données MET-5, et appljgprécontinuité sur la base de données
MET-5 homogéne compléte décrite dans la section précédente
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FIG. 4.7 —Séries temporelles brute (haut) et homogénéisée METEG®#IS) ded 'z moyennées sur la
région 45°0-45°E/45°N-45°S pour la période juillet 1988vifier 1994 (points). La moyenne saisonniére
(ligne continue avec les losanges) et la moyenne glissamté an (ligne continue) sont superposées.
Les traits verticaux marquent les principales modificagiate filtre et d’étalonnage. Figures issues de
[Picon et al, 2003].

La méthodologie suivie pour accéder a I'ajustement du coeffi d'étalonnage sur les 13 ans de
données "VE" est la suivante :

1. Tout d’abord nous allons évaluer I'impact de la variaditemporelle du coefficient d’étalonnage
sur le signal "VE". Ainsi que nous l'avons présenté dans fagraphe 4.1, les méthodes d’étalon-
nage du canal "VE" de METEOSAT ont évolué au cours du tempga,ratse a jour du coefficient
d’étalonnage révéle une forte variabilité temporelle (igu4.1 et 4.2);

2. L'étape suivante concerne I'estimation du biais d'étabmge et son évolution temporelle sur la
période d'étude. Les coefficients de I'étalonnage opéragbde Eumetsat, notés;, sont ainsi
comparés aux coefficients calculés par B2000, neigsvia la collocation avec HIRS-12;

3. Alissue de cette estimation, la méthode d'ajustemermnnése en oeuvre, basée sur une correction
moyennen,.
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4.4.1 Etude de la variabilité temporelle du coefficient d’é&lonnage

Les coefficientsyp de I'étalonnage opérationnel sont calculés jusqu'a deis<dar jour selon un
test portant sur leur variablité temporelle (Annexe C, 8§)(B2000 proposent des coefficients; a la
fréquence de deux par mois pendant les 73 mois d’obsersatieMET-5 avec une absence de données
HIRS-12 au cours des mois d'ao(t, de septembre et d’octd®®é.1 a premiére étape de ce travail
de ré-étalonnage des données VE consiste donc en I'éwaludd I'impact d'un lissage temporel des
coefficients opérationnelsg sur la variabilité degs.

Dans ce paragraphe, nous noteransles coefficients opérationnels moyennés a la fréquence des
ap, c'est-a-dire tous les 15 jours. Les séries temporellesdeficients originauxy g et bimensuel&g
sont représentés sur la figure 4.8 ci-apres. Pour une repaéise graphiqgue homogéne, et suivant la
méthode de B2000, les coefficienis des périodes de sauts dans le gain de I'instrument ont &ig&sr
d’'un facteur multiplicatif de 1,205 (voir 'Annexe C). Enfiatant donné le manque d’information sur les
coefficients calculés par inter-étalonnage pendant 3 nmisadnée 1996, la période testée est février
1994 - juillet 1996.
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FIG. 4.8 —Série temporelle 02/1994-07/1996 du coefficient d'étadgende METEOSAT-5 opération-
nel : ap a la fréquence originale (croix)qz bimensuels (losanges). Les zones grisées correspondent
aux dates de sauts du gain dans I'étalonnage Eumetsat, anecarrection d’un facteur 1,205 sur les
ap. Les lignes tiretées verticales désignent des donnéesuaates ou erronées de I'étalonnage opéra-
tionnel.

De plus, certaines dates sont soit manquantes, soit exadulessérie temporelle. Ces derniéres sont
des dates pour lesquelles un doute existe, tant sur lagdalitétalonnage opérationnel de Eumetsat que
sur celle des coefficients de l'inter-étalonnage par catioo avec HIRS-12. Ces dates sont :

— du 26 au 29 mai 1994 : un saut de gain prononceé est présestcgfficientaz de B2000, tandis
que les coefficienta;; pour ces dates restent cohérents avec les valeurs suivanpeécédentes.
Nous avons donc supposé que ce "saut" était contenu danssievations de HIRS-12;
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— du 12 au 15 mai 1996 : le coefficieni; prend des valeurs anormales qui ne sont pas référencées
par 'agence Eumetsat.

On peut remarquer gu'il y a une trés forte variabilitécde pendant le mois de mars 1996 qui est la
saison des éclipses de Printemps. Cette période est suinie diminution prononcée de I'amplitude du
coefficient d’'une durée de 2 mois (du 15 avril au 15 juin 19@®tte diminution pourrait étre due a la
décontamination du capteur aprés la période d’éclipse.

Les deux séries de coefficients, a la fréquence originaléadt@équence bimensuelle, ont été utilisées
sur les comptes numériques de chaque image "VE" des moislléé ¢t aot 1994 sur la région 45°0-
45°E/45°N-45°S, a raison d'une image toutes les 3 heuresTbebtenues ont ensuite été moyennées
spatialement. De plus, les images obervées a Oh TU ont éteretle la série temporelle afin de ne pas
introduire de contamination par les éclipses qui ont pofat eaugmenter la variabilité du coefficient
d’'étalonnagevg (voir le § 4.1). L'effet du lissage temporel surdg "VE" est illustré par les figures 4.9.
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FiG. 4.9 —(a) Série temporelle de la moyenne dgs"VE" de la région 45°0-45°E/45°N-45°S obtenues
par les coefficientsvg (croix) etag (trait continu) pour les mois juillet-aolt 1994.(b) Histegnme
cumulé de la différence entre les delix. Le nombre de pixels cumulés sur les 62 jours est de 7834756.

Lafigure 4.9(a) présente les deux séries temporelldg;daoyennées sur la région 45°0-45°E/45°N-
45°S et obtenues a partir des coefficients opérationnedinatix oz d’'une part et des coefficienteg
moyennés 2 fois par mois d’autre part. La remarque pringipat que le lissage temporel du coefficient
d’'étalonnage n'a pas d'effet sur la variabilité temporeiésonniere du signal "VE". Notamment, les
minima et maxima se retrouvent aux mémes dates : le 26 jeilets 8 et 16 ao(t pour les minima; le
10 juillet et le 3 aodt pour les maxima. On retrouve égalenuentycle diurne fortement prononcé au
cours de la derniére quinzaine du mois d'ao(t et qui se reérégalement lorsque I'on déterminellg a
partir d’un coefficient moyen unique pour ces 15 jours (fefope temporelle du lissage). L'histogramme
de la figure 4.9(b) permet d’évaluer de maniére plus statisti’erreur due au lissage temporel @g.

La répartition de I'erreur est centrée autour de OK, avecaantéype moyen d’environ 0,28K. Moins de
10° points atteignent le maximum de différence de -0,7K aloss lgunombre de points cumulés sur la
région pendant les 62 jours de la saison juillet-ao(it estyore 80 fois supérieur. Le méme type de calcul
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a été réalisé pour I'été juillet-aolt 1995 avec un écaré-gp 0,32K et une moyenne proche de OK.

Les résultats de cette étude révelent ainsi la faible infleete la haute résolution temporelle du
coefficienta g sur le calcul de 1& 5. Cette grande variabilité du coefficient d’étalonnage [pleuc étre
considérée comme du bruit par rapport au biais estimé parétalonnage.

4.4.2 Etude du biais d’étalonnage et description de la méthie d’ajustement

Dans le paragraphe 4.2.1, nous avons établi I'équationaquigt de prévoir I'erreur sur I'estimation
de laTp associée a un compte numérique, lorsqu’une erreur relaitveommise sur le coefficient
d’étalonnagex. Nous rappelons ici cette équation :

T2 A« T2 AR
_— >< —_—

ATp =8 x =22 =

5 S 3 i (4.10)

avec B=-2266,7K pour le filtre MET-5. L'impact du biais relatif d@lonnageAa/« sur laTg est une
fonction non-linéaire de cette mérig.

L'objet de cette étude est de déterminer I'erreur relativ@a & partir des coefficients de I'étalon-
nage opérationnel de MET-5 "VE" et de ceux déterminés paOB2@r collocation avec HIRS-12, ces
derniers étant considérés comme la référence de corre€impeut définir cet écart relatif par :

= B 2B (4.11)

avecapg et ap qui sont respectivement les coefficients opérationnels udaeksat et ceux de l'inter-
étalonnage de B2000.

4.4.2.1 Influence de la variabilité temporelle dexg sur le biais

Nous avons tout d’abord estimé I'effet d’'un lissage tempduecoefficient d’étalonnage s (calcul
deag) sur I'estimation du biais. Pour cela, I'écart relalitv/ac a été calculé a la fois sur les coefficients
bimensuelgz et sur les coefficients originauxg. Les évolutions temporelles des coefficienisetap,
sur la période 02/1994 - 07/1996, sont illustrées sur ladigut0. En plus des quelgues valeursnge
que nous avons écarté (mai 1994 et mai 1996), les coefficienarésentent des données manquantes
pour le mois de novembre 1995.

Ainsi qu’on peut le constater sur la figure 4.10, de maniémé#e les deux coefficientsy et
ap ont la méme évolution temporelle sur la période considéréecroissance progressive entre les
mois de septembre 1994 et février 1995 est présente dansugscds, de méme que les variations de
faible amplitude de I'année 1995. Cependant, durant la fimdis de novembre et le début du mois de
décembre 1995 on peut observer une variation geui s’écarte de la tendance générale, tandis que le
coefficienta de l'inter-étalonnage pour la premiére quinzaine du moidéembre ne présente pas de
variation notable. De plus, I'évolution particuliére dg qui a lieu du 15 avril au 15 juin 1996, que nous
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Coefficients d étalonnage — Fréquence Originale
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FIG. 4.10 —Série temporelle 02/1994-07/1996 des coefficient d'ételgas de METEOSAT-bg a la
fréquence originale (croix) etrp (losanges). Les zones grisées correspondent aux sautsirlelgs
lignes verticales représentent les données manquantesanges.

avons mentionné précédemment, n'est pas retrouvée suridatsdporelle devg. On s'attend donc

a avoir, pour ces périodes, un rapport des coefficientsvr qui s’écarte de la moyenne. Ces courtes
périodes n'étant pas référencées comme anormales pandadgaimetsat, celles-ci sont conservées par
la suite pour I'estimation de la correction.

Le calcul du rapportg/a g, a partir des coefficients de I'étalonnage opérationneimaiuxa g, a été
réalisé en duplicant les coefficientg bimensuels pour qu’a chaque instant, awnlui corresponde un
ap. L'évolution temporelle de ce rapport est représentéessfiglire 4.11(a). Le rappoatg/ag utilisant
les coefficients lissés est, quant a lui, représenté surdeefigy 11(b).

Dans le cas ou les coefficients brutg sont utilisés (figure 4.11(a)), la moyenne du rappgsta g
est 0,895 avec un écart-type de 0,021 autour de cette valegerme. Comme discuté précédemment,
les rapports calculés pour le mois de décembre 1995 et pgériade du 15 avril au 15 juin s'écartent
de I'écart-type d’environ 0,03. La variabilité de la péeode I'équinoxe de Printemps autour du mois de
mars 1996 est également restituée avec toutefois la néafite# points qui se situent dans I'écart-type.

L'utilisation des coefficients bimensueigs (figure 4.11(b)) induit une faible différence de 220
dans le calcul du rapport moyen par rapport a la moyenne léalgrécédemment avec les coefficients
bruts. En effet, la moyenne est 0,893 et |'écart-type est,@d230 On retrouve également les quelques
points du mois de décembre 1995 et du Printemps 1996 quirgétale la moyenne (5% du signal
moyen). Le lissage du coefficient d’étalonnage a donc pour effet principal de diminuer le bruit autour
de la moyenne, ce qui s’exprime par un écart-type une foismi glus petit.

Le gain principal du lissage temporel du coefficient d'étalmge apparait principalement dans la
diminution de I'écart-type moyen estimé sur le rapport dasxccoefficients, d’environ 8.1¢. Sur des
températures de brillance qui varient dans un intervall@2ea 300 K, I'erreur due a cette différence
d’écart-type varie entre 0,15 (a 220 K) et 0,3 K (& 300 K), e&slire moins de 0,1% de [@p sur
laquelle on estime I'erreur.
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FiG. 4.11 —(a) Série temporelle du rappotip/ag pour les coefficients originaux. (b) Série temporelle

du rapportagl/alphag pour les coefficients lissés bimensuels. La zone griséésepte la moyennge
un écart-type ; les lignes verticales représentent les deammanguantes ou erronées.
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4.4.2.2 Description de la méthode d’ajustement du biais

Le but de I'étude est la réduction du biais des données VEatellites METEOSAT afin d’avoir une
base de données VE normalisée par rapport au capteur HIRSgE2tir des coefficients de référence de
B2000, nous pouvons donc estimer la correction a mettre evr@edans un premier temps sur les deux
ans de travail, puis, par continuité, sur les 13 ans de denvé&a-5.

Dans cette optique, la correction a réaliser est :

ap=ap=€exXa (4.12)

ou o, est le coefficient d’étalonnage corrige eadst la valeur moyenne du rapport des deux coefficients
estimé précédemment.représente le coefficient d'étalonnage a ajuster.

De part sa méthode d’'estimation, le facteur correatiét applicable directement sur toutes les obser-
vations MET-5, et ainsi sur la base de données MET-5 compl&pendant, I'application de ce facteur
est plus ou moins directe : on peut choisir de corriger a klfoivariabilité temporelle de I'étalonnage,
par l'intermédiaire du calcul dez, ou bien considérer les coefficients originaux.

Ainsi que nous I'avons déterminé dans le paragraphe prétéddissage temporel desz qui est
proposé par B2000 permet d’estimer, a 2A@rés, un facteur correctif identique a celui trouvé par
I'utilisation des coefficients bruts avec toutefois un étgpe plus faible.

Pour appliquer de fagon cohérente le facteur correetiftimeé a partir des coefficients moyenngs
les radiances "VE" a ré-étalonner doivent étre, elles anakiulées a partir de coefficients moyens. Ce
type de correction nécessite donc un traitement complea dse de données homogéne de la fagon
suivante :

1. Calcul des coefficiensz a la fréquence de 2 par mois, soit par interpolation (07/:3881987)
soit par calcul de moyenne (09/1987 - 02/1997) et déterimomates radiances "VE" a partir des
comptes numériques initiaux ;

2. Homogénéisation d’'une nouvelle base de données de cadiddE" MET-5;
3. Ajustement des radiancéy; ré-étalonnées selon :

o =exarp = R'=e¢xRg (4.13)

avec, dans ce cas= 0,893.
Et calcul desl'; associées par la loi de regression :

B
Th=——— 4.14
B Ln(R*) - A (4.14)

La seconde méthode consite a procéder directement a Eajesit a partir des radiances "VE" ho-
mogeénes, sans tenir compte de la variabilité du coefficiéthldnnage, c’est-a-dire en calculant unique-

ment :
B

* / T*:
R € XRE = B 7Ln(R*)—A

(4.15)
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avec, cette fois, le coefficient correctif= 0,895.
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La figure 4.12 illustre les résultats obtenus par ces deukadés appliquées sur les mois de juillet-
ao(t des années 1994 et 1995, pour toute la région d'observii°0-45°E/45°N-45°S.
Ces résultats montrent que l'utilisation des coefficients bien qu’offrant une diminution du bruit
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FIG. 4.12 —Distribution desI'sz "VE" de la région 45°0-45°E/45°N-45°S pour deux saisonéejHaolt
(1994 et 1995). Calculs réalisés a partir des facteurs atife ¢’ (a et b) ete (c et d) selon les deux
méthodes proposeées.

apporté par la haute fréquence de la mise a jour de I'étagrmopérationnel de Eumetsat, n'apporte
rien de significatif par rapport a la correction en elle-métde écart de 0,05K apparait sur le calcul
des moyennes deBg, pour les deux saisons testées, entre la correction agglidirectement sur les
radiances (figures 4.12(a) et 4.12(b)) et la correctioniqp@é sur des radiances corrigées de la variabilité
deag (figures 4.12(c) et 4.12(d)). De plus, on peut observer gmitt-type reste le méme pour les deux
méthodes proposées.

Pour ces raisons, la méthode d’ajustement de I'étalonnag@aus mettons en oeuvre sur la base de
données "VE" homogénes consiste a corriger de fagon systmdes radiances "VE", sur la base du
facteur correctit’.
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4.4.3 Application a la période juillet 1983 - février 1997

A partir de I'équation 4.15 du paragraphe précédent, lemmads "VE" homogénes MET-5 sont
inter-étalonnées avec les mesures "VE" HIRS-12/NOAA-12.

Les figures 4.13 et 4.14 illustrent I'effet de la correctianlgtalonnage opérationnel pour I'année
1992, sur la région [45°0-45°E/45°N-45°S] : les statistigjale la correction appliquée sur 2 jours (1
mars et 1" juillet) sont résumées sur la figure 4.13; les variabilit@sieelles, avant et apres la correction,
sont présentées en données journaliéres sur la figure £%4ldnnées d€g utilisées ont été préalable-
ment clarifiées, et seuls les pixels de ciel clairs et de raiage sont conservées (voir le chapitre 4 sur la
clarification des données "VE").
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FIG. 4.13 —Série du haut : Histogrammes des écarts entrellgMET-5 "VE" initiales et ré-étalonnées
pour deux images de 1992 : |€"Imars (a) et le 1" juillet (b). Série du bas : écart entre 1§53 MET-5
"VE" initiales et ré-étalonnées, en fonction dellg "VE" ré-étalonnée pour les deux mémes images : le
1¢" mars (c) et le 1" juillet (d).

En moyenne sur la région considérée, la correction appiggéenviron égale a 2,9K, pour les deux
jours considérés, a deux époques différentes de I'annégdfigt.13(a) et (b)). Dans les deux cas, la
différence desl'sz aprés et avant la correction est comprise entre -3,7K eK-2hsi, I'application
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pixel par pixel de I'’équation de correction 4.15 permet derteompte précisément de la dépendance
linéaire de I'erreur a la valeur dBEg. Les figures 4.13(c) et (d) illustrent cette forte dépendangour

les deux mois considérés, a 220K la correction est d’envig@K tandis qu’'a 250K la correction atteint
environ -3,1K.

La correction est tout d’abord appliquée de facon systématsur 'année compléte 1992, a la ré-
solution de la base de données "VE" (0,625°, 8 fois par jdug)xésultat est présenté sur la figure 4.14.
La figure 4.14(a) montre les évolutions saisonniéres ma@=®uie lal'z originale et de lal'p corrigée
du biais d'étalonnage en moyenne dans la région [45°0-45°R-45°S. L'évolution de I'écart entre les
deuxTp est présentée sur la figure 4.14(b). Tout d’'abord, on peudtatar que la variabilité annuelle
de laT's est conservée en moyenne sur la région considérée (figut@}).1Le réchauffement du signal
mesuré pendant la saison de I'été boréal, de juin a septessbpeésent, de méme que l'oscillation mar-
gquée du signal au début de I'année, pendant les mois de fj@naigil.

La série temporelle de I'écart entrefg originale et lal's ré-étalonnée révele une cohérence avec
les estimations précédentes réalisées sur deux mois (Aigidéb)) : la moyenne de la correction est
d’environ -2,9K, et elle est plus importante pendant lessnabété boréal que pendant les mois d’hiver
boréal. Ceci est lié a une occurence plus importanteltieshaudes pendant I'été, par la présence de
grande zones séches dans les régions subtropicales.

Finalement, la correction du biais d’étalonnage est appkgde facon systématique sur la base de
données compléte juillet 1983 - février 1997. La figure 4.46wet d’appréhender I'effet de cette correc-
tion, en moyennes mensuelle et régionale sur la zone cBint®e la méme facon que pour I'année 1992,
la correction de I'étalonnage n'a pas d’effet sur le cycteriannuel de 18’z "VE". Sur cette longue série
temporelle on retrouve également le cycle saisonnier gaistique de cette région moyenne, avec des
Tp chaudes en été, et froides en hiver.

4.5 Conclusions

Diverses évaluations de la qualité des observations "VBVIBFEOSAT ont conduit & révéler un
biais systématique dans les données. Ceci a été montré ig lsafointer-étalonnage avec des capteurs
stables comme HIRS-12 ou SSM/T-2 et dans le processus d®leodés radiances pour I'assimilation
dans le modéle de prévision du CEPMMT. Ce biais est estimé, Ipe radiometres a bord des satellites
MET-5 et MET-7, a 3K, en moyenne sur la zone d'observatioenijue ce biais chaud, non négligeable,
ne soit pas encore totalement expliqué, il est probableligeat’'étalonnage mis en oeuvre a Eumetsat.

Dans ce chapitre, nous avons proposé une méthode d'ajutttele® mesures du canal "VE", basée
sur I'étude de Bréomt al [2000], en utilisant les mesures du sondeur HIRS-12/NO&Ac@mme ré-
férence d’'étalonnage. Cette méthode d’ajustement, étabti deux ans de données, est valable sur les
13 ans d'observations. En effet, nous avons a notre disposine base de données "VE" METEOSAT
homogene, dé&z équivalentes aux données observées par MET-5 [Ritah 2003]. Cette base de don-
nées couvre la période juillet 1983 - février 1997 et donr@si@ une haute résolution spatiale (0,625°)
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Correction sur [45°0—45°F /45°N—45°S] (MET—-5)
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FIG. 4.14 —Séries temporelles dé§z moyennes MET-5 "VE" sur la région [45°0-45°E/45°N-45°S]
en moyennes journaliéres sur 'année compléte 1992 avaait ftointillé) et aprés (trait continu) ré-
étalonnage. L'espace grisé représente les données matgguan
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et temporelle At= 3h) desI's "VE". Cette base de données est donc prise comme référencd o
plication de la méthode de correction du biais.

La méthode présentée dans ce chapitre permet ainsi d'ax@s a une base de données dont I'éta-
lonnage est cohérent avec celui, plus stable temporelierdetIRS-12. On verra par la suite (chapitre
6), que cette correction d'étalonnage permet de compardagbm cohérente les champs d’humidité
(FTH) déduites des données METEQOSAT et celles déduitesatesds HIRS-12.

Dans le chapitre suivant, nous détaillons la procédureatdichtion des images "VE" METEOSAT
pour la sélection des scénes de ciel clair et de nuages hascicaffectant peu lal's "VE". Cette
procédure de clarification constitue la derniére étape dstaaction de la base de données FTH MET-5
couvrant la période juillet 1983 - février 1997.
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Chapitre 5

Clarification des observations "Vapeur
d’Eau”

5.1 Introduction

L'objet de ce chapitre est la construction d’'une base de éemnlel’z "VE" METEOSAT de ciel
clair, qui sera par la suite interprétée en FTH selon I'atgore d'inversion décrit dans le chapitre 3, et
dont les caractéristiques climatologiques nous servjnoasla suite, a évaluer la qualité des simulations
de Modéles de Circulation Générale.

Les mesures du canal "VE" de METEOSAT, centré auf)3sont peu affectées par la présence de
nuages bas [e.g. Schmetz et Turpeinen, 1988], contraitemusrmesures satellites de radiométres ob-
servant a d’autres longueurs d'ondes (IR ou VIS). Cetteiipié€ des mesures "VE" permet d’'établir
une méthodologie de sélection de scénes plus élaborée sjummkrues de nuages plus répandus, dont
sont issus notamment les produits de radiances de ciel(€&R clear column radiance$ produites
par le NESDIS (National Environmental Satellite Data anfdrimation Service) et issus des analyses
des mesures du sondeur AIRS, d'aprés la méthode développ&cMlillin et Dean [1982].

Nous décrivons dans ce chapitre une méthode originale detieé#l des scénes, méthode que nous
avons mise en oeuvre sur la base de données long-terme MEStBavail repose sur I'exploitation des
informations sur la nébulosité disponibles dans les dabéede I'ISCCP (International Satellite Cloud
Climatology Project, [Schiffer et Rossow, 1983]). Aprégulescription des caractéristiques de la clima-
tologie ISCCP pour les régions tropicales, nous présentoagstimation guantitative des conséquences
de I'échantillonnage des scénes de nuages bas pour lauwiitsirde la base de données de ciel clair.

97
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5.2 Influence des nuages dans le canal "Vapeur d’Eau”

5.2.1 Description des algorithmes de détection des nuages

L'un des objectifs primordial de I'analyse des donnéedll#ates est de déterminer la variation de la
couverture nuageuse, les nuages ayant un rdle clef dansinimime de régulation de I'équilibre du bi-
lan radiatif de la Terre [Ramanathanal., 1989 ; Stephens et Greenwald, 1990(b) ; Wielwtkal.,, 1995,
etc.]. Ainsi, un aspect essentiel de ce travail est la cotitnu de bases de données séparant les scénes de
ciel clair de celles nuageuses. Différentes approcheggbasur I'analyse des radiances, existent dans la
littérature :

1. Laméthode de cohérence spatialdéveloppée par Coakley et Bretherton [1982] utilise laléaib
variabilité spatiale de la radiance IR des zones de cief elailes zones totalement recouvertes
de nuages. L'analyse des radiances de chaque segment dilsndegymesures, dont la résolution
spatiale est dégradée, permet de distinguer les scénessalaicelles dont la couverture nuageuse
est totale. Les scénes de couverture partielle ayant uienearspatiale plus élevée forment une
"arche" qui relie les deux extrémes. Les limitations de petg'analyse sont essentiellement im-
posées par la résolution spatiale nominale de l'instrurdemhesure et par la présence de plusieurs
couches nuageuses émettant chacune a différéptest pouvant fausser I'analyse de I'arche. La
méthode de cohérence spatiale a été, par la suite, repadaiée par Soden et Bretherton [1993]
pour les observations "VE" de GOES, en combinant les arceesngsures "VE" et celles de I'IR

(=11um).

2. Lestests de seuilgeposent sur la comparaison de radiances satellitalesdegeseuils détermi-
nés soit par des calculs auxiliaires de transfert radisit, selon le type de surface. Ainsi, dans
leur étude sur l'interaction des systémes nuageux tropieade la FTH, Udelhofen et Hartmann
[1995] ont procédé a la clarification des images "VE" de GOE®-comparant les mesures IR de
GOES-7 et 3 types de températures de brillance IR (ciel, claage dont le sommet est a 700hPa
ou a 600hPa) simulées a partir des profils issus des analyggsrire Européen. La méthode de
clarification du NESDIS, dite "N', développée par McMillin et Dean [1982] permet d’extraire
a l'aide de tests effectués sur des mesures microondes lesIRdiances de ciel clair (CCR) sur
des scénes dont la couverture nuageuse est partielle.deetiére méthode, utilisant des mesures
multi-spectrales, a été appliquée par Stubenraaeth. [1999(a)] dans la mise en oeuvre de I'ana-
lyse de la nébulosité par I'algorithme 3I [Chédinal., 1985], pour les données du sondeur HIRS.
Dans ce cas, les données multi-spectrales utilisées prease de 3 canaux IR de HIRS (3m,
4,m, et 13um) et des mesures simultanées de l'instrument MSU (Micrev&wnding Unit), son-
dant a travers la couche nuageuse.

3. Enfin, 'analyse multi-spectraledes mesures VIS, IR et "VE" de METEOSAT, combinée a des
calculs de transfert radiatif utilisant les prévisions den@e Européen, est appliquée a I'agence
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Eumetsat dans le but d'établir une classification des scéhasterd selon la variance des ra-
diances [e.g. Schmetz et Turpeinen, 1988 ; Roca, 2000].daurde radiances de ciel clair (CSR
-clear sky radiance3 issu de cette classification est disponible sur une gidleésolution dégra-
dée composée de scénes de3dixels.

La méthode que nous proposons ici est une méthode simpigantiles informations du produit
ISCCP-DX. Les données DX, disponibles a I'échelle du pixebservation du satellite, permettent en
effet de conserver la haute résolution spatio-temporadiéacbase de données "VE", qui est son atout
majeur (chapitre 4, § 4.3). De plus, nous n'avons pas a naposition des mesures complémentaires
d'autres canaux METEOSAT autorisant une analyse localdi+spgctrale, telles celles présentées ci-
dessus, et couvrant la période 1983-1997 de la base de dommSeanalyses ISCCP-DX donnent accés
a des informations sur la couverture nuageuse utiliséesneoré@férences de climatologie, et disponibles
depuis 1983 [e.g. Rossow et Schiffer, 1999 ; Stubenrateth) 1999(a)]. Une description de la méthode
ISCCP d’analyse de la nébulosité est présentée en Annex®B)§

5.2.2 Caractéristiques de la fonction de poids "Vapeur d’'Ea"

Dans le chapitre 2 nous avons introduit la notion de fonatiepoids d’'un instrument qui permet de
déterminer, dans des conditions de ciel clair, la coucheattmdsphére contribuant a la mesure. Nous
avons caracteérisé cette fonction de poids pour le canal 'WEMETEOSAT et nous avons présenté sa
variabilité selon le type d’atmosphére (figure 2.6). L'mmietation du signal repose en grande partie sur
les conditions thermodynamiques de I'atmosphé&tggj. Les fonctions de poids que nous avons pris en
exemple montrent en effet que l'altitude de leur maximumidira avec I'asseéchement de la troposphére
libre, tandis que, dans un méme temps, I'épaisseur de lehecalaservée augmente. Pour ces 3 cas, la
limite inférieure de la couche donnant au minimum 10% derdmrtton au signal évolue de 500hPa dans
le cas le plus humide a 750hPa dans le cas le plus sec. Aimsgawdement la surface ne contribue pas
au rayonnement mesuré dans la bande "VE", mais c’est égaldeneas pour les plus basses couches de
I'atmosphere, a partir de 700-750hPa.

L'allure de la fonction de poids "VE" de ciel clair améne adalhypothése que la présence d’'un
nuage dans les plus basses couches de I'atmosphére ne v paspeu, influencer le signal mesuré
dans la bande "VE". Ceci est confirmé qualitativement pawalizse de I'imagerie satellitale MET-8 des
figures 5.1 présentant, pour une méme scene observée as-desbassin de Guinée, les images d'un
canal VIS (0,56-0,7im), d'un canal IR (9,8-11,8m) et du canal "VE" centré a g2 (5,35-7,1m).

On peut remarquer sur les figures 5.1(a) et (b), présentargbieervations dans les bandes VIS et
IR, différents types de nuages tels que les nuages de camvegrbfonde associés aux lignes de grain
de la mousson d’Afrique de I'Ouest, ainsi que de hombrewgesiabdtiers et marins dans les bassins
de Guinée et de 'Angola. Cette méme scene observée dansdie BRE" (figure 5.1(c)) révéle des
correspondances : les nuages convectifs de la Zone de @encerInter-Tropicale ainsi que la plupart
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(c) Canal "VE" (5,35-7,15m).

FIG. 5.1 —Images du 27 juillet 2004 a 15h de 3 canaux de MET-8 (MSG) danégiion des bassins de
Guinée et de I'Angola. Images provenant du site welw.eumetsat.de

des nuages du bassin de Guinée. Néanmoins, les nuages oludgabangola, qui sont des nuages de
basse altitude, ne ressortent pas de I'imagerie "VE".

Le produit CSR de I'agence Eumetsat que nous avons prése@vérent dans le paragraphe 5.2.1
précédent, est non seulement constitué de pixels de cielncias également de pixels contenant des
nuages bas. Les données UTH fournies par Eumetsat prowietinectement de I'inversion de ces scénes
considérées comme du ciel clair par le radiométre "VE" [éam de Berget al,, 1991]. La méthode que
nous proposons ici repose également sur I'échantillondagepixels de nuages bas dans la construction
de la base de données "VE" de ciel clair. Dans le paragrapb@nsunous présentons une étude prélimi-
naire a cet échantillonnage des scénes. Cette étude @enbisis permet d’estimer I'influence théorique
d’'un nuage épais sur I8z "VE", selon I'altitude de ce nuage dans I'atmosphere.
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5.2.3 Estimation de I'influence d’'un nuage épais sur Id’s dans un cas idéalisé

En présence d'un nuage, le signal "VE" représente I'émisd@orayonnement au sommet de celui-ci.
Selon son altitude, la présence d’'un nuage atténue plus msHootement le rayonnement IR émis vers
le satellite : laTz mesurée par le satellite sera d’autant plus faible, parar@pdes mesures de ciel
clair, que le nuage se trouvera a des niveaux élevés de laspbpre. La vapeur d’eau située au-dessus
du nuage contribue néanmoins a la mesure et module le signal.

Ce gue nous cherchons a déterminer dans cette partie egattrdes nuages bas surllg de ciel
clair, en utilisant I'outil de calcul radiatif RTTOV-7. Neuavons mené cette étude dans le cadre général
de I'hypothése des corps gris. Dans cette hypothése, Bantésdes nuages est une fonction du contenu
intégré en eau liquide et en glace. Cette hypothése des gospansi que le traitement des nuages dans
le modele RTTOV-7 sont détaillés en Annexe B (8§ B.1). Dansale grésent, I'analyse est centrée sur
I'introduction d’'un nuage épais, assimilé a un corps na@ngune atmosphére idéalisée.

La méthode de calcul de I'effet d’'un nuage sufffarepose sur les étapes suivantes, appuyees par la
figure 5.2:

1. Le nuage est représenté par un corps noir mono-couchelaanaille du modéle de transfert
radiatif. Ce corps noir est caractérisé par une altitydane couverture horizontale =100% dans
la maille et une émissivité;=1. Ainsi, a chaque niveay, la couverture efficace} = ¢; x n; du
nuage dans le modéle est égale a 1.

2. Le modéle RTTOV-7 simule &z nuageuse (notéBz(nua)) associée a la présence de ce nuage
dans une atmosphére définie par les profils de températatel’humidité RH ;

3. L'étape n°2 est réalisée pour chaque niveau verti@iad. pour chaque;) de I'atmosphére consi-
dérée afin de constituer un profil vertical Big(nua) ;

4. Ce profil est ensuite comparé allg "VE" simulée par le modeéle en considérant simplement des
conditions de ciel clair (noté€p(cc)).

Cette méthodologie est appliquée pour deux profils symfhés schématisant les régimes rencontrés
dans les régions subtropicales ou les nuages bas sontpairtient détectés. La distribution de I'hu-
midité relative des régions subtropicales de la zone METAIOS illustrée sur la figure 5.3. Sur cette
figure sont présentées des coupes méridiennes réalisédspowis de juillet 1984 et 1992, de I'humi-
dité relative moyennée dans la bande de longitude [10°@&]108s données provenant des ré-analyses
NCEP. Comme on peut le constater sur ces deux coupes, lamgidOcéan Atlantique, située au Sud
de la latitude 5°N, présente une couche limite trés humide aes valeurs d’humidité relative supé-
rieures a 70% jusque 900hPa, tandis que I'humidité relatavéa moyenne et haute troposphére prend
des valeurs trés faibles, inférieures a 10% dans la coudh8F0hPa en juillet 1984 (figure 5.3(gauche))
et dans la couche 600-400hPa en juillet 1992 (figure 5.3@)oi

Les deux profils synthétiqgues sont construits a partir d'rofilptropical standard dont nous avons
modifié la troposphére libre et sont représentés sur la figdi@). Les extrémités des profils (surface-
800hPa; 100hPa-sommet de I'atmosphere) sont ainsi callggddil tropical standard. De plus, leur
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FiG. 5.2 —Modélisation de I'atmosphére pour le calcul defg nuageuse dans le modéele RTTOV-7 :
un nuage noir mono-couche est présent dans la maille du modeélprofil vertical représente un profil

d’humidité relative.
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FiG. 5.3 —Coupes méridiennes de I'humidité relative, en %, dans lalbgh0°O-10°E] pour les mois de
juillet 1984 (gauche) et 1992 (droite). L'intervalle est t@% et les zones grisées soulignent les régions
de RHK10% (clair) et de RE-70% (foncé). Les données sont issues des ré-analyses NGirRajiet

al,, 1996].
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couche limite prend des valeurs de RH supérieures a 70%.,i gerquet d'étre cohérent avec les obser-
vations de la figure 5.3. Les deux profils synthétiques @éslidans cette étude sont présentés sur la figure
5.4(a). Le premier profil est caractérisé par une atmospieileTH égale a 20%. Le second profil est
plus sec, de FTH égale a 2%. Bien que particulierement sdgpeale profil de FTH inférieure a 5% est
fréquemment rencontré dans les régions de subsidencegightes, comme nous le verrons par la suite
dans le chapitre 6.

N AQQ T T T T
.
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- | = 600f
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FiG. 5.4 —(a) Profils verticaux d’humidité relative tels que FTH=2%g(t pointillé) et FTH=20% (trait
continu). (b) Distributions verticales des différencesreta Tz de ciel clair (I'z(cc)) et lesTs simulées
pour un nuage noir®{*=1) situé sur chaque niveay du modeéle {z(nua)). Résultats pour le profil de
FTH=2% (trait pointillé) et le profil de FTH=20% (trait contiu). Le trait horizontal délimite le seuil de
700hPa (voir le texte).

La méthode d’estimation de I'impact radiatif d’'un nuageadlite plus haut est mise en oeuvre pour le
nuage épais pour les deux profils synthétiques, en spéddmnaractéristiques spectrales du radiometre
"VE" de MET-5 dans le modéle de transfert radiatif. Le résudist présenté sur la figure 5.4(b).

Pour ces deux profils synthétiques les résultats montrenplys le profil est sec, plus le nuage a un
effet important sur le rayonnement "VE". Ainsi, il faut unvonnement particulierement sec (FTH=2%)
pour que le nuage soit "vu" par l'instrument. Le seuil géhdeaconservation des pixels de nuages bas
est une pression au sommet de 700hPa [Van de 8eal, 1995 ; Udelhofen et Hartmann, 1995]. La
figure 5.4(b) permet de constater qu’un corps noir situé aigan de pression 700hPa a un impact
d’environ 1,75K sur ldl'z "VE" simulée pour le profil le plus sec (FTH=2%), tandis quenpke profil
humide (FTH=20%) I'effet sur &5 est inférieur & 0,1K. Dans ce dernier cas, il faut que le cogis
soit situé dans la moyenne troposphére (vers 475hPa) paly git un refroidissement de 1,75K sur la
Tp simulée.
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L'impact absolu sur la FTH est évalué par le biais de I'éaquatl’inversion de lal'z décrite dans
le chapitre 3 (éq. 3.1), en faisant I'hnypothése que les tiana des différents parametres thermiques qui
interviennent sont négligeables :

InFTH ~ a x Tg + b = AFTH ~ a x ATy x FTH (5.1)

la pentea de la régression linéaire de I'algorithme d’inversion ayéé évalué a -0,1270K .

Dans le cas de I'atmosphére la plus séche (FTH=2%), un Adastde +1,75K induit un écart absolu
sur la FTH de -0,44%, soit environ 25% du signal total. Dartakele plus humide, de FTH=20%, I'écart
ATpg pour un nuage a 700hPa est d’environ 0,05K, g8oitT'H=-0,13% c’est-a-dire moins de 1% en
terme d’écart relatif. On peut également constater que flgscaoir que I'on impose sous 800hPa n'a
aucune influence sur la température de brillance. Ceci g simplement par 'allure de la fonction
de poids "VE" qui n'est pas affectée par I'’émission de raymnent IR par la vapeur d’eau localisée dans
la couche limite, et dona fortiori par 'eau composant les nuages de basse altitude.

Résumé :Dans ce paragraphe, des études de sensibilité dg leel clair & I'altitude d’un nuage
épais nous ont permis d’'estimer l'impact de ce nuage suUrgld'VE". Lutilisation de deux profils
idéalisés schématisant les distributions d’humiditétrgdarencontrées dans les subtropiques conduit a
conclure gue le seuil de 700hPa de pression au sommet dessnuditisé par Eumetsat dans la construc-
tion du produit CSR, est un seuil raisonnable pour la coagienv des nuages bas dans les produits "VE"
de ciel clair. Ce seuil de 700hPa améne une diminution d&lde 1,75K dans le cas extréme de séche-
resse de la tropospheére libre pour lequel la FTH est de&FdH=-0,44%) et de moins de 0,1K dans le
cas plus fréquent ou la FTH est de 2020HTH=-0,13%). Au-dela de 20% de FTH, un nuage épais situé
a 700hPa n’affecte pas 1&g ciel clair de la bande d’observation "VE".

5.3 Ladétection ISCCP dans les régions tropicales

La méthode de clarification des images "VE" que nous promodans ce chapitre repose sur la sé-
lection, en plus du ciel clair, des pixels contenant de nsi@igebasse altitude pour lesquels la pression
au sommet est supérieure a 700hPa. Dans cette optique, timas les informations sur la nébulosité
fournies par le produit DX de la détection ISCCP. Le proje€CF ainsi que la description des algo-
rithmes d’analyse multi-spectrale des radiances pourtiectién des nuages et la détermination de leurs
propriétés physiques et radiatives sont présentés en Arii€g B.3). Les données nuageuses du pro-
duit DX sont disponibles & la fréquence temporelle de 3h ssrpixels de 5k échantillonnés tous
les 30km. Cette résolution temporelle est également cella base de données MET-5 que nous avons
présenté dans le chapitre précédent (8§ 4.3), et le regriipgtial des données DX vers la grille réguliére
latitudex longitude de la base de données MET-5 (0,6a5625°) permet une utilisation des données de
nébulosité sans perte d’information (voir le § 5.4.1). ljsilile cette partie est la description de la valida-
tion de la climatologie ISCCP-DX et de ses points faiblessiafue leur influence pour la construction
de la base de données "VE" de ciel clair.
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5.3.1 \Validation de la climatologie ISCCP

Le produit DX constitue une ré-analyse de la climatologidadsérie C. Les améliorations des al-
gorithmes de détermination des propriétés physiques @tias des nuages concernent notamment
la détection des cirrus au-dessus des surfaces contiegntahsi que les nuages de basse altitude des
régions océaniques :

— Lacomparaison de la climatologie dBgus par la détection ISCCP avec des autres climatologies
de nuages révele de meilleurs accords suite a 'amélioraléd’algorithme de détection pour ces
nuages (Annexe B, § B.3). Plus particulierement pour lefases continentales pour lesquelles
le seuil de détection dans I'IR a été réduit de 2K, permettiantéduire de fagon significative le
biais d’analyse de I'épaisseur optique de ces nuages [RatsBchiffer, 1999]. On se référera par
exemple au travail de Stubenrauehal.[1999(a)] qui ont montré un bon accord dans la distribu-
tion de cirrus des ré-analyses DX avec la classification ewsegmise en oeuvre dans I'algorithme
d’inversion 3| appliqué aux données TOVS.

— Des collocations avec des mesuiresitu réalisées dans les régions subtropicales océaniques, ca-
ractérisées par une forte occurencendages bagle type stratocumulus (e.g. expérience FIRE en
1987 -First ISCCP Regional Experiment- [Randslal., 1996]) ont permis de montrer que la dé-
termination de la pression du sommet de ces nuages étaaggeet-1,5K, donnant une incertitude
de 53m sur l'altitude du nuage [Minngt al, 1992]. De plus, les comparaisons par collocation
avec les résultats du schéma de classification 3I, évoqué&getment, révelent un accord de
76% dans ces régions. Il faut néanmoins noter que les nuagesbie désertiques, frequemment
rencontrés dans la région du Sahara, sont assimilés a dgssbas et optiquement fins dans les
DX [Stubenrauctet al,, 1999(a)]. En effet, la distinction entre les particulesoaéls, comme le
sable, et les gouttes d’eau des nuages repose essentiglemia taille des particules et leur com-
position et recquiert des mesures permettant de réalitterdistinction. Ce genre d’incertitude est
également présent dans le cas d’'aérosols stratosphépgoesits lors d’éruptions volcaniques
[Rossow et Schiffer, 1999].

— Enfin, un objet d’'incertitude concerne 'analyse dadti-couches de nuageset plus spécifique-
ment I'analyse de cirrus situés au-dessus de nuages baffeEmans I'analyse ISCCP le calcul
de I'épaisseur optique du nuage a partir de la radiance ¥ tiompte de la réflectivité plus forte
du nuage le plus bas et la couche de cirrus n'est pas détdatéet Rossow, 1997 ; Stubenrausth
al., 1999(c)].

Les paramétres issus de l'algorithme de détection ISCCEsgam et température au sommet du
nuage, épaisseur optique) sont utilisés comme des outilaldiation des modéles de circulation géné-
rale. On parle alors de "simulateur ISCCP" : les simulatides modéles sont traitées de fagon similaire
al'analyse ISCCP permettant des comparaisons directqgeol@sétés des nuages simulés par le modéle
[Yu et al, 1996]. On peut ainsi citer les études menées par Veebib[2001] et Ringer et Allan [2004]
combinant la climatologie ISCCP (resp. données C1 et D2)=fllix radiatifs des observations ERBE
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(Earth Radiation Budget Experiment) dans le but d'évalesrrhodéles de climats du Hadley Center
(versions HadAM3 et HadAM4), du Centre Européen et du LMD.

Bien que I'algorithme multi-spectral ISCCP ait subi des honétions concernant notamment la dé-
tection des cirrus, I'analyse de ce type de nuages, et pkmfEpement des cirrus fins, reste un point
faible de la classification ISCCP.

5.3.2 Un point faible de la détection : les cirrus fins

En fait la validité de la détection ISCCP dépend de troissiaict essentiels qui sont : (i) la détection
de nuages en elle-méme (le pixel contient ou non un nua@elp Gensibilité de I'analyse conduisant a
déterminer les propriétés radiatives et physiques dessyay(iii) la précision de la couverture nuageuse
estimée.

Les deux premiers facteurs sont fortement dépendants digsaapliqués sur les radiances VIS et IR
étant donné que les nuages sont détectés par I'analyserigmoma spatiales et temporelles des radiances
[Rossow et Garder, 1993 ; Rossow et Schiffer, 1999]. Le groklle plus important de I'analyse multi-
spectrale concerne la détection de nuit. En effet, I'amaties scénes est réalisée par la combinaison des
radiances VIS et IR et par une comparaison avec des profilsST@vinexe B, § B.3) :

— Dans un premier temps, la radiance IR permet de détermaigiude du sommet du nuage, en
supposant celui-ci opaque (la température de brillancetRespond a la température physique du
sommet de la couche nuageuse) ;

— L'épaisseur optique du nuage est estimée a la fois par la radiancerJR ét par la radiance VIS
(Tvis), via le calcul de I'albédo de la scéne et grace a une sérialilest de références liant cet
albédo et I'épaisseur optique ;

— Enfin, l'altitude du sommet est ajustée pour des nuagesagsmt pas opaques (épaisseur optique
inférieure a 5,5) de facon a tenir compte de la partie du nagorent transmis par le nuage. Cet
ajustement est réalisé grace a une relation empiriquelégaisseur optique du canal VIS et celle
du canal IR [e.g. Stubenrauet al, 1999(a)].

L'ajustement de I'altitude du sommet du nuage par le biais,geest donc essentielle dans le cas des
nuages fins. De nuit, lorsque les mesures du VIS ne sont gasnitides, la détermination des propriétés
radiatives des nuages optiquement fins n’est donc pas fidlile%.

Les figures 5.5 et 5.6 illustrent ce probléme de détection.figares présentent, pour les données a
12TU du mois de juillet 1992, la fréquence d'occurrence diérdntes classes de nuages de la série D
(Annexe C, § B.3), définies en tenant compte de I'ajustemidigant les radiances VIS (figure 5.5) ou
obtenues a partir des radiances IR seules (figure 5.6), carastde cas de nuit. La principale différence
de détection est nette pour les 3 types de nuages fins : curalttrsumulus et cirrus. On peut constater
que la couverture spatiale des cirrus est largement sdinséespar la détection IR seule, tandis qu’elle
présente une sur-estimation de la couverture spatialeueslas. Afin de mieux cerner les écarts de
détection pour ces 3 classes de nuages concernées, nossepuasenté sur la figure 5.7 la différence
entre les fréquences d’occurrence obtenues selon les détinodes. Les classes les plus concernées par
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Juillet 1992 (12:00TU) —Detection VIS—
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FiG. 5.5 —Fréquence d’occurrence (en %) des 9 classes de nuages 1B2Qur les données a 12TU
du mois de juillet 1992. Détection a partir de la combinaistas radiances IR et VIS.
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Juillet 1992 (12:00TU) —Detection IR—
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FIG. 5.6 —ldem que la figure 5.5, mais la détection est réalisée a pdes radiances IR seules.
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FiG. 5.7 —Fréquence d'occurrence (en %) des cirrus, alto-cumulusietudus en moyenne pour le mois
de juillet 1992 (12TU). (a) Détection utilisant les radiawxIR et VIS, (b) détection utilisant les radiances
IR seules, (c) différences entre les résultats des deuxitilges de détection.
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la mauvaise estimation dg. sont les cumulus et les cirrus. On peut en effet constatetaguégion du
bassin du Congo, au Sud de I'équateur est, en moyenne suidelenjoillet 1992, essentiellement recou-
verte de cirrus fins qui sont visibles grace a I'ajustement,geet qui sont manqués par la détermination
unique der;,.. Le méme type d’anomalie est observé dans la ZCIT, ou la tarterrence de cirrus est
reliée a la présence des tours convectives de la mousson.

La comparaison des cartes de fréquence d’occurrence das eirdes cumulus nous améne a remar-
quer qu’elles sont complémentaires : les cirrus fins soiinéés a des nuages bas de type cumulus. Ce
probléme de détection vient directement de I'observat®muli ne permet pas, dans le cas de nuages
semi-transparents, de séparer la contribution du rayoaneprovenant de la surface de celle du nuage.
Les cirrus fins sont caractérisés par une faible réflectiltittayonnement solaire incident, associée a une
faible émissivité : ils ne peuvent pas étre assimilés a dgsscewirs [e.g. Liou, 1986]. Néanmoins, dans
le cas ou seules les radiances IR sont disponibles I'algoéatde traitement ISCCP les considére comme
des corps noirs, ce qui induit une mauvaise analyse du sigeshuages semi-transparents transmettent
une quantité importante du rayonnement IR émis par la sudgapar les couches de I'atmosphere situées
sous le nuage. De cette facon, la température de brillansendedans I'IR est plus élevée que la tem-
pérature réelle du nuage, ce qui se traduit par une estimagida pression du sommet plus élevée. C'est
pour cette raison que la plus grande partie des cirrus firoagbhndue avec des cumulus. Finalement on
peut remarquer que quelques alto-cumulus ne sont pas oneat analysés (figure 5.7).

Résumé :La méthode de clarification des observations "VE" que nowusiais dans ce chapitre
repose sur l'utilisation des résultats de la détection dages ISCCP-DX, disponibles depuis juillet 1983
avec une résolution spatio-temporelle élevée coincidat eelle de la base de données "VE" MET-5.
Des comparaisons avec d'autres climatologies de nuageéwaié un bon accord de la détection ISCCP
dans les régions tropicales et subtropicales considéedesag travail, ce qui nous conforte dans le choix
de l'utilisation de ces données pour la construction de ¢ loe données "VE" de ciel clair.

Le probléme d’'analyse auquel nous sommes confrontés amnlzedétection des cirrus fins, puisque
ceux-ci sont, de nuit, considérés comme des nuages de fdisgkala partie suivante est consacrée a
la clarification d'un cas d'étude pour, dans un premier terépglier le cycle diurne de la classification
nuageuse ISCCP, en comparant les analyses VIS et IR, et daexzond temps analyser l'influence de
la conservation des pixels nuageux dans la constructiofi’geke ciel clair.

5.4 Evaluation de la méthode de clarification sur un cas d’'étde

5.4.1 Description de la méthode et projection des données

Alinstar du produit CSR de Eumetsat, la base de données teéElel clair est non seulement com-
posée des pixels de ciel clair mais également des pixelerant des nuages de basse altitude identifiés
par une pression au sommet égale ou supérieure a 700hPaftuesdtions de pression nécessaires a
cette clarification proviennent des données ISCCP-DX aqurevient de présenter, et sont celles obtenues
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a partir de la détermination de. dans le but de conserver la haute résolution temporelle bada de
données "VE" At=3h).

L'échantillonnage des scénes de ciel clair et de celles dgesibashs,me: > 700hPa) est mené
sur la grille ISCCP qui est une grille de surface d’obseoratéguliére : c’est une matrice 41816 dont
les pixels font 30km de cété. Ce type de grille présente alasidistorsions des pixels au niveau des
bords du disque terrestre observé depuis le satellite.illa diarrivée de la base de données MET-5 est
une grille réguliére en latituddongitude : les pixels font 0,625° de c6té. Chacun des pidella grille
ISCCP est projeté dans la grille MET-5 selon un algorithmslsur le calcul des plus proches voisins.
Le résultat de la projection est présenté sur la figure 5&ffdt’ de moiré que I'on distingue sur cette
figure est lié a I'algorithme de projection développé poatdblissement de la base de données "VE"
[Piconet al., 2000].

LATITUDE

60°wW 40°W  20°W 0°t 20°E 40°E 60°E
LONGITUDE

FiG. 5.8 —Nombre de pixels ISCCP (30kB30km) dans chaque pixel MET-5 (0,62%%,625°).

Il y a un maximum de 10 pixels ISCCP dans chaque pixel de l&eddET-5, ce maximum étant
atteint dans un cdne d’envrion 30° autour du point sub$&tella construction de la base de données
de ciel clair implique la détermination, pour chaque pixdt ™5, du nombre de pixels DX contenant
soit du ciel clair soit un nuage bas de pression au sommetisupga 700hPa. LeBg "VE" des pixels
conserves par la clarification et appartenant a chaque igi&dt5 sont ensuite moyennés.

Dans la méthode ISCCP, la distinction des scénes de cielddacelles contenant un nuage est
réalisée par une analyse spatiale et temporelle de la llaéiates radiances. La variation temporelle de
la radiance (IR ou VIS) associée a la formation et a la disisipales nuages est, en effet, plus importante
que la variation temporelle de la radiance des conditionsiaelair [e.g. Rossow et Garder, 1993]. La
détection ISCCP est en fait une détection dite "consematiiages” : la méthode minimize le risque
d'une détection erronée d’'un nuage (i.e. "un nuage est ugeijamais elle peut manquer les nuages
qui alterent peu la radiance de ciel clair [Rossow et Sahiff@99]. Ce risque est d’ailleurs accru de nuit
quand les radiances VIS ne sont pas disponibles. Les nuggempplement concernés par ce risque sont
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les petits cumulus de beau temps, ne couvrant pas totaldenpidel d’observation, et les stratus bas
(i.e. nappes de brouillard), qui ont une température de sstrpmche de la température de surface et qui
persistent dans I'atmosphére. Pour étre complets, et biecette région du globe ne nous concerne pas,
nous remarquerons que les cirrus situés dans les régiagisgsobnneigées sont également mal détectés
(température au sommet froide au-dessus d’'une surfackejroi

Pour notre clarification, ces deux classes de nuages (cardalbeau temps et stratus bas) sont des
nuages situés dans les basses couches de I'atmosphéreaffeqiént peu lal's "VE". Ainsi, malgré
le risque évoqué ci-dessus qu'ils ne soient pas détectémeaties nuages et gu'ils soient considérés
comme du ciel clair, ceux-ci seraient de toutes fagons s@éte@s par le seuil de pression au sommet de
700hPa que nous imposons pour construire la base de données.

Comme nous l'avons précisé dans le paragraphe 5.3.2,ffitucke principale qui nous concerne ici
est la détection des cirrus fins par I'analyse des radiaftdsthnt donné que la méthode de clarification
repose essentiellement sur la pression au sommet des rdgtgetes, les cirrus fins considérés comme
des nuages bas sont ainsi conservés dans la base de donméglsctier. Dans le paragraphe suivant
nous présentons une estimation du biais stddVE" d0 a la sélection des cirrus fins, détectés comme
nuages bas dans la climatologie ISCCP. Le cas d’étudedutibsir cette estimation est le mois de juillet
1992.

5.4.2 Estimation du biais di a la sélection des cirrus fins

Parce que nous utilisons les pressions au sommet des nu&ganidées par I'estimation dg. dans
le but de clarifier les images "VE" de jour comme de nuit, la vaége analyse des cirrus fins implique
que ces nuages froids sont conservés dans les images cteapd4t" de ciel clair. Afin d’estimer le
biais imposé par cette sélection erronée, nous consid€mrsemble des images a 12TU du mois de
juillet 1992 pour construire, grace a ces 31 images, leshlision moyennes de€Bg correspondant aux
pixels de ciel clair ainsi qu'aux pixels de nuages bBs,(n.. >700hPa) détectés par les mesures IR
seules (notée¥') ou détectés par la combinaison des mesures IR et VIS (n@l&s La figure 5.9
présente les différences entre E% et lesT3 selon la distribution spatiale (figure 5.9(a)) et par une
représentation en histogramme (figure 5.9(b)).

Comme on a pu l'appréhender précédemment par I'analyse plarighe de figures 5.7, le biais
di a la mauvaise sélection des cirrus fins est essentieltdoealisé dans les régions continentales et
dans les régions des moyennes latitudes ou la fréquenceudience des cirrus fins est la plus élevée
(figure 5.9(a)). Les zones continentales les plus concers@e la région de la ZCIT ainsi que la partie
Sud du continent Africain, tandis que les régions subtalp& océaniques des anticyclones de Acores
et de & Héléne ainsi que le désert du Sahara sont les moins affguééesette conservation erronée
des cirrus. La distribution en histogramme des différerigsTy* de la figure 5.9(b) révéle un biais
moyen légérement négatif de -0,29K avec un écart-typeefalbl 0,44K autour de cette moyenne. On
peut remarquer par ailleurs que cette distribution ne @styne loi gaussienne et qu’elle présente une
aile négative plus étendue liée aux biais plus élevés quekat observer dans I'hémisphére Sud, au-dela
de 20°S.
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Juillet 1992 (12:00TU)
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FiG. 5.9 —Données des 12TU du mois de juillet 1992 (31 images). (agfeiite (en K) entre les
moyennes d&% et deT. (b) Distribution en histogramme des différences avec moyeet écart-
type en K.

Cette analyse est approfondie par la représentation dies $émporelles degj et T calculées
en moyenne dans les 3 zones délimitées sur la figure 5.9(hpisies de fagcon a caractériser les 3 types
de climat rencontrés dans la région d’observation de METAK)Se reporter également a la figure 5.5) :
I'Est de la Méditerranée, qui est une zone de subsidenceumedaible occurrence de nuages [27°E-
37°E/27°N-35°N]; la zone de I'Atlantique Sud dans laquedle observe essentiellement des nuages
de basse altitude (cumulus et stratocumulus) [5°0-14"5PD°S] ; et une région Soudano-Sahélienne
caractérisée en été par la présence de plusieurs types giesragsociés au passage de la mousson et ou
'on peut notamment observer des cirrus fins [5°0-10°EFN57,5°N]. Les séries temporelles @&,

T4 et de leurs différences sont représentées, pour ces 3 ségiamles figures 5.10(a) et 5.10(b).

Dans les deux premieres zones (figures 5.10(i) et (ii))esiudans les régions subtropicales, on peut
constater un trés bon accord entreTgset 75" issus des deux types de détection (différences moyennes
resp. de -0,01 et -0,02K). Dans la région Soudano-Sahélié¢iigure 5.10(iii)) les séries temporelles
révélent un écart négatif entre 184, et 75, et permettent de constater que 'amplitude de cet écart
varie au cours du mois. La moyenne temporelle de ce biaisadgsef égale a -0,36K, et I'écart-type
autour de cette moyenne est de 0,28K.

En résumé : dans les zones continentales tropicales queamons étudié par l'intermédiaire d'une
région Soudano-Sahélienne limitée, la conservation deesage cirrus fins mal classés par I'analyse des
radiances IR induit, sur la moyenne spatiale @gs"VE", un biais moyen négatif inférieur au demi-
degré. Dans les deux régions subtropicales que nous auatig,&ious pouvons conclure a une qualité
de détection des nuages bas similaire, entre I'analyseadé&sices IR et celle utilisant un ajustement de
I'épaisseur optique par les radiances VIS.
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(b) Séries temporelles, en K, @8 -T5%, avec moyennes et écart-types.

Fic. 5.10 —Moyennes régionales a 12TU du mois de juillet 1992 (31 ppidéms : (i) I'Est de la
Méditerranée ; (ii) I'Atlantique Sud et (iii) une région Stano-Sahélienne.

Afin d’évaluer le biais di a ces cirrus fins sur notre base deé¢es FTH, nous calculons I'erreur
relative AFTH/FTH~ a ATy estimée a partir de la différence moyerifig-T4 de la figure 5.9(a). De
la méme fagon que pour les températures de brillance, leefidull(a) et 5.11(b) présentent les diffé-
rences entre les FTHet les FTH’ exprimées en pourcentage de FTHpar une carte de distribution
géographique (figure 5.11(a)) et par une représentatiomstgramme (figure 5.11(b)).

Le signe des biais relatifAFTH/FTH est opposé a celui des biais absaug’sz (a<0) représentés
sur la figure 5.9 : les biais les plus élevés sont situés dang¢gons des moyennes latitudes et au Sud
de 15°N sur le continent Africain tandis que les écartsifslis plus faibles, compris entre -5% et +5%
sont localisés dans les régions d'anticyclones océaniefaems la région du Sahara. L'histogramme des
écarts relatifs de la figure 5.11(b) montre que la distributlesAFTH/FTH est effectivement symé-
trique par rapport a la distribution précédente 4d%; (figure 5.9(b)), et qu’elle est caractérisée par une
moyenne de +3,63% et un écart-type de 5,53%.

Les analyses que nous venons de détailler nous ont pernvialakg le biais inhérent de notre mé-
thode de clarification, ce biais étant induit par la classiian erronée des cirrus fins par I'algorithme
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FiG. 5.11 —Données des 12TU du mois de juillet 1992 (31 images). (ag¢ieiite relative (en %) entre
les moyennes des FTHet des FTH®. (b) Distribution en histogramme des différences relatiagec
moyenne et écart-type en %.

d'analyse ISCCP des radiances IR. Dans les régions comsepa¥ la présence de ce type de nuage,
pour I'exemple du mois de juillet 1992, le biais moyen es¢iidur au demi-degré, et il est égal & -0,29K
sur la région METEOSAT totale (limitée toutefois en latéudd5°N-45°S).

La seconde partie de I'évaluation de la méthode de claiificgiorte sur I'étude de I'influence de
la conservation des pixels de nuages bas dans la construietita base de données de ciel clair. Cette
influence, que nous avons abordé de fagon théorique sur deuxéalisés dans la partie 5.2 (§ 5.2.3),
est estimée sur les moyennes temporellesiges

5.4.3 Influence des scénes de nuages bas sur les moyennes tealies

L'étude de I'effet de la conservation des pixels de nuagesbhabordée en comparant, toujours sur
le mois de juillet 1992 (observations a 12TU), [ES, formant la base de données ciel clair, 18&°,
utilisés comme référence, et I1€§° constituées exclusivement des pixels analysés comme dciaiie
par I'algorithme ISCCP (qui est "conservatif-nuages", 8.

La comparaison des figures 5.12(a) et 5.12(b) nous ameéneadiqeen que, bien que les nuages bas
affectent peu lal'g, ainsi que nous I'avons montré dans la partie 5.2, leur cwasen conduit a une
légére diminution de®¥ et 75 moyennes par rapport a celle constituée des seules scénies dair
(T¥). Dans le cas ou I'on utilise les mesures IR pour la déteafimmnuages bas, la différentg -7
moyenne est de -0,42K avec un écart-type de 1,18K, tandidagdiéférence est plus faible, égale a -
0,13K, dans le cas ou I'ajustement du calcul de la pressicsoaunet par les radiances VIS est réalisé
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Juillet 1992 (12:00TU)
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FiG. 5.12 —Données des 12TU du mois de juillet 1992 (31 images). Diféere (en K) entre (a) les
moyennes d&% et deT et (b) entre les moyennes @&* et deT's¢. Distributions en histogramme (c)
des différenced’-T% et (d) des différenceBy-T< . Pour les histogrammes (c) et (d) les moyennes et
écarts-types en K sont également indiqués.

(figures 5.12(c) et (d)).

Les distributions spatiales des différences moyennes peusettent de noter deux phénomeénes
opposés qui apparaissent dans les cartébdssues des analyses des radiances IR (figure 5.12(a)) et
issues des analyses ajustées par les radiances VIS (fig@fe}. Ces deux constats ne proviennent donc
pas de la mauvaise attribution de la pression du sommet dggau

— Uneaugmentatiorde laTs moyenne, principalement dans les régions océaniques,u&diQle
I'anticyclone des Acores (20°0-25°N) et a I'Ouest de I'aptione de & Héléne (0°E-15°S) ou
'augmentation atteint +3K, ainsi que prés des montagnafidue de I'Est (Mont Kilimandjaro
et Zambeze) ;
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— Unediminutionde laT's dans la région du Sahara de I'ordre de -1 a -1,5K et dans larrétyup-
welling du courant de Benguela (au large des cétes angslald@’E-20°S) ou I'écart par rapport
au ciel clair atteint -5K .

Ces deux phénoménes sont uniguement dus aux conditionsigr@ues associées aux nuages bas

sélectionnés :

— L'augmentatiorde laTz moyenne apparait essentiellement dans les régions ooéartanticy-
clones, caractérisées d’'une part par une forte occurremnoeages bas (figure 5.5), et d'autre part
par une subsidence importante d’'air sec depuis les hautekes de la troposphére (branche des-
cendante des cellules de circulation de Hadley, voir le ittgaf). Le biais chaud que I'on observe
dans ces régions est induit par I'échantillonnage plusufeétide pixels secs associés a la subsi-
dence dans la troposphere libre. Cette forte subsidenagtierdj dans la couche limite océanique,
les nuages bas (cumulus et stratocumulus) et empéche leelodgement vers les couches plus
élevées de la troposphére. Dans ces régions, ce sont donoagss bas et les conditions séches
au-dessus que nous sélectionnons par notre méthode dieatam ;

— Ladiminutionde laT'z dans la région de I'upwelling de Benguela est spécifique aaie de juillet
1992. En effet, 'examen d&&; provenant de mois d’autres années nous a permis de corggiater
le mois de juillet 1992 présente, dans cette région, unesmpere libre plus humide au-dessus
de nuages bas. Différentes représentations de I'humielidéivie du mois de juillet 1992 (12TU)
sont illustrées sur la figure 5.13. Les données sont tiréesé&analyses ERA-40. On peut ainsi
remarquer sur ces 3 figures que, dans la région concernéa gmnihution prononcée de 18,
I'humidité relative de la troposphere libre et plus patigtement & 500hPa, est plus humide que
dans les régions environnantes. Dans cette région, I'Htémiglative a 500hPa atteint 6% (figures
5.13(a) et (c)) et jusqu’a 700hPa I'air a une humidité reéagupérieure a 40% (figure 5.13(b)).
Dans la région séche contiglie, que I'on a détaillée dansilg peécédent, I'humidité relative
prend des valeurs inférieures a 10% dans toute la tropasgibés. Ainsi, pour ce mois de juillet
1992, la conservation des nuages bas, principalement @gscsimulus (figure 5.5) induit une
conservation de scenes dont la tropospheére libre est humide

La derniere étape de cette évaluation de la méthode deaddiof des's consiste en une estimation
du gain net, en terme de nombre de scénes, dans la congirdetia base de données "VE" ciel clair.
Cette estimation est I'objet du paragraphe suivant.

5.4.4 Apport de I'échantillonnage des nuages bas

La sélection des scénes de nuages bas permet de consengdiindage "VE", les pixels considérés
comme du ciel clair par I'instrument de mesure. A partir déilisation des informations ISCCP-DX sur
la nébulosité, disponibles a I'échelle du pixel METEOSAT peut estimer le gain d'observations sur les
mesures globales "VE". Ce gain a été déterminé, en pougendies observations totales (8 observations
par jour), pour 4 mois de I'année 1992 (janvier, avril, gililet octobre) afin de visualiser la variabilité
saisonniére de I'échantillonnage. La planche de figures prdsente ainsi les distributions spatiales des
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Juillet 1992 (12:00TU)
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FiG. 5.13 -Données des 12TU du mois de juillet 1992 (31 images). (a) Hiténelative moyenne, en %,
a 500hPa. (b) Coupe zonale a 15°S de I'humidité relative, efcydHumidité relative, en %, a 500hPa
selon la latitude 15°S. Données issues des ré-analyses ERA4

pourcentages d’observations de ciel clair, de ciel clasleehuages basme: > 700hPa), et des
seuls nuages bas.

Le premier commentaire concerne les zones impliquées da@dction des scénes de nuages bas.
Ces zones sont principalement océaniques : comme on a @efiay précédemment sur la figure 5.5,
la majeure partie des nuages bas est localisée au-dessoséiess subtropicaux. Le gain net de cet
échantillonnage est particulierement perceptible danggimn de I'Atlantique Sud, notamment pendant
le mois d’octobre ou pres de 100% des pixels conservés damnta[20°0-10°E/5°S-20°S] sont des
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FiG. 5.14 —Pourcentages d’'observations pour les mois complets dagaid®92 (a), avril 1992 (b),

juillet 1992 (c) et octobre 1992 (d).
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pixels de nuages bas. On peut également noter que les zanextiges de la ZCIT sont également plus
fréquement échantillonnées : bien que la ZCIT soit 'une réggons ol le pourcentage d'observations
est le plus faible, I'échantillonnage des nuages bas dates zene conduit & considérer environ 10%
d’'observations en plus, et ce pour les 4 mois illustrés sufiggires 5.14. Malgré le biais systématique
di aux cirrus mal analysés, ces cartes de gain révélent qumnégrvation des nuages bas, cumulus ou
stratocumulus, situés prés des nuages de convection goffigure 5.5), permet ainsi un échantillon-
nage du proche environnement convectif.

Les zones les moins concernées par la conservation dessnbageont les zones continentales, et
plus particulierement les zones désertiques : le déserabarg et le désert du Kalahari sont des régions
ou le ciel clair est majoritaire pendant toute I'année.

Dans cette partie, nous avons présenté les caractéristigua méthode de clarification, en détaillant
I'influence, sur les moyennes spatiales et temporelles @g Jale I'échantillonnage des nuages de basse
altitude (Psomme: > 700hPa), ainsi que I'apport de cet échantillonnage dansngbre d’observations
de la base de données. Sur la base de ces estimations, lalmdtholarification de I'imagerie "VE" est
appliquée sur la totalité de la base de données homogénesb\iont I'étalonnage est ajusté sur celui
de HIRS-12, que nous avons présenté dans le chapitre précéde

5.5 Clarification des images "VE" MET-5 : la base de données FH

5.5.1 Application sur la période juillet 1983 - février 1997

L'échantillonnage des nuages bas ISCCP-DX et des scéneglddair a été réalisé pour chaque
image de la base de données homogenes MET-5 sur la péritide §aB3 - février 1997. Nous avons
également mis en oeuvre I'algorithme de traitementidgsle ciel clair pour leur interprétation en FTH,
dont nous rappelons I'équation d'inversion :

l FTH P,
" < B > cosf

>:a><TB—|—b (5.2)

avec les coefficients de régression linéaire0,1270K ! et b=35,63 qui ont été déterminés dans le
chapitre 3. Le calcul des paramétrBs et <3>,,, définis dans ce méme chapitre, est réalisé a I'aide
des profils de température de I'air provenant des ré-aregBA-40, disponibles 4 fois par jour (00TU,
6TU, 12TU et 18TU) sur 23 niveaux de pression (Annexe B, 8 B&) collocation spatiale et temporelle
avec les observations MET-5. La figure 5.15 présente urstridition des résultats de l'inversion pour les
mois complets (248 images) de janvier et juillet des ann684 &t 1992. Le terme FTHdésigne donc

la FTH a laguelle nous nous intéressons par le biais de caltdevclarification des données, tandis que
le terme FTHC représente les données FTH contruites a partir du seullaiel Mous avons également
représenté sur cette figure la différence entre les deux FTH(-FTH).
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La représentation des mois de janvier et de juillet des anh®84 et 1992 donne un apercu de la
variabilité interannuelle de la FTH de cette région. De facohérente avec les analyses précédentes, la
prise en compte des pixels de nuages bas présente une tereddhomidifier Iégerement les moyennes
mensuelles. On peut ainsi observer dans les zones les phiddsi(FTH>40%) une différence absolue
supérieure a 2%, un écart maximum de 12% étant noté en jdrd8era la pointe de I'Afrique de I'Ouest
vers 20°0-5°N. De plus, les zones océaniques de stratoasmuésentent un assechement de la FTH
atteignant 2% pendant les mois d’été (figures 5.15(b) et (d))

Cette sélection des scénes de nuages bas tend a augmemtatidmtgd’humidité entre les régions
tropicales et les régions subtropicales, I'numidificatthnproduit étant plus nette dans la région de la
ZCIT. Lhumidification de la ZCIT permet de réduire le biaecssystématique présent dans la climatolo-
gie satellitale de la FTH, mis en évidence par Soden et LaaZ4896] et Lanzante et Gahrs [2000], dans
des études complémentaires sur la climatologie de la vapeau de la troposphéere mesurée par le son-
deur HIRS/TOVS. Leurs analyses reposent sur |'utilisaties radiances de ciel clair (CCR) produites
par le NESDIS, la couverture nuageuse maximale du prodgiigaant 75% dans le cas des mesures
"VE" [Soden et Lanzante, 1996]. Le biais sec d’échantileg dont parlent Soden et Lanzante, est
révélé par la comparaison entre la moyenne mensuelle pidet 1089 de la FTH dérivée des mesures
HIRS (ils parlent alors d’'UTH) et la moyenne, pour ce mémegnde FTH estimées a partir de ra-
diosondages et interpolées sur la grille des donnéesitsdéal] Les régions totalement nuageuses sont
sous-échantillonnées dans le produit satellite, ce quiiired biais sec évoqué par rapport a la climato-
logie des radiosondages.

5.5.2 Conclusions

Dans ce chapitre, nous avons présenté une méthode de ataificles images "VE" fournies par
METEOSAT. Cette méthode de clarification est basée suli$ation des données issues de I'analyse de
la nébulosité ISCCP-DX, a la résolution du pixel d'obsdprat

Des calculs idéalisés nous ont conduit a estimer I'impadiatéd d’'un nuage épais introduit dans un
environnement plus ou moins sec. Un nuage dont la pressisnramet est égale a 700hPa diminue la
Ts "VE" de 1,75K dans le cas du profil excessivement sec de FT &g20% (-0,4% en terme de FTH)
et de 0,25K dans le cas du profil plus humide de FTH égale a 208836 en terme de FTH). Ce seulil
de 700hPa est le seuil de sélection des scénes de nuagessdabitisde conservés dans la construc-
tion d'images "VE" de ciel clair du produit CSR de Eumetsatitilisation des données ISCCP-DX pour
cette sélection nous a amené a évaluer les incertitudesadudanitations de I'analyse ISCCP, concer-
nant notamment le calcul de I'épaisseur optique des nugg@giement fins qui permet de déterminer
l'altitude du nuage. Ces limitations concernent essdatient les cirrus fins qui, dans I'lR, transmettent
une partie du rayonnement montant depuis la surface, etsastdérés, dans I'analyse ISCCP, comme
des nuages bas (cumulus). Nous avons montré que ce biaiSatalgse des propriétés des nuages fins
est limité aux régions de convection de la ZCIT ainsi qu'aégions des moyennes latitudes, les régions
subtropicales présentant, en moyenne, une faible ocagrida nuages en générakefortiori de cirrus.
Enfin, I'étude des conséquences de la conservation dessbagalans les moyennes spatiales et tem-
porelles de lal's et de la FTH a mis en évidence l'influence sur le rayonnemei'"8s conditions
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atmosphériques associées a certains types de nuagess @apigulierement aux nuages marins. Ces
nuages bas sont situés dans des régions de forte subsideticgalones) qui améne de l'air sec dans la
troposphére libre.

A l'issue de cette clarification des observations METEOSAdJisée sur chacune des images dispo-
nibles, nous avons construit la base de donnée FTH. Cettedeadonnées FTH MET-5 couvre la zone
Afrique/Océan Atlantique sur toute la période juillet 1988vrier 1997 avec une résolution temporelle
de 3 heures et sur une grille réguliére de 0,625°. Les caistaj@es interannuelles et intrasaisonniéres
de cette base de données sont analysées dans le chapirg.suiv
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Chapitre 6

Etude climatologique de la FTH

La répartition spatiale de la vapeur d'eau sur le globe ajnsison transport vers les régions séches
est imposée par la circulation générale moyenne de I'ath@sp ainsi que par les perturbations locales
autour de I'état moyen. Nous nous intéressons ici essiemtieht aux régions situées dans la bande inter-
tropicale qui sont les régions clefs pour le bilan radiatipeur le réchauffement global de la Terre.
L'objet de l'introduction de ce chapitre est de présentsrdeands traits de la circulation tropicale et
avec une attention particuliére sur les liens dynamiquée des régions de mousson et les régions
séches subtropicales. Pour ce paragraphe d’introdudéieprincipales références bibliographiques sont
les livres de Peixoto et Oort [1992], McGregor et Nieuwol®98] et Fouquart [2002], appuyés par de
nombreux articles.

Dans les sections suivantes, je présente les différentdgsas climatiques qui ont été réalisées sur
la base de donnée FTH développée au cours de cette thése sddifférentes étapes de construction
ont été détaillées dans les chapitres précédents. L'atighrde ce travail d’analyse est I'utilisation de la
haute résolution temporelle des données FTH afin de casmsté I'échelle interannuelle, la variabilité
intrasaisonniere de quelques régions clefs du climat aifricet plus particulierement la région de I'Est
de la Méditerranée, la plus séche du globe pendant la saisiet-ao0t.

6.1 Présentation du climat des régions inter-tropicales

6.1.1 Bref rappel sur la circulation moyenne

Les illustrations de ce paragraphe (figures 6.1, 6.2 et 618)tgées des ré-analyses NCEP [Kalnay
et al, 1996] et sont représentées en moyenne climatologiqueaguériode d’étude de notre base de
données FTH, c’est-a-dire sur la période 1983-1996.

La Terre recoit de I'énergie du Soleil et son climat dépendadguantité de rayonnement regu au
sommet de I'atmosphere. Ce flux d’énergie varie a la fois Bvmidence du rayonnement et avec la dis-
tance Terre-Soleil qui change selon la position de la tenrean orbite. Cette variation du flux d’énergie
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explique les différentes saisons que nous connaissongraepede différencier les grandes zones cli-

matiques principales qui sont les tropiques, les latitudaegpérées et les régions polaires. De maniére
générale, I'insolation de la terre est inhomogéne : la zap@®riale recoit, en moyenne sur I'année,

le maximum de rayonnement solaire, tandis que les régiolare® sont les moins soumises a cette

insolation. Les mouvements des fluides atmosphériquesanaues transportent un flux d’énergie de-

puis I'équateur vers les moyennes latitudes, et depuisrfacivers I'atmosphére, afin de compenser
les régions déficitaires. En plus de son énergie cinéti¢grergie d’'une masse d’air est une fonction de

sa température (énergie interne), de son altitude (énpadentielle) et de la quantité de vapeur d’'eau

gu’elle contient (chaleur latente). Dans les régions tralgis, les transferts d'énergie se font essentielle-
ment par du transport vertical du fait des plus faibles gnatdi horizontaux de température.

Le transport vertical moyen des régions tropicales carestds branches ascendantes des cellules de
Hadley (1735) : I'air monte par convection au-dessus desmégxcédentaires en énergie et il redescend
vers les zones déficitaires. Ce schéma de cellules de Haéléydgveloppé et conceptualisé par la suite
(Ferrel en 1856, Rosshby en 1930, etc.). Il permet non seuledastraduire le transport d’énergie depuis
les sources vers les puits, mais également de représeméviition des vents imposée par la rotation
du globe (force de Coriolis) ainsi que les régimes subtapicde hautes pressions, localisés vers 30°N
et 30°S.

Les régions équatoriales sont des régions de basses pessie I'on peut appréhender sur la figure
6.1 en moyenne sur la saison juillet-aoQt pour la période811996, caractérisées par la formation de
nuages dont le développement vertical est important. Qs tmnvectives sont typiques des saisons de
mousson et sont le lieu de précipitations intenses. Cettdebéquatoriale est le lieu, en surface, de la
convergence des alizés des deux hémispheéres, et elle esiur@mment appelée la Zone de Convergence
Inter-Tropicale (ZCIT) ou équateur météorologique.

Au sommet de la troposphere, dans la ZCIT, I'air asséché'gsedndance se dirige vers les pdles
pour subsider au dessus des subtropiques. A la latituderdeshes descendantes de la circulation de
Hadley, vers 30° de part et d'autre de I'équateur (tropiglie€ancer et du Capricorne), se trouvent des
zones de hautes pressions ou I'on trouve de I'air sec et midg:fc'est a ces latitudes que se situent les
principaux déserts (Sahara, Kalahari, Australie, ...)cdugrant de retour en surface, illustré sur la figure
6.1, est formé par les alizées qui, en passant au-dessusgestmudes, se chargent d’humidité et donc
de chaleur latente de condensation pour nourrir la coromecti

Les figures 6.2 et 6.3 présentent les principaux aspects damatologie tropicale de I'été boréal
juillet-ao(t. La vitesse verticale a 500hPa permet de situer, a quelgues anomalies zonaledgwés
principaux mouvements d'ascendance et de subsidence mptspheére tropicale (figure 6.2). On peut
ainsi repérer les régions de forte convection : I'Afrique@griale, le Sud-Est Asiatique, 'Amérique du
Sud et le Pacifigue Ouest. De méme les grands anticyclonesiedianticyclone des Acores, celui de
S® Héléne et l'anticyclone du Pacifique Sud, illustrés par éggons de hautes pressions sur la figure
6.1, sont caractérisés par de fortes subsidences a 500hPa.
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Juillet—Aout 1983-1996 Re—analyses NCEP
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FiG. 6.1 —Pression de surface (hPa) et champ de vent a 900hPa (m/s) yenme sur la saison juillet-
ao(t pour la période 1983-1996. Les données sont issuesemsalyses NCEP.
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FIG. 6.2 —Vitesse verticaleo en Pa/s au niveau 500hPa en moyenne sur la saison juillet-aodr la
période 1983-1996. L'intervalle est @el0~2 Pa/s. Les isolignes positives/négatives situent les mouve
ments de subsidence/d’ascendance. Les données sontdesugsanalyses NCEP.
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Juillet—=Aout 1983-1996 Re—analyses NCEP
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FiG. 6.3 —Vent zonak: en m/s au niveau 200hPa en moyenne sur la saison juillet{aailt la période
1983-1996. L'intervalle est de 5 m/s. Les isolignes passiivégatives situent les déplacements Ouest-
Est/Est-Ouest. Les données sont issues des ré-analyséd NCE

Dans la troposphére libre, la circulation tropicale esacsirisée par des courants jets. Ces courants
de vents violents (jusqu’a 100m. se forment en altitude (200hPa) au niveau des branchesrdesc
dantes des cellules, et sont plus rapides au-dessus deguaessr les zones continentales. Ainsi, le jet
d’Est tropical (JET) se manifeste principalement pendaé lboréal (juin & septembre) et trouve son
maximum a la pointe du continent Indien (figure 6.3). A celtituale (200hPa), les jet d’'Ouest subtro-
picaux sont plus intenses dans 'hémisphére d’hiver quamgddient de température équateur-pole est a
son maximum et que la circulation de Hadley est la plus irtelis sont également visibles sur la figure
6.3, et sont situés en moyenne vers 40°N et 30°S, a la limiebdsses et moyennes latitudes en été.
Enfin, il faut noter également la présence d'un axe de vents (@t d'Est Africain) situé au-dessus de
I'Afrique et apparaissant au-dessus de la couche limites(¥@0hPa).

6.1.2 Moussons d’été et Anticyclones subtropicaux

Le travail d'analyse des données FTH se place dans le centlext'étude du rble des régions de
mousson et des zones séches subtropicales dans la varidbitlimat de la bande inter-tropicale.

Plus précisément, on s'intéresse ici aux moussons Indien@eiest-Africaine, et plus particuliére-
ment & cette derniére. De maniére générale, les sytémesuwdsomosont initialement décrits a partir des
changements de direction des vents de surface au passagpidtéur. Les principales caractéristiques
de ces deux moussons sont :
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e La mousson Indienne :elle est généralement considérée comme une subdivisicm rdeudisson
Asiatique, incluant également la mousson Est-Asiatiqueeke du Nord-Est Pacifique. La mousson
Indienne résulte de I'interaction de deux régimes de hgutessions qui sont I'anticyclone des Masca-
reignes, situé en surface vers 30°S/60°E (figure 6.1), mtit\rclone Tibétain d’altitude [e.g. Clemers
al., 1991 ; Hsuwet al,, 1999].

L'anticyclone des Mascareignes entraine, en surface, yfhir qui se dirige vers le Nord et change
de direction au passage a I'équateur, pour se transformmneant jet de Sud-Ouest (jet de Somalie). Ce
jet atteint son intensité maximale pendant les mois de jaioli et se sépare en deux flux qui atteignent
les cotes de I'lnde aprés s’étre chargé en humidité au-gefsla mer d’Arabie. Du fait de I'orographie,
les masses d'air convergent vers le plateau Tibétain, driieau, en surface a de fortes pluies, et, en
altitude a une divergence des masses d'air (anticyclonétdiil). Cet anticyclone s'intensifie pour at-
teindre son maximum au mois de juillet. Le flux d’air sortaepdis le flanc Sud de I'anticyclone donne
naissance au jet d’Est tropical déja évoqué (voir aussi ladi§.3).

e La mousson Ouest-Africaine :elle est essentiellement continentale. L'élement pridcge la
mousson est la trace au sol de la ZCIT (appelé Front Intguidat), qui suit le maximum d’ensoleille-
ment dans I'hémispheére d’'été, et qui correspond au poinéxdeontre des vents de Nord-Est provenant
du Sahara et transportant de I'air chaud et sétafimattar), avec les vents de Sud-Ouest provenant de
I'Océan Atlantique et transportant de I'air froid et humitla mousson est donc influencée par l'intensité
des alizés et est reliée aux anticyclones des Acores au Nded®¢ Héléne au Sud [e.g. Janicot, 1992].

La mousson Ouest-Africaine est également caractérisédgsasystémes pluviogénes organisés en
lignes, appelées "lignes de grain”, qui donnent lieu a dientes pluies et se propagent rapidement. Ces
systemes peuvent s’étendre sur plus de 100km de longuearmaalépassent généralement pas 30km
de largeur. Les lignes de grain sont liées a des perturlsasigmoptiques qui se propagent d’Est en Ouest
pour atteindre I'Océan Atlantique tropical. Ces pertudret, ouondes d’Est Africaingsrésultent des
contrastes thermiques et dynamiques qui existent dares zmte du globe (terre/mer, mousson/désert,
vents des basses couches, etc.).

De nombreuses missions d'observations des ondes d’Esiakfes ont eu lieu, comme I'expérience
GATE en 1974 (Global Atmospheric Research Program -GARRnfit Tropical Experiment) ou le
projet TOGA-COARE en 1992 (Tropical Ocean Global Atmosphe€oupled Ocean Atmosphere Res-
ponse Experiment). Les analyses des données issues ddareitge expérience ont conduit & constater
I'occurrence de couches particulierement séches (RH<%¥3 th troposhére, dans un environnement
globalement humide [e.g. Mapes et Zuidema, 1996 ; Waugh leafip2000]. L'étude, par Rocet al.
[2004], des éléments dynamiques de systemes convectifedsson (autour du 21 ao(t 1992 ; région du
Sahel) a permis de développer un scénario dans lequel desiimts d’'air sec extra-tropical, amenées par
le courant jet polaire, favoriseraient le développementligaes de grain (amplification, durée de vie, or-
ganisation). Des études récentes réalisées au Labordté&mlogie de Toulouse, par D. Ramond et ses
collaborateurs, ont conduit a introduire I'interactiorsdmurants jets d'altitude (polaire et subtropical)
afin de déterminer les chemins priviliégiés de cet air sec.

Ainsi, des masses d’air sec viendraient perturber les négimpicales, par I'intermédiaire des cou-
rants jets d’altitude. A leur tour, les régions tropicalefiuencent la distribution de la vapeur d’eau des
régions subtropicales.
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La distribution spatiale de grande échelle de la vapeurudéesa décrite notamment par les grandes
cellules de circulation Hadley-Walker [e.g. Sun et Lindz&893; Sherwood, 1996]. Ce lien a, par
ailleurs, été confirmé par les analyses d'observationdlitees dans la bande spectrale a ;818 qui
ont fait apparaitre des fortes corrélations, a I'échellasnelle, entre 'humidité de la troposphere libre
et les champs dynamiques de grande échelle [e.g. Picon bbi3gd990 ; Schmetet al,, 1995(b)] :
les régions humides sont associées, dans la moyenne thgpesp des mouvements d’ascendance des
masses d’air, tandis que les régions séches sont le lieutds fubsidences (et de hautes pressions, voir
le §6.1.1). Les grands anticyclones subtropicaux recoene fait prés de 40% de la surface de la Terre.

Le transport en cellules de type Hadley n'est cependant yffisast pour nourrir en vapeur d’eau
ces régions seches, et il a été mis en évidence que I'adiigitéitoire de la circulation, c’'est-a-dire les
perturbations autour de I'état moyen, affecte égalemeanatesport de I'humidité vers les régions subtro-
picales. Par exemple, Pierrehumbert et Yang [1993] ordiiit la notion de mélange "chaotique" afin
de caractériser le transport de la vapeur d’eau dans lesnggiopicales. Pour amener la vapeur d’eau
dans les régions subropicales depuis les régions congsctitest le mélange latéral par la circulation
transitoire qui semble prévaloir [e.g. Pierrehumbert,8,98999], combiné aux processus de microphy-
sique dans les nuages [Emmanuel et Pierrehumbert, 1998]i, Autilisation d’'un modéle de transport
lagrangien permet de représenter les structures filamestdé fine échelle de vapeur d’eau observées
dans I'imagerie satellitale a ;& [Pierrehumbert et Roca, 1998].

A I'Est de ces anticyclones, des mouvements de forte sutsédapparaissent, que I'on peut appreé-
hender sur la figure 6.2. La plus importante de ces régionsibsidence est la région de I'Est de la
Méditerranée. Cette région est notamment caractériséanpantense sécheresse de la trospohére libre,
ainsi gu'on peut le constater sur la figure 6.4, présentadistaibution de I'humidité troposphérique
UTH en moyenne sur la période 1983-1996 pour la saisontjatiét [Batest al., 2001(a) et (b)].

Rodwell et Hoskins [1996] (RH96 dans la suite) ont suggéeaps mouvements de subsidence ne
sont pas associés uniguement a la branche descendantestleléade Hadley. A I'aide d’'un modéle hy-
drostatique global [Rodwell et Hoskins, 1995 ; Hoslkénsal,, 1999], ils proposent un mécanisme "désert-
mousson" liant la convection de mousson et le processussdgtifieation des régions subtropicales. Ce
mécanisme implique a la fois I'orographie et la convectielalmousson. Dans le cas particulier de la
mousson d’Asie, les simulations mettent en évidence uneligre I'intensité de la convection de la ré-
gion du Golfe du Bengale et la force de la subsidence de I'&& d1éditerranée. Ce lien serait renforcé
par la propagation vers I'Ouest d'une onde planétairegsiians les hautes couches de I'atmosphére
(onde de Rosshy). Cette onde serait amorcée par I'anonatientpérature de la haute troposphére due
au dégagement de chaleur latente au début de la saison deanoR$196 suggerent ainsi que le proces-
sus de désertification soit le résultat de la stabilisatars{ationarisation de I'onde de Rossby, pendant
la saison de mousson, du fait de I'orographie particuliéréacdégion (Mont Atlas a I'Ouest -Maroc- et
Mont Zagros au Nord-Est -Kurdistan,Iran-).

Le concept "désert-mousson” de RH96 est basé sur le faiteueggions désertiques sont le lieu
de perte d’énergie par refroidissement radiatif. L'éduéi énergétique est généralement réalisé dans les
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FiG. 6.4 —Humidité relative de la haute troposphére (UTH) (en %) enemmye sur la saison juillet-ao(t
pour la période 1983-1996. L'intervalle est de 5%. Donnéd@dldl'aprés [Jackson et Bates, 2001].

régions d'ascendance : dans les zones de convection, lgaetégat de chaleur latente est presque entié-
rement équilibré par le refroidissement adiabatique dessesad’air di a I'ascension. A I'échelle de la

saison, cet équilibre s’écrit :
Q ( p )“ _ 90
_— = — w—
p Po dp

ou la barre horizontale représente la moyenne saisonid@éest le terme de réchauffement ou de refroi-
dissement diabatique, est la chaleur spécifique de I'air sec a pression donfée {004J.kg!.K~1),

p est la pressiory, est une pression standard (constantey R/c, avec R la constante des gaz parfait
pour l'air sec (R = 287J.kg' K1), w = dp/dt est la vitesse verticale (en Pa'}, enfind = (p/pg) ~T
est la température potentielle (en K).

Cet équilibre n’est cependant pas vrai dans les régiongseéthbtropicales. En effet, RH96 montrent
que la contribution de I'advection horizontalev,, T' (v est le vecteur de vent horizontal) est deux fois
plus importante que celle du refroidissement radiatif isgppar la descente, et qu’elle dirige la position
de ces régions désertiques. Les simulations révélent guartie de la descente serait due au forcage
du modéle par le dégagement de chaleur au démarrage de laonolénsi, la région de subsidence de
I'Est de la Méditerranée serait déterminée par la rencamitee le front de I'onde de Rossby (amorcée
par la mousson) se propageant vers I'Ouest et le flux d'Owdairp. La descente adiabatique forcée par
la mousson, impliquerait un assechement des masses daisétune diminution du rayonnement IR
émis vers I'espace (région de ciel clair). Ce refroidisssmadiatif conduirait a un renforcement local de
la subsidence, cette fois de facon diabatique, qui seigibresable de la moitié de la descente observée
[Rodwell et Hoskins, 2001].
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Résumé :La distribution de la vapeur d’eau des régions tropicalesubtropicales est donc gérée
par des mécanismes complexes, faisant interagir les zanésrté convection et des zones d'intense
sécheresse. Dans ce contexte, la base de donnée FTH déecfumant cette thése est un outil idéal :
sa résolution spatio-temporelle permet de faire des a@slys I’numidité troposphérique de ces régions
depuis des échelles de temps interannuelles jusqu’a debnisgs journalieres.

Les paragraphes suivants sont consacrés aux études imtellas dans un premier temps, puis a la
variabilité intrasaisonniére de la saison juillet-ao(i=la régions de la zone d'observation METEOSAT,
incluant une région de mousson (zone Sahélienne) et deiongégubtropicales (I'Est de la Méditerra-
née, I'Atlantique Sud). L'analyse de la variabilité in&sonniére de la FTH est finalement approfondie,
par des comparaisons interannuelles, a I'aide de rétiectoares afin de caractériser le transport de la
vapeur d'eau vers la région de subsidence de I'Est de |a kréditée.

6.2 LaFTH de juillet 1983 a février 1997

Afin d’évaluer la variabilité interannuelle de la FTH, le duit UTH dérivé des données "VE" HIRS-
12 construit par Jackson et Bates [2001] est pris commeerétér Cette étape d'analyse de la cohérence
de la FTH sur de grandes échelles de temps est une étapeaiéggaliminaire aux analyses de plus
fines échelles spatiale et temporelle.

Notre période d’'étude s’étendant de juillet 1983 a févri@®7, les cycles saisonniers des deux
produits et leurs variabilités interannuelles sont éwmidid'échelle mensuelle (fréquence des données
d’'UTH) sur les années complétes de 1984 a 1996.

6.2.1 Caractéristiques des données UTH de HIRS-12 1978-89

La dynamique de la vapeur d’eau troposphérigue mesurée pantleur HIRS-12 a été analysée par
Bateset al[1996] sur la période 1981-1993 a I'aide de moyennes melesugduvrant la bande tropicale
et subtropicale limitée a 30°N-30°S. La climatologie d&és"VE", reliée aux calculs d’anomalies de
température de surface de la mer et du rayonnement ondgse®rsortant au sommet de I'atmosphére
(OLR), présente une forte cohérence avec les évenementfi&ldNauds (1982/83; 1987 ; 1991/92)
et froids (1984/85 ; 1988/89) qui apparaissent dans I'O¢&mifique. Ces événements sont essentielle-
ment révélés par les anomalies d'OLR et se retrouvent dansaleuls d’anomalies degz "VE" : les
évenements chauds présentent une augmentation de té&ctvivective dans la partie Ouest de I'Océan
Pacifique cohérente avec une diminution des valeufBzd8/E" (augmentation de la quantité de vapeur
d’eau dans la troposphére libre). De méme, les principaesctéristiques de la circulation tropicale sont
décrites dans la climatologie HIRS-12 : on retrouve notantries intensités et les positions des zones
de subsidence subtropicales.

Cette climatologie de moyennes mensuelles est étenduecaidale 1978-1998 selon les travaux de
Jackson et Bates [2001] qui interpréetent les données HIR&Xerme d’UTH. L'analyse des tendances
de ces 20 années d’'UTH/HIRS-12 montrent un accord avemteatiogie saisonniére tropicale : 'UTH
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augmente au-dessus des régions de mousson pendant |d¢ Alinique, Amérique Centrale), tandis
gu’elle tend a diminuer dans les régions de subsidenceapitates des hémispheres d’hiver [Bates et
Jackson, 2001]. Les données UTH dérivées des mesures "VIRE® présentent ainsi une tendance en
bon accord avec le cycle de I'eau des régions tropicales.

Ce jeu de données est également cohérent, a I'échellenintezte, avec les anomalies de circula-
tion générale de grande échelle connus [Batesl, 2001]. Des analyses en composantes principales
montrent que, dans la bande 30°S-30°N, la variabilité ameuelle de 'UTH est fortement corrélée avec
les anomalies de précipitation, de la température de sudada mer, ainsi que celles de la pression
de surface. Enfin, I'analyse de la partie transitoire de feutation révéle que, dans I'Océan Pacifique
tropical, le transport vertical et horizontal de la vapewad serait modulé par la propagation d’ondes
planétaires de grande échelle présentes dans les hausiide la troposphére (ondes de Rossby), ce
qui expliquerait les fluctuations importantes de 'UTH déeeégion.

6.2.2 Etude du cycle saisonnier moyen

L'étude du cycle saisonnier moyen permet de visualiseoliétion saisonniére moyenne d’'une va-
riable sur une région donnée. Cette représentation persretdrner les principales variations au cours
d'une année climatologique moyenne. La figure 6.5 illustreyicle annuel moyen de la FTH dans la
région de I'Afrique et de I'Océan Atlantique.

Les structures de forte humidité (de 40 a 55%) sont assoéida<ZCIT qui évolue au cours de
'année. On peut remarquer que ce déplacement méridierriastpgalement marqué sur le continent
Africain : le maximum de FTH (50-55%) est situé vers 10°S-peéBdant les mois d’hiver (janvier, mars
et novembre) et il se déplace vers 5°N-10°N pendant les méti§ (uillet). Au contraire, la partie océa-
nigue de la ZCIT est située en moyenne entre 0°N et 10°N toldraude I'année.

Les zones de subsidence subtropicales sont situées de dartitee de I'équateur météorologique
et sont caractérisées par des faibles valeurs de FTH. Leecdatla région anticyclonique de I'Atlan-
tique Sud (FTH15%) présente un déplacement essentiellement zonal asl dediannée : la position
la plus occidentale est située autour de 10°0 en septentlse déplace vers I'Est pendant 'année. On
peut d’ailleurs noter la croissance progressive d'unersgeoégion séche ou la FTH est minimale sur la
région de I'anticyclone des Mascareignes situé a 40°E,rga ldes cétes Malgaches. Enfin, I'inclinaison
en latitude de I'axe de cette zone de subsidence est la phasdio hiver : I'inclinaison est d’environ 20°
en janvier tandis gu’elle atteint moins de 10° en juillet.

Dans I'hémisphére Nord, le contraste de FTH au Nord-EstAfeidjue est plus prononcé entre I'hi-
ver et |'été : localement aux coordonnées 35°E-30°N, ongudses25% d’humidité en moyenne dans
la troposphére libre au mois de mars, a 5% d’humidité erejuibe facon similaire, au large des iles
des Canaries (15°0-30°N) il y a un contraste d’environ 15%@H entre I'été (juillet) et I'hiver (no-
vembre). De méme que pour I'Atlantique Sud, le déplacemeriadone trés seche, située a I'Est de
la Méditerranée vers 35°N en juillet et associée a une réggoforte subsidence (voir le § 6.1.2), est
particuliérement prononcé : en hiver, cette zone secheeaisée au Sud de la mer Rouge vers 15°N en
novembre.
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est de 5%.
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Afin d'évaluer cette climatologie moyenne, les variatioassgnniéres moyennes de notre produit
FTH et de la base de données UTH développée par Bais[2001] sont représentées sur les figures
6.6 pour la région d'étude. Seuls les hiver et été moyensrepntsentés : janvier-février-mars (JFM), et
juillet-ao0t-septembre (JAS). Ces cartes saisonnieénesgitent d'appréhender les principales structures
caractéristiques du climat de cette région dans les dewwdeuadonnées, et ainsi de réaliser une premiére
comparaison générale de leurs structures d’humidité efude aleurs moyennes.
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FIG. 6.6 —Saisons moyennes des données FTH (a,b) et UTH (c,d) pouerdévrier-mars (JFM)

et juillet-aolt-septembre (JAS) de la période 1984-1996 %€ d’humidité. Les zones en gris clair
délimitent les régions séches (F(U)¥45%), les zones en gris foncé délimitent les régions humides
(F(U)TH>45%). L'intervalle est de 5%.

Les régions seches et humides, de FTH respectivementenfés & 15% et supérieures a 45%, sont
mises en évidence par des zones grisées pour faciliterdaligation de la dynamique des deux produits.

Tout d’abord, on peut constater que les structures de la FEiHtds plus haut sont également pré-
sentes sur les moyennes saisonnieres de 'UTH. Ainsi laatidgr de la ZCIT est décrite de maniére
identique par les deux produits d’humidité : pendant lacsai3M, la ZCIT se situe autour de 10°S
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sur le continent Africain, tandis que sa position est Ie&aiplus au Nord entre 5°N et 10°N pendant la
saison JAS. De plus, les régions de subsidence des massgsitliées de part et d’autre de la ZCIT et
associées aux régions séches subtropicales (Atlantiqliet&st de la Méditerranée), se retrouvent éga-
lement dans les deux jeux de données. Pendant la périodedA&rouve ainsi les deux minima locaux
de I'Atlantique Sud évoqués précédemment : I'anticycloa&€ Hélene (0°E-15°S) et I'anticyclone des
Mascareignes (40°E-15°S). De la méme fagon, la zone séithe € I'Est de la Méditerrannée pendant
la saison JAS (35°E-35°N) se déplace vers le Sud-Est petalaaison JFM.

Enfin, concernant les amplitudes des signaux, ces saisoysnmes montrent que les extrema d’hu-
midité sont similaires dans les deux produits. La FTH aing §UTH atteignent des valeurs de 10%
dans la région de I'Est de la Méditerranée, pour la saisonemuy JAS. De plus des zones de fort gra-
dient séparent la ZCIT des zones de subsidence et se rattalares les deux jeux de données : dans ces
zones, et plus spécialement pendant la saison JAS, on pag®ga 10% d’humidité sur prés de 15°
(~ 1500km).

On peut toutefois constater des différences entre les deamgs. Les données FTH révéelent des
régions subtropicales plus séches et plus étendues querasgat UTH. Ainsi, la zone séche de I'At-
lantique Sud est, en moyenne sur JFM, plus séche de 5% damsngpae FTH, de la méme fagon que
la langue séche de I'Atlantique Nord. En été, on observe lmet§pe de différences, bien que cela soit
plus prononcé dans I'hémisphere Sud. Les régions humidegumt a elles, des amplitudes similaires,
la ZCIT étant, pendant JAS, légérement plus étendue damstecde FTH que dans le champ d’'UTH.

L'année climatologique moyenne, présentée dans ce patagriisse les différences interannuelles
pour révéler les évolutions saisonnieres moyennes. Daparségraphe qui suit, nous présentons l'ana-
lyse de la variabilité interannuelle de la FTH, en paralkec I'UTH, qui permet d'appréhender les
différences existantes d’'une année sur l'autre.

6.2.3 Etude de la variabilité interannuelle
6.2.3.1 Pour I'ensemble de la zone d’'observation METEOSAT

La premiére étape de I'analyse interannuelle de la FTH égide de la zone METEOSAT. Bien
que cette région présente des régimes climatiques tré&setifs (voir le 8 6.1.2), I'étude globale de la
FTH de cette région permet d’appréhender les principalectaistiques de la période considérée. La
figure 6.7 illustre les évolutions mensuelles de la FTH etld&H par I'intermédiaire de diagrammes
latitude/temps (diagrammes de HovMiiller) au cours des h&e&s communes aux deux produits. Ce
type de diagramme permet de distinguer les saisons préseles écarts a la moyenne climatologique
notables.

De la méme fagon que pour les saisons moyennes, nous avoes gvgence les régions séches et
humides par des grisés plus ou moins foncés. Les régionssaéoht limitées des F(U)TH inférieures a
15%, tandis que les régions humides sont celles de F(U)TErmupes a 35%. Cette différence de seuil
humide par rapport aux saisons du paragraphe précédenieeatld représentation en moyenne zonale
sur une région qui ne présente pas une distribution spdttateogéne en longitude, comme montré sur
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la figure 6.6. Le choix du seuil de 35% permet toutefois dealisar les principales structures humides
des deux produits.
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FiG. 6.7 —Diagrammes latitude/temps de HovMidiller sur la région 4@88N pour les données FTH
(a) et UTH (b), en % d’humidité. Moyennes zonales sur la batiif®©-45°E. Les zones en gris clair
délimitent les régions séches (F(U)¥45%), les zones en gris foncé délimitent les régions humides
(F(U)TH>35%). L'intervalle est de 5%.

La migration interannuelle de la Zone de Convergence [ftepicale est représentée de fagon simi-
laire dans les deux produits et présente une évolutionragigs@ entre les latitudes 10°S en hiver et 15°N
en été. Tout en rappelant que le champ d’humidité n’est paal zon peut cependant observer quelques
années pendant lesquelles la ZCIT se distingue de la moykeas@nnées 1988 et 1989 sont notamment
caractérisées par une ZCIT plus humide que la moyenne egfuaslue en latitude, la FTH étant plus
humide que I'UTH puisque la valeur maximale est de 50% po®&TIE tandis qu’elle est de 40% pour
'UTH.

On peut également distinguer un accroissement prograssifigonnier des régions seches subtro-
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picales situées de part et d'autre de la ZCIT. Cet asséchemseénen moyenne longitudinale, moins
prononcé dans I'hémisphére Nord, mais est particulieréwisitble dans I’hémisphére Sud ou les zones
séches de moins de 15% d’humidité recouvrent jusqu’a 204titade certaines années, et cela dans les
deux jeux de données. De telles extensions sont visiblasdg®années 1984, 1988 et 1994. L'été boréal
de I'année 1989 est, au contraire, caractérisé par unerégithe peu étendue en latitude qui ne dépasse
pas 5°.

Dans I'hémisphére Nord 'analyse est plus délicate. Ent diedistribution spatiale présentée de fa-
¢on moyenne dans la section 6.2.2 montre des structuresitié qui sont loin d’étre zonales, contrai-
rement a 'hémisphére Sud qui révéle une forte homogéngitthdmp pendant la saison JAS. Quelques
observations peuvent cependant étre relevées. On peutg@enaue le seuil de 15% choisi pour déli-
miter qualitativement les zones séches est rarementtatBsnles les années 1984, 1985, 1994 et 1996
des données FTH présentent de telles zones tandis que I'éTék@le pas de tels minima.

Enfin, comme I'analyse du cycle saisonnier I'avait déja nmigeidence, cette étude des moyennes
mensuelles montre que les données d’'UTH sont plus humidetequonnées de FTH dans les régions
subtropicales, et que la ZCIT est généralement plus éteméi® présente une amplitude moins forte.
L'année 1988 illustre parfaitement cette différence. €ellpeut s’expliquer par deux aspects : d’'une part
par la méthode d’inversion dd3; "VE" (chapitre 3), d'autre part par I'échantillonnage desrses. En
effet, tandis que METEOSAT "VE" observe en continu la zonesaérée ici, le pas de temps étant d'1/2
heure, HIRS-12 est situé a bord d’'un satellite défilant, Eegfisqu’'a 2 observations par jour (matin et
soir) selon le satellite.

Les fluctuations autour de la moyenne du champ d’humidité Bdnt appréhendées par I'écart-
type interannuel. Sa représentation cartographique petenmettre en évidence géographiquement les
régions ou la variabilité interannuelle est la plus gramds. écarts-types interannuels; de la FTH des
saisons JFM et JAS sont représentés sur les figures 6.8() #t (ont été calculés a partir des saisons
JFM et JAS de chaque année sur la période 1984-1996 selon :

1 96

Tig TAI N =1 ;;l(xtm — % j)? (6.1)

ouz,;; estla FTH de la saison (JFM ou JAS) de l'anitéau point de coordonnees ), etz; ; cor-
respond a la moyenne interannuelle de FTH de la saison (JFDABUen ce méme pointy=13 est le
nombre d’année pour lesquelles I'écart-type est calculé.

Les écarts-types des figures 6.8(a) et 6.8(b) présentemhadama dans les régions de fort gradient
de FTH, de part et d’autre de la ZCIT. La position de ces maxieiléte le décalage interannuel de
la position de migration de la ZCIT au cours de la saison. Errhisaison JFM, figure 6.8(a)), on
observe deux maxima d’'écarts-types de méme amplitude ehaipr est situé vers 10°N dans I'Océan
Atlantique, le second est positionné vers 15°S sur le centiAfricain. En été (saison JAS, figure 6.8(b)),
le maximum d’écart-type est situé au sud de la ZCIT contadentutour de 5°S-10°S.
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FIG. 6.8 —Ecart-type (en % d’humidité) (a, b) (intervalle de 1%) et Begpe normalisé (en % du signal
moyen) (c, d) (intervalle de 5%) de la FTH pour les saisons JgMiche) et JAS (droite) sur la période
1984-1996.

Le déplacement méridien de la ZCIT, autour d’une positioryenoe, apporte ainsi la principale
contribution a la variance autour du signal moyen. Dansdgions de faibles valeurs de FTH, I'écart-
type absolu est faible mais cela masque une forte vari@bilative. Ainsi, le calcul de I'écart-type
normalisé (ou relatif)a{?’j permet d'étudier les fluctuations autour de la moyenne emcpotage de
I'amplitude du signal étudié :

ol =100 x 2L (6.2)
xi,j

Les figures 6.8(c) et 6.8(d) sont obtenues par I'applicatier’équation 6.2 sur les saisons JFM et
JAS. Le calcul de I'écart-type normalisé met en évidencetefvariation interannuelleslative des ré-
gions subtropicales.

En hiver (JFM, figure 6.8(c)), les régions situées vers 2055 dans I'Atlantique Sud et vers 10°N
dans I'Atlantique Nord sont les principales régions ou ldaateon relative de la FTH est la plus pronon-
cée. Ces régions sont respectivement le bord de la zone sielsate de 'Ouest de I'anticyclone d& S
Hélene et la limite Nord de la ZCIT océanique (voir le § 6.2.2)
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En été (JAS, figure 6.8(d)) le maximum de I'écart-type noiséabst observé dans la région de I'Est
de la Méditerranée, avec plus de 50% de variation relativ@uawale la moyenne. Un second maximum,
de moindre intensité (40%) est situé vers 15°S sur le canttiifricain (Angola-Zambie) : ce maximum
correspond au déplacement interannuel du lieu de rencdesreleux minima de FTH de I'hémisphere
Sud évoqués précédemment dans le paragraphe 6.2.2 (figlre 6.

La derniere analyse interannuelle de la FTH de la région MESAT est basée sur la haute résolu-
tion temporelle de la base de données. A l'aide d’'un algoritide transformée de Fourier discréte rapide
(ou FFT) nous avons calculé la variance spectrale des @liffés harmoniques qui constituent le signal
de FTH afin de décomposer ses modes de variabilité. On parédéer a différents livres [e.g. Wilks,
1995] ou articles [e.g. Diedhicet al.,, 1998] pour les détails mathématiques de la FFT et ses noisgse
applications, notamment en climatologie Africaine.

L'étude de I'écart-type normalisé de la FTH faisant resisdes structures particulierement intéres-
santes pendant I'été boréal, nous nous sommes concentrésti®ipériode de I'année. Les données
FTH disponibles 8 fois par jour sont moyennées afin d’obtené série temporelle lisse de valeurs jour-
naliéres. Pour chaque année de I'étude, nous avons consirisérie temporelle centrée sur les deux
principaux mois de I'été boréal (juillet-ao0t) en y ajouthes 15 derniers jours de juin et les 15 premiers
jours de septembre : en considérant la période 1984-1996, anmns ainsi 13 séries temporelles com-
posées de 92 points. La transformée de Fourier est don@applisur chacune de ces séries de 92 jours
d’'observations de FTH et les valeurs de variances spestsal@ moyennées sur les 13 ans.

Cette analyse spectrale est restreinte a deux modes tHtsacib :

— le premier est le mode d’oscillation a 3-9 jours qui estci#@réstique des régions de mousson ;

— le second est le mode d'oscillation a 10-30 jours ne tenasicpmpte de la variation saisonniére

et qui caractérise la variance des signaux de plus bassesfrég.

Ces deux modes sont étudiés par l'intermédiaire de leuribatibn dans le signal global et la figure
6.9 montre la variance spectrale relative moyenne de chdesmleux modes. Les régions de variance
spectrale relative moyenne supérieure a 55% de la variatade sont mises en évidence par les grisés.

La premiére fenétre de fréquences a 3-9 jours est la pluggétans les analyses synoptiques du
climat de mousson [e.g. Sultan et Janicot, 2003]. En efigiéliode juillet-aolt au Sahel est caractérisée
par des passages fréquents de systémes pluviogénesrisdig grain) liées a la propagation des ondes
d’Est (voir le § 6.1). Les ondes d’Est ont une périodicité quede a 3-9 jours et sont actives durant la
période de mousson, de mai a octobre [e.g. Diedbt@l, 1998 ; Grist, 2002]. La figure 6.9 illustre ainsi
les principales régions d’Afrique concernées par la prapag des ondes d’Est dans la bande 3-9 jours,
c’est-a-dire les pays de I'Afrique équatoriale ainsi q@ckan Atlantique, vers 15°N.

Le deuxiéeme mode d'oscillation de 10-30 jours apparaitregdiement dans les régions subtropi-
cales. La bande 20°S-10°S de I'Atlantique Sud présentegnmakians cette bande de fréquence avec
un maximum au large des cbtes angolaises (10°E-15°S). DeeiérBahara est concerné par ce mode
d’oscillation avec 3 maxima locaux : les montagnes de I'&A{H0°O-30°N), la Libye (10°E-30°N) et le
Nord-Est de I'Egypte (vers 35°E-25°N).
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FiG. 6.9 — Variance spectrale relative moyenne sur 13 ans pour la saigin(15j)-juillet-aolt-
septembre(15j). Bandes de fréquences 3-9 jours (gaucti)-80 jours (droite) en pourcentage de la
variance spectrale totale entre 3 et 30 jours. L'intervad de 5%.

Le paragraphe suivant est consacré a I'étude du signal ded@mkitrois régions de la zone d'étude
METEOSAT mises en évidence par les deux analyses stasistidg ce paragraphe.

6.2.3.2 Pour 3 régions clefs du climat Africain

Dans ce paragraphe, nous allons étudier la variabilitéantaielle de la FTH des 3 régions clefs du
climat Africain qui sont ressorties des résultats des aealyprécédentes. Ces régions sont représentées
sur la carte de la figure 6.10 :

— I'Est de la mer Méditerranée [27°E-37°E/27°N-35°N] ;

— l'anticyclone de & Héléne, situé dans 'Océan Atlantique Sud [5°0-14°E/202%5] ;

— une région sahélienne, dans la Zone de Convergence Impicdle [5°0-10°E/12,5°N-17,5°N].

Les deux premiéres régions sont des régions séches sghtaspiqui sont importantes dans le bilan
radiatif de la Terre puisqu’elles ont un réle primordial daa redistribution de I'énergie. La région de
I'Est de la Méditerranée, notamment, est une région charmbtre les moussons Indienne et Africaine
[Rodwell et Hoskins, 1996 ; Raicidkt al,, 2003]. De plus, la région sahélienne est une zone qui p&sen
en été, de forts contrastes avec une alternance de périatfessset de lignes de grains, et une variabilié
intrasaisonniére forte.

En fait, I'information contenue dans les coupes interatiesidatitude/temps de la figure 6.7 est
essentiellement qualitative. Cette représentation sertelte région d’étude [45°0-45°E] noie I'infor-
mation spatiale contenue dans les données. En effet, et edenmontrent les figures 6.6, le champ
d’humidité (FTH ou UTH) est loin d’étre zonal et une moyenne cette large bande de longitude (en-
viron 90°, i.e. 9000km) n’est pas adaptée pour des étudedtitpitves de la variabilité interannuelle.
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FiG. 6.10 —Localisation géographique des 3 régions d'étude. Donnégd He la saison juillet-ao(t-
septembre pour la période 1984 & 1996.

Les trois régions sélectionnées nous servent ainsi a cemlparariabilité interannuelle de notre produit
FTH et de I'UTH.

Les séries temporelles de la FTH et de 'UTH dans ces troi®mégsont représentées sur la figure
6.11. De maniére générale, on peut noter qu’il existe unltodsaccord entre les deux estimations de
I'humidité de la troposphére (FTH et UTH) pour les trois o étudiées, tant en moyenne qu’en écart-
type. On peut d’ailleurs noter que les deux régions sultedes présentent un signal saisonnier prononcé
tout au long de la période juillet 1983 - décembre 1996.

Dans la région de I'Est de la Méditerranée (figure 6.11 (@)Lykle saisonnier est particulierement
prononcé avec un écart de plus de 25% d’humidité relativeedes étés et les hivers. Les plus faibles
valeurs de FTH/UTH peuvent étre observées de juin a sepgetetminimum étant atteint en juillet-aoGt
(JA) pour les deux jeux de données. Le minimum d’humiditécestpris entre 3 et 7%, la période JA
la plus séche étant observée en 1984, tandis que les étés dMiles secs ont eu lieu en 1988, 1992 et
en 1994. Pendant le reste de I'année (de octobre a mai) Ebildé saisonniere reste similaire entre les
deux produits, avec de maniére générale une amplitude dalsity) TH plus forte de 2 a 5% par rapport
alaFTH.

La région de I'anticyclone de Ste Héléne présente plus gmdiés entre les moyennes mensuelles
des deux produits d’humidité, comme le montre la figure 62)1@n peut remarquer que la FTH est plus
humide que 'UTH de octobre a mai, tandis qu’elle atteint eidsurs plus faible de quelques pourcents
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FIG. 6.11 —Séries temporelles sur la période 07/1983-12/1996 de la Bbtdnue par les observations
METEOSAT (trait épais) et de 'UTH obtenue a partir des daméIRS-12 (trait fin), en % d’humidité.
(a) Est de la Méditerranée ; (b) anticyclone de Ste Héléng S@hel. Les zones grisées représentent les
mois manquants de I'un ou l'autre des deux jeux de donnéssmlaeques principales repérent les mois
de janvier.

de juin a septembre. Dans le chapitre 5, nous avons montraajreeméthode de clarification nuageuse
a conduit a sélectionner la plupart des pixels de I'imagBHeTEOSAT de cette région subtropicale.
Ainsi, cette différence d’amplitude entre la FTH et 'UTH @sincipalement due a la conservation des
nuages bas de cette région du globe. Enfin, et de méme queadaiggdn de I'Est de la Méditerranée,
le cycle saisonnier est marqué mais la différence d’huéniB{tJ)TH entre les étés et les hivers est plus
faible : elle est estimée a environ 20% sur les 13 ans disfemnib

La figure 6.11 (c) montre que les deux séries temporelles #edfT'UTH réalisées dans la région
du Sahel présentent un cycle saisonnier peu prononcé.fomtéévolution temporelle des deux jeux
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de données est la méme, et les caractéristiques interéamungkes en évidence par la représentation
latitude/temps plus globale (figure 6.7) sont égalementmi@es dans les deux variables. Par exemple,
dans cette région d’étude plus limitée, située dans la négionide associée a la position de la ZCIT la
plus méridionnale pendant la période JAS, la FTH ainsi qu&H de JAS 1988 atteignent des valeurs
qui sortent de la moyenne interannuelle .

Les fluctuations locales de I'humidité (FTH et UTH) par rag la moyenne interannuelle sont
déterminées par le calcul de 'anomalie interannuelle adis®ea; pour le moisi de la période 07/1983-
12/1996, ce qui permet d’éliminer les tendances saiscemier

(6.3)

ou z; est 'humidité FTH ou UTH du moig, et T est la moyenne interannuelle de ce méme maois,
dans la région considérée. La normalisation par la moyemeeainnuelle permet de rendre les calculs

d’'anomalie des 3 régions comparables. L'anomaliprend des valeurs comprises entre -1 et 1 et elle est
représentée sur la figure 6.12 pour les 3 régions sélectsnné

Les deux jeux de données d’humidité présentent les mémesadies interannuelles normalisées
dans chacune des 3 régions. Les anomalies positives etuségse retrouvent donc dans les deux pro-
duits. Par exemple, en 1988 la période juin-juillet préseles anomalies prononcées en FTH eten UTH
dans les 3 zones. En effet, dans la région de I'Est de la Méalitée, I'anomalie normalisée est positive
et du méme signe que dans la région du Sahel, ce qui signifiedgue ces deux régions, les mois de
juin et juillet 1988 sont plus humides que la moyenne. A I'agf, dans la région de I'anticyclone de Ste
Hélene, 'anomalie normalisée de la FTH et de 'UTH pour lesisnjuin et juillet 1988 est négative :
pendant cette période, I'humidité de la troposphere datts @gion de 'hémisphére Sud est plus séche
gue la moyenne.

Dans la région de I'Est de la Méditerranée, les anomaliestiveg les plus prononcées (i.e. les
F(U)TH les plus faibles) ont lieu pendant I'été des annéeé 1€ 1994. Dans la région de I'Atlan-
tique Sud, les plus fortes anomalies sont positives : lesmeag’humidité sont observés pendant I'hiver
1988-1989, pendant les mois de juin et juillet 1989, penttantois de juin 1995 et pendant le mois de
septembre 1996. Enfin, dans la région sahélienne, les aiesnmaégatives de F(U)TH les plus impor-
tantes sont observées pendant les mois de février 1985 4f t8flis que les anomalies positives les
plus fortes ont eu lieu pendant les mois de février 1988 eodembre 1989.

6.2.4 Résumé

Dans cette section, nous avons tout d’abord mis en évidarithelle interannuelle, la forte cohé-
rence spatiale et temporelle des deux jeux de données FTH-8)IEt UTH (HIRS-12). Des différences
apparaissent cependant, dues principalement a la méttiodersion, ainsi qu'a fréquence de I'échan-
tillonnage des scénes observées. Les scénes de ciel dlaéast pour le calcul de 'UTH sont données
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Anomalies Interannuelles Normalisees de FTH/UTH dans [27°E=37°E/27°N-35°N] (Est Med.)
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FIG. 6.12 -ldem que la figure 6.11 pour les anomalies interannuellesratisées de la FTH et de TUTH
dans les 3 régions.

par le produit de radiance de ciel clair (CCR) du NESDIS. GQelpit n'inclut pas les scenes de nuages
bas, qui sont cependant conservées dans notre cas, ainsiggiEavons détaillé dans le chapitre précé-
dent, .

L'analyse des écarts-types normalisés des données a pdapjgéhender la forte variabilité in-
terannuelle de la FTH des régions seches subtropicalestanment celle de la région de I'Est de la
Méditerranée. Enfin, le mode d'oscillation de la bande 1(eB@s est prépondérant dans le signal de
FTH de ces régions séches.

Ces études préliminaires conduisent a changer d'échefi€ifilier la variabilité intrasaisonniére de
la FTH. Nous nous sommes plus particulierement intéreasésl@nnées journaliéres des mois juillet-
ao(t sur la période juillet 1983 - décembre 1996.
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6.3 \Variabilité intrasaisonniere de la péeriode juillet-adit

Nous avons vu précédemment que les variabilités interdleswde la circulation moyenne pouvaient
étre expliquées par des phénomeénes ondulatoires d'édyaligtique. Ainsi, nous allons nous concen-
trer sur la variabilité a plus petite échelle pour tentendlgser I'origine de ces variabilités synoptiques.
Dans cette analyse, on se concentre sur les mois de juibetiet En effet, les mois de juin et septembre
sont des mois de début et de fin de mousson pendant lesquélsulation est instable, tandis que la
circulation de mousson est relativement bien installéelaenles deux mois d’'été JA.

Afin de comparer aisément les saisons juillet-ao(t dispesiét de mettre en évidence les différences
a I'échelle interannuelle, nous avons mis bout a bout ldssémporelles des données journaliéres de
chaque année de la période 07/1983-12/1996.

6.3.1 Région de I'Est de la Méditerranée

La figure 6.13(a) présente la variabilité intrasaisonniédeela FTH dans la région de I'Est de la
Méditerranée, limitée a la zone [27°E-37°E/27°N-35°N]uptes 14 juillet-aolt de la période 1983-
1996.

Dans cette région, la moyenne interannuelle de FTH est d®&avec un écart-type moyen de
1,04%, tandis que les moyennes saisonniéres individugehelonnent entre 3,6% pour JA 1984 et
7,8% pour JA 1988. La représentation des moyennes saisesiiérmet de visualiser les tendances par
rapport a la moyenne et de distinguer les années qui préselee écarts a la moyenne prononceés.

De maniére générale, les années 1984, 1985 et 1986 sontmEssguius séches que la moyenne
tandis que les années 1988, 1992 et 1994 sont les annéesidesuphides. Les 5 autres années de la
période étudiée sont, quant a elles, représentatives waidité troposphérique moyenne de cette région
subtropicale, étant donné gu’elles appartiennent a Rmatke limité par la moyenne: un écart-type.
Cependant, I'année 1988 est difficilement exploitable quiis manque 15 jours de données au mois
d'aodt (du 15 au 31) ce qui empéche un approfondissementidalyse de cette saison humide. De la
méme facon pour la saison juillet-aolt 1983 qui commencé feillet et qui révéle cependant une FTH
moyenne particulierement séche. Nous ne retiendrons danieg saisons juillet-aolt 1984 et 1986 pour
les saisons les plus séches et les saisons juillet-ao(tet994 pour les plus humides.

Ce type d’étude individuelle, pris dans un contexte inteush est renforcé par la représentation des
distributions de FTH pour chaque saison JA des années sanéemmanqguantes, c'est-a-dire sans 1983
ni 1988. La figure 6.13(b) présente les histogrammes sdmende la FTH en moyenne sur la région
étudiée ici localisée a I'Est de la Méditerranée.

Les deux saisons séches 1984 et 1986 présentent des dstigois bien distinctes :

— la FTH de la saison JA 1984 varie entre 2 et 6% et on peut dengiae le signal présente une
tendance progressive a I'humidification, pour se stabilisdgour de 5% pendant les 15 derniers
jours du mois d’aodt. Cette saison posséde également lemmaeaxide jours secs : la moitié de la
saison présente une FTH inférieure ou égale a 3% (39 jouls)ateur la plus humide est de 8%,
valeur observée pendant un seul jour de la saison.
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(b) Distribution en histogramme des données journaliéres phiaique saison compléte (i.e. sans 1983 ni 1988).

FiG. 6.13 —Données journaliéres de la FTH, en % d’humidité, sur les nuitet-aolt 1983 a 1996
dans la région [27°E-37°E/27°N-35°N].
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— en 1986, la série temporelle de FTH est plus contrastéedapefes phases seches qui occupent
plus des deux tiers de la saison, les valeurs de FTH sonesitaétour de 3%. Entre ces deux
phases séches, on peut observer deux pics d’humidité, pdlattet début aolt, qui durent envi-
ron 15 jours, au cours desquels la FTH atteint 9 & 10%. Laillision est plus étendue vers les
plus grandes valeurs de FTH, mais de dépasse pas toutefdig%e

De la méme fagon, les variabilités intrasaisonniéres des denées humides 1992 et 1994, sont trés

différentes et ont des distributions moins pointues :

— l'année 1992 doit sa plus forte moyenne au mois d’aolt. B&§"lao(t on peut observer une
humidification importante du signal (jusque 15%) qui durggjuia la fin du mois, avec toutefois
une intensité qui présente un creux d’amplitude au miliemdis d’aolt. La FTH de cette période
est comprise entre 3 et 16% et la durée maximale est de 16§d@¥s,;

— l'année 1994 présente, quant a elle, une alternance, gorri2 jours, de phases séches bréves
a 4-5% de FTH et de phases trés humides de plus de 12%. A la firodudtaodt, le signal est
plus stable et 'intensité des oscillations diminue. De i@nplus générale, la FTH est comprise
entre 3 et 14% tandis que la valeur de 4% est observée perfalgnirs. Enfin, on peut constater
la présence de deux modes dans la distribution du signal.

6.3.2 Région de 'anticyclone de S Hélene

Le méme type d'étude est repris pour la région limitée a 54CEA12°S-20°S. Cette zone, située
dans la région de I'anticyclone dé“$Héléne présente des variabilités intrasaisonniéres ptumpcées.

De la méme facon que pour la région de I'Est de la Méditerraeéeséries temporelles des données
journaliéres des saisons juillet-aolt 1983 a 1996, et nmades sur la région d'étude, sont mises bout a
bout de fagon a analyser les fluctuations interannuellesrdsiltats sont présentés sur la figure 6.14. Les
distributions de la FTH pour chacune des saisons compléteseprésentées sur la figure 6.14(b). Ces
distributions laissent apparaitre, certaines annéesnactére bimodal, particulierement remarquable en
JA 1989, 1991 et 1992.

Dans cette région d’étude, la moyenne de FTH sur les 14 sailgoast de 8,69%, avec un écart-type
relativement important de 1,63%. Quelques années prédgatds moyennes saisonniéres qui s’écartent
de facon notable de cette moyenne interannuelle. Danssettande région subtropicale, les années les
plus humides sont 1989, 1990, 1991 et 1996, tandis que le&eareas plus séches sont 1983, 1985 et
1988. Cependant, comme on I'a évoqué dans le paragraph&dprécles saisons JA 1983 et 1988 sont
incomplétes, ce qui réduit les saisons séches étudiabieseaule saison JA 1985.

Cette figure permet de constater que les fluctuations ariéntédes saisons sont particulierement
fortes, et notamment pendant les saisons d’anomaliesvassit’est-a-dire pendant les années plus hu-
mides que la moyenne de 1989, 1990, 1991 et 1996 qui ont des-&qaes respectifs de 2,9% (moyenne
de 11,1%), 2,7% (moyenne de 10,6%), 3,4% (moyenne de 10,8%Y% (moyenne de 10,3%). Au
contraire, la saison JA 1985 qui est la plus séche de la pépogsente une plus faible variabilité intra-
saisonniére (écart-type de 2,2% pour une moyenne de 7,4%).
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(b) Distribution en histogramme des données journaliéres phiaique saison compléte (i.e. sans 1983 ni 1988).

FiG. 6.14 —Données journaliéres de la FTH, en % d’humidité, sur les nuitet-aolt 1983 a 1996
dans la région [5°0-14°E/12°S-20°S].
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La saison JA 1985 présente une alternance de phases trés $8an5%) et plus humides (de 9 a
12%), avec une période d’'oscillations qui dure environ 10goDe plus, la distribution de FTH est a
peu prés centrée autour de 6-7% avec un maximum d’occurgefiée pendant 14 jours. De plus, cette
dstribution s'étend entre 3% et 12%. Par comparaison audtaés de la région précédente de I'Est de
la Méditerranée qui montraient que la saison juillet-adiB4l était la plus séche de la période, on peut
observer une distribution de la FTH différente dans cetigoréde I'Atlantique Sud : la distibution de
FTH s’étale entre 3% et 19% avec un maximum de 11 jours (a 49d)s@u’elle présentait un pic de 29
jours a 3% et gqu’'elle était limitée a I'intervalle 2-8% daagégion précédente.

En ce qui concerne les deux saisons JA 1989 et 1990 les plusiésiate la période d’étude, on peut

constater des oscillations de période 10-15 jours :

— en 1989, le mois de juillet est le plus humide, la FTH atteigrdes valeurs de 22% vers le milieu
du mois. Le mois d’'aolt est, au contraire, plus stable, la WaHant entre 6-7% et 15%. La
distribution Iégérement bimodale de la FTH de cette périp@sente un maximum local a 9%
et un second a 12-13% : cette distribution refléte 'osédllajparticuliere du signal de FTH dans
cette région puisqu’on peut observer sur la série tempgodglla figure 6.14(a) que les creux des
oscillations sont stables autour de 9% tandis que les pitghat6t situés autour de 12%, avec un
pic a 20% (1 jour);

— pendant la saison JA 1990, le comportement de la FTH edagiend la saison JA 1989. En effet,
I'humidification de la saison est plus forte pendant le maguilet (18-19%) tandis que le mois
d’ao(t, montre une amplitude d’'oscillations moins impotég limitée & 5% de FTH entre les pics
successifs. Cette saison révéle une distribution de FThauatdle, centrée a 9% et limitée a I'in-
tervalle 5-15%, 2 jours de la saison atteignant une valel78e.

6.3.3 Région Sahélienne

La derniére région d’étude est une zone du Sahel, limitéedglan 5°0-10°E/12,5°N-17,5°N. Cette
région est la limite Nord du régime de mousson caractéris@@a événements pluviogénes violents
(lignes de grain). Celui-ci est installé de fagcon stabledpaih les deux mois considérés [e.g. Sultan et
Janicot, 2003]. Ainsi que nous l'avons noté dans le pardgr&p2.3, pendant les mois de mousson (mai
a octobre) des ondes d’Est parcourent la région sahélieve® une fréquence de passage comprise
entre 3 et 9 jours. A l'avant de ces ondes d’Est, on peut obsame divergence des masses d’air,
tandis qu’a I'arriere des ondes le flux est convergent ebreafla convection dans les basses couches de
I'atmosphére ce qui tend a humidifier la troposphére.

Lalongue série temporelle de données journaliéres, repiés sur la figure 6.15(a), illustre le régime
dominant de variabilité a 3-9 jours caractérisant I'apparides lignes de grains liées a la propagation
des ondes d’Est. La moyenne interannuelle est de 38,66%oatri*type est de 4,04%. Encore une fois,
les années les plus séches sont les années 1984 et 1996 plamtbs années les plus humides sont 1988
et 1989. Les 10 autres saisons de la période étant situésd’idégrvalle formé par la moyenné un
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écart-type, leurs caractéristiques intrasaisonnienesrsoins détaillées dans la suite.

La figure 6.15(b) montre les distributions de la FTH jourgadipour les 12 saisons juillet-aolt com-
pletes. Cette fois, les distributions sont toutes de typsgjanne et ne présentent pas de signes prononceés
de bimodalité, qui étaient remarquée dans la région d’'éwéeédente. La haute fréquence des oscilla-
tions (périodes de moins de 10 jours) de fortes amplitude$dcdre de 20 & 25%) en moyenne sur les
saisons étudiées permet d’expliquer ce type de répartiimi que I'étalement, ou largeur a mi-hauteur,
de chacune de ces distributions.

Du fait de la haute fréquence de variabilité du signal de FHHsdcette région, les fluctuations
intrasaisonniéres sont plus délicates a aborder. Cepermtaipeut remarquer que les saisons JA des
années 1984 et 1996 évoluent de fagons différentes :

— en tenant compte de la haute fréquence du signal due aus difelet, on peut observer en JA
1984 un signal qui oscille a plus basse fréquence (autou? teuts) avec une amplitude de 25%.
Pendant cette saison séche, la FTH varie entre 20% et 50% m@€he que dans la région de I'Est
de la Méditerranée, la FTH des 15 derniers jours du mois ¢'sat plus stables que pendant le
reste de la période ;

— de la méme facgon, la FTH de la saison JA 1996 présente ungefiég plus basse d’'oscillation,
autour de 10 jours. Les amplitudes des oscillations sordradgmt plus faibles, de I'ordre de 15%
en moyenne entre les pics et creux successifs.

Pour les raisons expliquées plus haut, la saison JA 1988@snpléte et seule la saison humide JA
1989 est détaillée. Durant cette période, les oscillatansignal de FTH varient autour d’une valeur
moyenne de 50%, le mois de juillet étant, en moyenne, plugjsede mois d'aolt. De plus, on peut
remarquer que la période principales de fluctuation de la &gttdle I'ordre de 15 jours, plus grande que
pendant les années séches ou les années plus "standards".

6.3.4 Résumé des analyses

Dans les précédents paragraphes, nous avons illustrédet &cycle saisonnier moyen de la FTH
ainsi que sa variabilité interannuelle, tout d'abord aH@te du mois par I'intermédiaire des diagrammes
HovMiiller et des écarts-types normalisés, puis a I'échellenaliére grace a I'analyse spectrale des étés
de la base de données de FTH. A I'échelle interannuelle éigioms séches importantes lorsque I'on
traite de rayonnement et du bilan radiatif de la Terre (W& [L.1), et plus particulierement la région de
I'Est de la Méditerranée, présentent une variabilité neddia plus forte. De plus, I'analyse spectrale de
ces régions séches révéle une périodicité marquée a 1QH30 jo

Nous avons également présenté une comparaison de lauismillle FTH avec les observations
d’'UTH tirées des mesures HIRS-12. Cette comparaison agfssortir que :

— le cycle saisonnier moyen est comparable, tant en ameldudsignal observé que dans la distri-

bution spatiale ;
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(b) Distribution en histogramme des données journaliéres phiaique saison compléte (i.e. sans 1983 ni 1988).

FiG. 6.15 —Données journaliéres de la FTH, en % d’humidité, sur les nuitet-aolt 1983 a 1996
dans la région [5°0-10°E/12,5°N-17,5°N].
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— la variabilité interannuelle des deux produits est caltéreur les 3 régions étudiées : le cycle
interannuel ainsi que I'anomalie normalisée interaneupiésentent globalement les mémes ca-
ractéristiques, avec toutefois une tendance plus humieeéedans les données UTH.

Nous avons ensuite étudié les séries temporelles joureslide la FTH des périodes juillet-aolt
pour les années 1984 a 1996 dans le cadre de I'analyse istmasire de la FTH. Ainsi, cette analyse
revéle une variabilité intrasaisonniére forte de la FTH 8l@égions considérées. Par exemple, la FTH
de la région de I'Est de la Méditerranée, qui est en moyeniéeidure a 6%, présente des distributions
saisonniéres qui tendent vers les valeurs séches. Darsrégibn, les valeurs de FTH les plus faibles
sont atteintes en JA 1984 (4%), tandis que la période JA klplmide est, en moyenne, celle de 1992
(7%).

Le tableau suivant résume les années extrémes de chaqoe @géiiode juillet-aolt) :

JA le plus humide| JA le plus sec
Est de la Méd. 1992 1984
Atl. Sud 1989 1985
région Sahélienne 1989 1984

TAB. 6.1 —Tableau résumant les analyses intrasaisonniéres de la FE-Bdégions clefs étudiées.

6.4 Dynamique de la FTH de I'Est de la Méditerranée

Les différentes études de la partie précédente nous onigpdammettre en évidence des caractéris-
tiques de la variabilité interannuelle puis intrasaisémmide la FTH de la région de I'Est de la Médi-
terranée (voir le § 6.3.4). Cette région, qui est égalemenégdion la plus séche du globle, en JA, en
terme de FTH (voir la figure 6.4), Cette partie présente lesltgts de I'étude dynamique menée dans
cette région particuliére, utilisant les sorties d’un medémplifié de rétro-trajectoire, et conduisant a la
caractérisation de la source de la FTH de cette région.

6.4.1 Brefrappel sur le transport de la vapeur d’eau

Le rayonnement ondes longues sortant au sommet de l'at@@sgst plus sensible a la concen-
tration en vapeur d'eau troposphérique des régions séebiedg chapitre d’'introduction, 81.1). Ainsi,
de Iégéres modifications sur la quantité de vapeur d'eauédgsns subtropicales, plus particulierement
dans la moyenne et haute troposphére, auront un impacfisagifisur le bilan radiatif de la Terre [e.g
Spencer et Braswell, 1997 ; Held et Soden, 2000].

De nombreuses études ont été consacrées a I'étude de fanperde la circulation tropicale dans
la distribution de I'humidité et dans le calcul du rayonnaiendes longues sortant. Parmi ces études,



154 Chapitre 6. Etude climatologique de la FTH

on peut citer notamment celle de Pierrehumbert [1995] quiisaen évidence le réle conjoint de la
circulation tropicale et de 'humidité des régions subitafes dans la régulation du climat tropical.

L'étude de l'interaction entre la circulation tropicaleletdistribution de I'humidité troposphérique
peut-étre réalisée par l'intermédiaire de modéles de pahgour le suivi des masses d’air. Le modéle
développé par Yang et Pierrehumbert [1994] suit la subsileles masses d'air tropicales sur une sur-
face isentrope (sans échange de chaleur, i.e. lors de lalenbs les masses d'air ne saturent pas et ne
condensent donc pas). Dans le modéle de Sherwood [1996fajestoires sont calculées par I'intermé-
diaire du champ de vent 3-D fourni par les analyses du CEPMBWN que n’utilisant pas a proprement
parler un modele de transport, Soden [1998] procéde au defvimasses d’air, en calculant des vec-
teurs de déplacement obtenus par corrélation-retard dagesn'VE" successives du satellite GOES-7
(6,7um).

6.4.2 Caractéristiques du modele de transport utilisé et nsie en oeuvre

Le modéle de transport utilisé ici est un modéle d’advedétiomdensation développé par Pierrehum-
bert [1998]. Il a été ensuite repris par Pierrehumbert eaR»898] pour I'étude du contrdle de I'humi-
dité subtropicale par I'advection de grande échelle, damédion de I'Océan Atlantique, ou encore par
Dessler et Sherwood [2000] qui ont simulé I'humidité de daiweaux de la haute troposphére (215 et
146hPa) des régions convectives et non-convectives detielieopicale du Pacifique.

Dans ce modele, le calcul des trajectoires repose sur lthgge qu'il n'y a pas d’échange de matiére
entre les masses d'air (traceur dit "non-diffusif"). Airsisuivi de la vapeur d’eau de la troposphére libre
repose sur le schéma suivant, applicable dans les régibtregicales ou la convection n’existe pas :

1. 'humidité spécifiquey d'une masse d'air est conservée tout au long de son trarsqos vents,
excepté lorsgu’elle rencontre la source ou le puit d’hut@idi

2. la source d’humidité est la couche limite planétaire.f@lia masse d’air pénétre la couche limite
(pression> 900hPa), la masse d'air voit son humidité relative fixée 400

3. le puit d’humidité est la condensation qui a lieu lorsquenhsse d’air pénétre dans une région ou
I'humidité spécifique a saturatiap,; est plus petite que son humidité spécifique praprBans
ce cas, la masse d'air perd sous forme de pluie I'excés enamuhsimidifier la couche située
en-dessous, et son humidité spécifique est ramengg. a

Si on se place en un lieu donné, a un instant donné, 'humgiéeifiqueg de ce point peut étre
calculée a partir de la trajectoire suivie par la masse dén se basant sur ces hypothéses simples. En
fait, 'humidité spécifiquey de la masse d’air au lieu d’étude correspond a la valeur nuimrde g
rencontrée au cours du trajet. En effet, la saturation (lac&) et la réinitialisation (le puit) dea chaque
pas de temps impliqguent que la parcelle d'air perd la "mégtiales saturations qui ont eu lieu aux pas
de temps précédents [Pierrehumbert, 1998 ; Pierrehumidedoa, 1998 ; Held et Soden, 2000].
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L'application de cette méthode de suivi des masses d'aitrpibales a été réalisée a l'aide des
champs globaux de vent,(v, w) et de températuré’ issus des ré-analyses du NCEP. Ainsi, le calcul
des trajectoires et la détermination des sources et puitsnddité au cours du trajet (calcul dg.;)
sont menés a la résolution spatiale et temporelle des derthé®ICEP. Ces données sont disponibles
sur 17 niveaux de pression, avec un pas de temps de 6 heuresvetrdt une grille de réguliere de
2,5° interpolée sur une grille plus fine de 0,5°. De plus, éggans convectives sont isolées a partir des
analyses de précipitations du NCEP. Malgré les incerttiyevenant des analyses, cette méthode offre
I'avantage d’'étre cohérente avec les champs de vent. Laectom est signalée lorsque les données de
précipitation dépassent un seuil de 1cm de pluie par jour.

Dans le cadre de I'étude de la région de I'Est de la Méditéeate suivi des masses d’air est réalisé
sur la période juillet-aolt pour chaque année de FTH digfent’est-a-dire pour les années 1984 a
1996. La zone d'arrivée est donc la région [27°E-37°E/239%N], ce qui conduit au calcul de 320
trajectoires a chaque pas de temps des champs de ventsé6)heour chaque saison juillet-aodt. Enfin,
la durée des rétro-trajectoires est de 12,5 jours. C’'estonmmpoomis qui permet des temps de calcul
CPU raisonnables et la formation des filaments de fine écisslls des champs reconstruits [Retal.,
2004].

6.4.3 Température de derniere saturation

Sil'on consideére la pression et la température du point dajactoire ou la masse d'air a saturé en
dernier et en supposant que la masse d’air a uniquementisgitescente depuis ce moment de derniére
saturation, alors I'humidité spécifique a saturatign de la masse d'air est I'humidité spécifique a ce
niveau de pression ou la température est la plus froide dajictoire, notées respectivementet T..
Dans le cas ou la parcelle d’air est détrainée d’un systéemeectif, T, correspond a la température du
nuage.

La connaissance dE. permet d’expliquer thermodynamiquement les valeurs dilliténrelative qui
sont atteintes au niveau de pression d'arrivgees masses d'air. Ces humidités relatives sont estimées
a partir de I'équation de Clausius-Clapeyron qui relie kesgion partielle de vapeur saturaatg d’'une
parcelle a sa température[e.g. Peixoto et Oort, 1992] :

d esat(T) _ L1—>2
dT T % (062 — 041)

ou L,_.5 est la chaleur latente de transition de la phase 1 vers leephase; et oy sont les volumes
spécifiques a ces deux phases. De maniére généraley-om @;, ce qui conduit a :

desat(T) - Lo _ &IQHQ €sat

~ = 6.4
dT Tay R, R,T? 6-4)

avecR, et R, qui sont respectivement les constantes des gaz parfait§giosec (R,=287 J.Kg'.K—1)
et pour la vapeur d’eaur(,=461,5 J.Kg'.K—1), telles queR,/R,=0,622.
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L’humidité relative au niveaw, est donnée par le rapport de la pression de vapsur la pression
de vapeur saturante a la méme pression et a la méme tempédratur

e(T, p2)

RH(TQ,Z)Q) = e t(T2 p2)

Or, selon le modéle de transport, la pression de vapest celle du point le plus froid, c’est-a-dire
gu’on peut poser :
e(T2ap2) = esat(TCapc)

€sat (T07 pc)

= RH(T
( 2’p2) esat(T27p2)

Les deux températures en jeu font intervenir des transitittnphase différentes :

— aT, on considéere le changement de phase glaceapeur d’eau (sublimation). On utilisera donc
L, .,=2864.16 J.Kg™!;

— aTy, prise ap,=500hPa, on considére le changement de phase vapeur €eaau liquide
(condensation). On utilisera doifig_..=2 500. 16 J.Kg!.

Ces différentes expressions conduisent a exprimer I'hiténidlative ap,=500hPa selon :

eap 0,622 x L= (s — L)
ep [0,622 x L= (o5 — 4]

ce qui améne a calculer la température de derniére saturBtien fonction de la valeur de RH aux
coordonnée, etTy, de la températuré;,, des chaleurs latentes de sublimation et de condensation et
des constanteR; et R, des gaz parfaits.

La figure 6.16 représente I'évolution de la température dintp® plus froid de la trajectoire (i.4..),
en fonction de I'’humidité relative et de la température aeai d'arrivéep, en considérant la transition
de sublimation et la transition de condensation.

RH(T3,p2) =

Dans la région de I'Est de la Méditerranée, la températufaideu niveaup, = 500hPa est d’environ
270K. Si, a ce méme niveau, I'hnumidité relative est de 10%rsadu niveaw, de derniére saturation, la
parcelle d’'air est a une températdfequi est de I'ordre de 245K. De maniére générale, plus I'hitéid
relative ap,, est faible, plus la températuié du niveaup,. d’ou provient la parcelle d’air, doit étre froide,
par comparaison a la températdrelu niveaup,.

6.4.4 Reconstruction du champ d’humidité relative

De maniére plus générale, le modéle de transport permetdastuire le champ d’humidité relative
au niveau 500hPa, noté Ridy, a partir de la connaissance gg; et des conditions de température a
500hPa.



6.4 Dynamique de la FTH de I'Est de la Méditerranée 157

Température au niveau de derniére saturation (glace) (K)

. | S \

25,1
N

Humidite Relative (eau) au niveau d arrivee (%
o o
: —— ——
N
o
& &
== R B
| IR AT NI SR |

260 265 270 275 280
Température au niveau d arrivée (K)

FIG. 6.16 —Température de derniére saturation calculée par rappora &r&nsition de sublimation (K)
en fonction de I'humidité relative calculée par rapport atlansition de condensation (%) et de la
température (K) du niveau d'arrivée de la masse d’air.

Le modele de transport détaillé ci-dessus a été évalué ailsddans Rocat al. [2004] a I'aide de
comparaison avec les réanalyses de ERA-15 et du NCEP, afiasieg des radiosondages lancés depuis
deux régions typiques du climat de I'Afrique de I'ouest : Bamrasset (zone aride et séche) et Niamey
(zone du Sahel qui subit la mousson d'été). Ces évaluatioméremt la bonne reproduction de I’humidité
relative a 400hPa ainsi qu’a 500hPa dans les régions dedsuigsi. L'approche lagrangienne, basée sur
des hypothéses fortes de saturation des masses d'air, tpgimaiede reconstruire la distribution de la
vapeur d’eau de la troposphére libre, dans les régions sétltropicales, réalistes et cohérentes avec
les observations (voir aussi Pierrehumbert [1999] et Efiemmbert et Roca [1998]).

Notre étude concerne la caractérisation thermodynamigaerthsses d'air qui arrivent dans la ré-
gion de I'Est de la Méditerranée, a I'échelle intrasaisérmi Dans un premier temps et afin d'analyser
I'origine de la variation de la FTH de cette région, nousraltout d’abord comparer les champs de FTH
a ceux d’humidité relative RHy, reconstruits avec le modeéle de transport. Cette étapamndlire est
nécessaire a une utilisation cohérente des résultatsisquainle modéle d’advection/condensation pour
expliquer la variabilité intrasaisonniére de la FTH. Leséeas considérées pour cette étude de dynamique
sont les deux saisons juillet-aolt extrémes de la pério88-1996 : la saison JA 1984 qui est la plus
seche et la saison JA 1992 qui est la plus humide. Pour cesatiésiboréals, la figure 6.17 présente les
champs d’humidités relatives Rkly et ceux de FTH.

Ainsi que nous l'avons détaillé dans le chapitre 3, le can@™des satellites METEOSAT observe
I'humidité relative d’une large couche de la tropospheremginée par le jacobien d’humidité relative,
mais qui est comprise en moyenne entre 700hPa et 150hPa. #°&0G distribution de I'humidité
relative RH.509 permet d’appréhender la plupart de la vapeur d’eau qui Esiteement observée par le
détecteur et qui est contenue dans les données de FTH. Baleur étés considérés, on retrouve ainsi
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FIG. 6.17 —Moyennes juillet-ao(t pour les années 1984 (haut) et 1998)(des champs d’humidité
relative reconstruits Rk, (colonne de gauche) et de FTH (colonne de droite). L'inthevast de 5%.

les mémes structures d’humidités, et notamment dans larrélgi I'Est de la Méditerranée : 5% en 1984
et 10% en 1992 pour les deux champs. De fagon plus globaleeutngbserver des distributions de la
vapeur d’eau identiques : par exemple, la langue d’'air hami&hant des moyennes latitudes et située
dans la région de I'Atlas est présente dans les deux jeux mieéds.

A partir d’hypothéses simples sur les puits et sources ditlisén le modéle de transport Lagrangien
utilisé ici permet de reconstruire précisément les strestspatiales d’humidité FTH observées par le
satellite, en moyenne sur les deux étés considérés.

A I'échelle intrasaisonniére, la figure 6.18 présente leeséemporelles de la FTH et de Rig, en
moyennes journaliéres pour les deux étés JA 1984 et JA 1992.

De maniére générale, les variabilités intrasaisonniéeda BTH sont bien récupérées dans la recons-
truction de I'humidité relative a 500hPa, et cela pour legxdétés considérés. En juillet-aolt 1984, la
série temporelle de Rhyy suit parfaitement celle de la FTH (figure 6.18(a)). Les deariables sont
toutes deux comprises entre 2% et 7% d’humidité. On peutneueapar exemple que le pic d’humidité
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Juillet—=Aout 1984

Juillet—=Aolt 1992
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FiG. 6.18 —Séries temporelles de I'humidité relative reconstruiteé [gamodéle de transport R

(trait épais) et de la FTH (tirets) en moyennes journaliéses la région de I'Est de la Méditerranée
pour JA 1984 (a) et JA 1992 (b).

du 7 juillet est présent dans les deux champs d’humiditéu'dtexiste une légére humidification des
deux signaux les 15 derniers jours du mois d'ao(t associés astillations de faible amplitude (voir le
§6.3.1).

Comme nous l'avons détaillé précédemment (voir le § 6.8a19aison humide juillet-aolt 1992 est
caractérisée par un mois de juillet sec et un mois d’'aodt pluside, qui dirige la moyenne. Le mo-
dele de transport permet de reconstruire ce comportemasérie temporelle de I'humidité reconstruite
RH, 500 dans cette région d'étude présente les mémes caractéeistigie la FTH (figure 6.18(b)). Ainsi,
on retrouve les deux pics d’humidité au début du mois degpiuivis par une période séche qui dure
environ 16 jours. Le mois d’ao(t est plus humide que le mojsifiet avec un maximum d’humidité qui
est atteint vers le 8 aolt dans les deux champs. La périodalawn mois d’aolt dure plus longtemps
(au moins 10% du 5 ao(t au 18 ao(t) dans la reconstruction di¢lemde transport que dans I'observa-
tion de FTH (au moins 10% du 6 ao(t au 10 aodt), et on peut abisgoe le dernier pic d’humidité qui
commence le 22 ao(t est également reconstruit a 500hPa.

La reconstruction du champ d’humidité relative a 500hPanpémon seulement de récupérer les
structures d’humidités observées a I'échelle interanawslec les amplitudes correspondantes, mais
également, et c’'est la le point important, la variabilitéasaisonniére de I'humidité de la troposphére
libre. Ce bilan a ces deux échelles de temps justifie I'atilisy du modéle de transport pour étudier

I'aspect dynamique de la variabilité de la vapeur d’eaudsphérique, dans la région subtropicale de
I'Est de la Méditerranée.

6.4.5 Interprétation dynamique de la variabilité intrasaisonniére

Le modéle de rétro-trajectoire conserve en mémoire lesrivdtions de position des masses d’air
au moment de leur dernieére saturation qui sont la longitudg la latitude¢,,; et la pressior,,:, et
cela a chaque pas de temps du mod&le=6 heures). Afin d’étudier ces positions, ces coordonnégts so
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repositionnées, pour chaque, dans une grille 3D de maniére a visualiser dans I'espacgrapgbique
les dernieres saturations des masses d’air qui atteigaeentdau 500hPa dans la région de I'Est de la
Méditerranée.

Dans la suite, nous considérerons la séparation tropieptesftropiques. En effet, la région d'étude
est centrée sur une zone de subsidence subtropicale, dgdinia circulation générale atmosphérique
(cellule de Hadley). Les masses d'air qui proviennent dieutids plus basses que la région d'étude
[27°N-37°N] sont ditesropicales tandis que les latitudes ditextra-tropicalessont situées au Nord de la
région d’étude. On utilisera uniquement les notions tralpéxtra-tropical pour caractériser la variabilité
intrasaisonniére de la FTH (via la Rido).

6.4.5.1 Caractéristiques moyennes des deux étés

Les coordonnées de derniére saturation des masses daitéesl pendant les deux périodes juillet-
aolt 1984 et juillet-aolt 1992 sont représentées respeantint sur les figures 6.19 et 6.20. Les figures
6.19(a) et 6.20(a) des distributions intégrées sur lacadeine présagent pas de l'origine géographique
réelle des masses d'air avant la derniére saturation.
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FiG. 6.19 —Distributions de la position de derniére saturation des s&ssd’air en échelle log pour la
saison juillet-aodt 1984. (a) Intégration verticale. (ljtégration zonale avec le champ de température
moyen de la période en moyenne sur la bande [80°0O-80°E]. lita bdue la région d'étude.

Dans la région de I'Est de la Méditerranée, la période JA E384a plus séche des 14 JA la base de
donnée 1983-1996, avec une FTH moyenne d’environ 4%. Papa@ison, la période JA 1992 est la
plus humide de la base de donnée, avec une FTH moyenne del&8%gures 6.19 et 6.20 permettent
de constater que, pour ces deux étés et dans la région d'détyde un mélange clair des origines de
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FiG. 6.20 —Distributions de la position de derniére saturation des s&ssd’air en échelle log pour la
saison juillet-aodt 1992. (a) Intégration verticale. (lmjtégration zonale avec le champ de température
moyen de la période en moyenne sur la bande [80°0O-80°E]. lita bdue la région d'étude.

derniere saturation : les masses d’air ont saturé a dasdesittropicales (10°N-20°N) et extra-tropicales
(40°N-60°N).

La différence principale entre ces deux saisons appara# léa distributions intégrées zonalement
et représentées sur les figures 6.19(b), pour JA 1984, €, 2dur JA 1992. En effet, on peut constater
que, tandis qu’en JA 1984 les masses d’air ont saturé eredgmimcipalement dans la haute troposphére,
entre 275hPa et 150hPa, en JA 1992 les origines sont doehlésyme d’altitude de derniére saturation.
Pendant cette derniére saison, les masses d’air qui omé &atulernier dans les régions extra-tropicales
proviennent de la haute troposphére (300-200hPa), alduseypartie des derniéres saturations tropi-
cales ont eu lieu dans la moyenne troposphére, entre 400BRatePa (figure 6.20(b)).

Ces différences de pression de derniére saturation assaeika notion de température de derniére
saturation développée dans le paragraphe 6.4.3 permdttapliquer les différences notables de I'hu-
midité (RH.500 et FTH) de la région d’étude. Pour cela, nous avons supegosdistributions intégrées
en longitude les moyennes zonales des champs de tempépaturdA 1984 et JA 1992 issus des ré-
analyses du NCEP. Bien que cette méthode ne présage pasetap@raturel, réelle de chacune des
masses d’air, elle permet d’appréhender les structuresittpees moyennes des deux saisons.

Dans le cas de JA 1984, les masses d'air proviennent de la rapbsphére ou la température de
I'air est comprise entre 236K et 212K. Les masses d'air extipicales de JA 1992 qui ont également
saturé en dernier dans la haute troposphére ont donc deérammesl,. similaires, entre 236K et 220K.
Enfin, les masses d’air tropicales qui ont saturé en derr@irs ¢ moyenne troposphére ont des tem-
pératures de derniére saturation plus chaudes, compries256K et 240K. Ainsi, et compte tenu du
diagramme de la figure 6.16 (voir le § 6.4.3) et en supposamttempératurd;, de 270K dans la ré-
gion d’étude, les masses d’air qui ont saturé a moins de 286font moins de 5% d’humidité relative
a 500hPa. Les masses d’air qui ont saturé en dernier a pludQile &uront, dans la région d'arrivée a
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500hPa, plus de 10% de RH.

Bilan intermédiaire : A I'échelle de la moyenne saisonniére, pour JA 1984 comme pd1992, le
modéle de transport permet de conclure que la distributothdmidité relative a 500hPa dans la région
de 'Est de la Méditerranée est due a un meélange de massed @'auivi de ces masses d’air conduit a
une influence tropicale et extra-tropicale dans les deux@agendant, alors qu’en JA 1984 les masses
d’air proviennent essentiellement de la haute tropospbéi&ir est froid et sec, en JA 1992 une partie
non négligeable des masses d’air tropicales a saturé eiedphas bas dans la troposphére, la ou I'air
est plus chaud et pouvant contenir plus d’humidité.

La température au lieu de derniére saturation des massesid’'ast donc l'indicateur principal
de 'humidité relative atteinte au niveau d'arrivée : plette température est chaude, plus la masse
d'air aménera de I'humidité dans la région considérée. @Qgt thermodynamique est utilisé dans la
paragraphe qui suit pour approfondir les analyses des @desos.

6.4.5.2 Etudes intrasaisonnniéres

Les figures 6.21(a) et 6.21(b) permettent d’appréhendeollion temporelle des coordonnées de
derniere saturation des masses d’air sur les deux saisoeglépes.

La figure 6.21(a-ii) met en évidence une alternance de te#ule derniére saturatign,; tropicales
et extra-tropicales, avec une périodicité d’environ 12gqarticulierement marquée pendant le mois de
juillet 1984. On peut ainsi observer nettement sur cetteditnois périodes courtes d’origines tropicales
(¢sat < 20°N) : la premiere se situe vers le 10 juillet, la seconds 1e23 juillet et la troisiéme vers le
5 aolt (At;=13 jours etAt,=11 jours). En alternance avec ces trois périodes tromichle a une occu-
rence de deux origines nettes extra-tropicales qui amsmat {.,; > 40°N), une troisieme étant moins
prononcée : les deux premiéres ont lieu vers le 4 juillet df7lguillet (A¢1=13 jours) et la troisieme
se situe vraisemblablement autour du 30 juili&t{=13 jours). La fin du mois d’aolt 1984, qui est ca-
ractérisée par une légére humidification du signal (dés keofit; figure 6.21(a-i)), présente des masses
d’air qui ont des latitudes de derniére saturation moinsestaent délimitées, le tropical se mélangeant
en proportions égales avec I'extra-tropical.

Pendant la saison JA 1984 ou le mélange des masses d'aiiteéssical soit extra-tropical, la pres-
sion de derniére saturatign,., illustrée sur la figure 6.21(a-iv), présente égalementyate¢toutefois
moins prononce : les masses d’air tropicales (du 10 et duilk&)yproviennent de la haute troposphere,
autour de 200hPa, tandis que les masses d'air extra-ttepi¢du 4 et du 17 juillet) ont saturé en der-
nier plus bas dans la troposphére, vers 275hPa. En considérgradient horizontal de température,
représenté sur la figure 6.19(b), ces deux niveaux de pressitt en moyenne la méme température, et
les masses d'air apportent ainsi la méme quantité d’huéndiins la région d’arrivée. Enfin, la fin de la
saison JA 1984 est stable, avec une presgignd’environ 250hPa.

Enfin, la longitude de derniere saturation des massesXxiairévele le méme type de comportement
avec une alternance Est-Ouest (figure 6.21(a-iii)). Lesptad’air tropicales ont saturé en dernier a I'Est
de la région d’étude limitée par les deux traits horizontdes masses d'air extra-tropicales ont saturé
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FiG. 6.21 —Distributions en moyenne journaliére dans la région d'&@ud) RH.5qo (trait épais) et
FTH (trait pointillé) moyens, en % d’humidité. (ii) Distuition de la latitude de derniére saturation
¢sat- (iii) Distribution de la longitude de derniére saturatiok,;. (iv) Distribution de la pression de
derniére saturatiom,,;. Les plus fortes densités des distributions sont en gris tkes tirets horizontaux
délimitent en latitude et en longitude la région d’étude.
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en dernier, au cours de leur trajet, a I'Ouest de la régiotud& A la fin de la saison, la longitude,;
est elle aussi stable et présente des dernieres saturatiGngest de la région de I'Est de la Méditerranée.

La saison JA 1992 présente une distribution des positiorded@ére saturation tres différente, qui
est représentée sur la figure 6.21(b). En effet, on peuta@nsjue, pendant le mois de juillet qui est sec
en terme de Rio ou de FTH, les masses d'air proviennent essentiellementdams extra-tropicales,
comme montré sur la figure 6.21(b-ii). De la méme facon pofinldu mois d’ao(t, pendant laquelle les
valeurs de Rk et la FTH ont un pic d’humidité. La phase humide prononcée dism'ao(t (du 5
ao(t au 18 ao(t, voir le § 6.4.4) est caractérisée par uriedatde derniére saturation tropicale, de I'air
extra-tropical se mélangeant au début et a la fin de cetteephas

La distribution temporelle de la pression de derniére atitum, représentée sur la figure 6.21(b-iv),
met en évidence une pression plus élevée pour les massedeallaiphase humide : en moyenne sur JA
1992, p,.+ €st située vers 250-300hPa, et I'on peut observer des salleyr,,; qui atteignent jusqu’a
400hPa pendant la phase humide. De la méme fagon, le deimiauirmpide observé le 27 aodt est associé
a des masses d’air qui ont saturé dans la moyenne tropospkese875-400hPa, mais la derniére satu-
ration est extra-tropicale.

La figure 6.21(b-iii) des longitudes des derniéres samatides masses d’air permet de constater
gue celles-ci ont eu lieu a I'Est de la région d’étude pentlaphase humide, tandis qu’elles ont eu lieu
essentiellement a I'Ouest de la région d'étude le reste daisan.

De la méme fagon que pour les saisons moyennes, la reprisera diagramme latitude/pression
des positions de derniére saturation des masses d'airi@ésspta moyenne zonale du champ de tem-
pérature, permettent d'appréhender les mécanismes thgnamiques qui dirigent I'humidité de la tro-
posphére dans la région de I'Est de la Méditerrannée. Sldesmractéristiques intrasaisonniéres de la
saison JA 1992 sont représentées de cette facon, étantedque&ette saison présente une phase séche
(mois de juillet) et une phase humide (mois d’aodt).

Les figures 6.22 et 6.23 illustrent les distributions destjpos de dernieére saturation, respective-
ment pour une phase séche de 7 jours sélectionnée pendawisidearjuillet et pour une phase humide,
qui dure également 7 jours, sélectionnée dans la périodédew mois d’aolt. Ces deux phases sont
représentées sur la figure 6.21(b-i).

Pendant la phase séche du 16 au 22 juillet 1992 (figure 6e2jnasses d’air ont donc principale-
ment saturé dans les régions extra-tropicales et quelgue®@des saturations ont eu lieu dans les régions
tropicales. Ces quelques origines tropicales proviend'entviron 200hPa, ou la température de I'air est
a 220K, ce qui améne de l'air particulierement sec a 500hRa ldarégion d'arrivée. Ces masses d’air
tropicales se mélangent donc a des masses d’air extradtepiqui ont saturé en dernier au cours de leur
trajet entre 300 et 225hPa. A ces latitudes et a ces prestadespérature de I'air est plus chaude entre
240K et 224K, mais selon le calcul de Rgh, qui est fonction de la température de derniére saturation
T, (voir le § 6.4.3), ces masses d’air auront une humiditéiveld 500hPa comprise entre 2 et 7% (pour
une température a ce niveau de 270K).



6.4 Dynamique de la FTH de I'Est de la Méditerranée

Phase seche : 16—JUIL / 22—JUIL 1992
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FiG. 6.22 —Distributions de la position de derniére saturation des sgasd’air en échelle log pour la
phase seche : du 16 au 22 juillet 1992. (a) Intégration vatéc(b) Intégration zonale avec le champ de
température moyen de la période en moyenne sur la bande {80°8]. La boite situe la région d’'étude.

Phase humide : 7—AOUT / 13—A0UT 1992
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FiG. 6.23 —Distributions de la position de derniére saturation des sgesd’air en échelle log pour la
phase humide : du 7 au 13 ao(t 1992. (a) Intégration verticgde Intégration zonale avec le champ de
température moyen de la période en moyenne sur la bande {80°€]. La boite situe la région d’étude.
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Pendant la phase humide du 7 au 13 ao(t 1992 (figure 6.23) desasmd’air proviennent majoritai-
rement des régions tropicales, ainsi que nous I'avons m@nécédemment dans ce paragraphe. De plus,
les masses d'air ont saturé en dernier dans la moyenne piogr@s entre 425 et 250hPa. La moyenne
zonale de la température de I'air de cette phase leur assoei¢température de derniere saturatign
de 258K a 232K. Ces masses d’air, qui ont saturé dans un engneent chaud, aménent ainsi une plus
grande quantité d’humidité relative & 500hPa dans la rédjimmivée.

6.4.6 Résumé des analyses

Les saisons juillet-aolt de deux années particuliéres(&08992) nous ont permis d’aborder I'étude
de l'origine des masses d'air, dans la région de I'Est de lditdéranée, alI'échelle intrasaisonniére. Dans
ce but, les masses d’air de la région d'étude sont caradétsrigar leurs positions de derniére saturation
déterminées a l'aide d’'un modéle de transport de la vapeaudians lequel les puits et sources d’humi-
dité sont spécifiés de maniére simple. Ainsi, la derniéngratbn est associée soit a la rencontre d'une
région convective, soit a la température la plus froide oatrée au cours de la reconstruction du trajet
suivi par les masses d'air.

Le modéle de transport utilisé permet de simuler, tant &éée interannuelle qu’au niveau intra-
saisonnier, les caractéristiques du champ d’humidité Fa kdégion considérée, par I'intermédiaire de
la reconstruction de I’humidité relative a 500hPa. Cecilksttré pour les saisons JA 1984 et JA 1992
qui sont respectivement la plus séche et la plus humide desnsaJA de la base de donnée de FTH
1983-1996.

Ainsi, en moyenne pour les deux saisons étudiées, on a puengpie I’humidité relative a 500hPa
dans la région de I'Est de la Méditerranée est le résultat dyélange de masses d'air qui, au cours
de leur trajectoires, ont saturé en dernier soit dans desngfopicales soit dans des régiorextra-
tropicales, définies respectivement comme étant au Sud ou au Nord dgidm ré'étude.

De plus, les masses d’air proviennent soit dedate troposphére (300-200hPa) soit derlayenne
troposphére (400-300hPa). La considération de la tempérde 'air & ces pressions nous a permis de
mettre en évidence que I'humidité relative & 500hPa de ia@e&dA 1984 est dirigée par des masses d’air
qui ont leur position de derniére saturation dans des régieria troposphére ou I'air est essentiellement
froid (230-220K) et donc sec. En JA 1992, 'humidité relat&v 500hPa dans la région d’étude est issue
d’'un mélange d'air qui a saturé dans la haute troposphéraio@st froid et sec et d'air dont la position
de derniére saturation est située dans la moyenne tropesphiél'air est plus chaud (250-240K) et
pouvant contenir ainsi plus d’humidité relative.

A I'échelle intrasaisonniére, la saison JA 1984, qui n'a gassignal intrasaisonnier prononceé, est
caractérisée par une alternance de phases tropicalesatrexticales de périodicité d'environ 12 jours.
Contrairement a cette saison, la saison JA 1992 présenteoisda juillet sec, de FTH un peu plus
élevée que la saison JA 1984, suivie d'une période humida e au milieu du mois d’ao(t. Pendant
la période séche du mois de juillet, les masses d’'air ont eneiéte saturation essentiellement extra-
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tropicale, tandis que la période humide du mois d’'ao(t neoth's masses d’air qui ont saturé en dernier
dans les régions tropicales.

L'étude approfondie de deux phases de 7 jours sélectioneies la période séche et la période

humide de la saison JA 1992 montrent les résultats suivants :

— les masses d'air de la phase séche (du 16 au 22 juillet 1§@2pnt leur position de derniére
saturation dans les régions extra-tropicales, proviendeta haute troposphére (300 a 225hPa),
ou l'air est froid (240 a 224K) et contenant peu d’humiditi&tige ;

— les masses d'air de la phase humide (du 7 au 13 ao(t 1992)nglgur position de derniére satu-
ration dans les régions tropicales, proviennent de la may&mposphere (425 a 250hPa), ou I'air
est chaud (258 a 232K), ce qui améne plus d’humidité relativ@0hPa dans la région d’arrivée.

Ainsi, I'analyse des deux étés extrémes 1984 (le plus set®®2 (le plus humide) fait ressortir
ce mélange de masses d'air, et plus particuliérement dlagrériode juillet-aolt 1992 : durant cette
période, les masses d’air froides et seches extra-tr@sidatluisent des valeurs faibles de I'humidité
relative a 500hPa tandis que I'humidification du signal,epbée pendant le mois d'ao(t, est due a un
apport de masses d’air plus chaud et ainsi plus humide.

6.5 Conclusions

Dans ce chapitre, nous avons présenté les différents aspeda climatologie de la vapeur d’eau
troposphérique observée par le radiométre "VE" de METEQ®Ahalyse des données de FTH a été
menée a différentes échelles de temps et les résultatscsodgumés brievement :

— A l'échelle interannuelle et saisonniére, la climatotode la FTH présente des variabilités fortes,
notamment dans les régions subtropicales. Dans la régiditstede la Méditerranée, montrée
comme étant la région la plus séche du globe en terme de Fidrikbilité relative de la FTH
de la saison juillet-aolt-septembre atteint plus de 50%ghaktotal. L'analyse de la climatologie
mensuelle est en parfait accord avec la climatologie desreaitions "VE" de HIRS, ce qui nous
conforte dans la valeur de 'outil "VE" METEOSAT pour I'étedocale de la variabilité de la dis-
tribution de la vapeur d’eau troposphérique a des échedl@srdps plus fines;

— L'analyse spectrale des données journaliéres présest@sigtats cohérents avec la climatologie
connue des régions tropicales (Sahel) et révéle une péitiddnoyenne supra-synoptique (supé-
rieure a 10 jours) de la FTH des régions subtropicales ;

— L'étude intrasaisonniére des périodes juillet-aolt 188396 pour les 3 régions clefs de la zone
d’étude (région Sahélienne ; anticyclone detélene ; Est de la Méditerranée) a mis en évidence
des caractéristiques bien distinctes de la FTH de ces 3nggiinsi, la FTH de la région de I'an-
ticyclone de & Hélene posseéde une oscillation d’amplitude plus forte &t péguliére que dans
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la région de I'Est de la Méditerranée. Au cours des différemiériodes juillet-aodt étudiées, la
FTH atteint rarement, dans cette derniére région, des ngateipérieures a 10% et le signal varie
autour des valeurs trés séches de 5%. Dans la région sulaiepie & Héléne, la FTH est en
moyenne plus humide<9%) et les oscillations autour de la moyenne sont plus prodes Enfin,

la FTH de la région Sahélienne met en évidence la variahititée fréquence caractéristique de la
propagation des ondes d’Est Africaines ;

Cette description des données FTH a été ensuite compléid&toae du transport de la vapeur
d’eau subtropicale vers la région de I'Est de la Méditerearbur les périodes juillet-aolt de deux
années particuliéres, 1984 et 1992.

L'utilisation des positions de derniére saturation dessessl'air a permis de mettre en évidence, de
fagon expérimentale, une bimodalité dans la latitude degmance des masses d’air qui arrivent dans
la région subtropicale de I'Est de la Méditerranée, en limtx régimes climatiques, traditionnellement

disjoints. Cette bimodalité explique, de facon thermodyiogie, la variabilité intrasaisonniére des deux
saisons extrémes de la période 1983-1996.

Pour finir, et en s'appuyant sur ces résultats, nous avorgélmcapacité des modeles climatiques
a reproduire les caractéristiques interannuelles etsaisanniéres de la FTH.



Chapitre 7

Représentation de la FTH par les modeles
climatiques

7.1 Introduction

Les modeles de climat, purement atmosphérique ou faisemagir 'océan et I'atmosphére, contri-
buent a la compréhension du cycle de I'eau dans I'atmosphAdmsi, la reproduction de la distribution
spatiale de la vapeur d'eau et de son transport dans I'atmospplus particulierement dans les hautes
couches de la troposphére, constitue un enjeu particoi@meimportant pour les modéles de climat [e.g.
Chahine, 1992 ; Harries, 1996]. Les observations satelita 6,3m permettent d’évaluer la FTH des
modeéles des régions tropicales et subtropicales [e.g.rSetdBretherton, 1993 ; Stepheeasal., 1996]

(cf chapitre 2).

Ainsi les observations "VE" du sondeur HIRS-12 ont condwévaluer par exemple la vapeur d'eau
troposphérique des modéles atmosphériques du Centreéaumrap du NCAR (CCM -Community Cli-
mate Model- version 1 [Soden et Bretherton, 1994] et ver8ipaconoet al., 2003]), du centre allemand
Max Planck (ECHAM versions 3 et 4 [Chext al,, 1996]) et du Hadley Centre britannique (HadAM ver-
sion 3 [Allanet al,, 2003]). Ces diverses études ont mis en évidence la dificdels modeles a reproduire
les variabilités saisonniéere et interannuelle de I'hutdidie la troposphere libre, suggérant une définition
biaisée des sources et puits d’humidité et des processuaraport liant les deux.

Dans ce chapitre, nous présentons une contribution aliétiah de la représentation de la FTH par
les Modeéles de Circulation Générale Atmosphérique. Pdar oeus utilisons la base de données FTH
issues des observations MET-5 "VE" permettant des analjise&ycle saisonnier moyen et des varia-
tions interannuelles. Les caractéristiques climatologide la base de données FTH MET-5, que nous
avons détaillée dans le chapitre précédent, constituentéférences de comparaison et d'évaluation
pour I'étude des régions séches subtropicales. Notammaun, avons montré que la variabilité intrasai-
sonniére de la FTH de la région de I'Est de la Méditerranéepfitue par un mélange de masses d’air
tropicales et extra-tropicales provenant de régions plusoins froides de la haute troposphére, ce qui

169



170 Chapitre 7. Représentation de la FTH par les modéles clinegi

se refléte sur les analyses interannuelles.

Ce travail d'analyse de la FTH simulée par les MCG trouve saeldans le contexte du projet
international d’intercomparaison de modéles atmosphésqAMIP (Atmospheric Model Intercompa-
rison Project [Gates, 1992]) qui regroupe la communaunsifigue autour de nombreux sous-projets
d'analyse, dont le but est d’améliorer la représentaticmecessus atmosphériques dans les modéles
climatiques.

7.2 Le cycle de I'eau dans les Modeles de Circulation Génégal

Dans cette partie, nous présentons la structure de basexdidele de climat. Bien que I'analyse
et I'impact des schémas de modélisation des processusuiégcie de I'eau dans I'atmosphére, qui
apparaissent a des échelles plus fines que la maille du modesmient pas I'objet du travail effectué
dans ce chapitre, ceux-ci sont détaillés dans un secongrpptee dans le but d’avoir un apercu des réels
objectifs des exercices de comparaisons et d’intercorigeera des simulations de modéles.

7.2.1 Principes de base de la modélisation du climat

Les modéles numériques de climat les plus perfectionndséat pour une meilleures compré-
hension des processus qui ont lieu au sein du systeme ®reer-@tmosphére, sont a 3 dimensions
(latitudex longitudex altitude). lls permettent de représenter la totalité deritssphére, de 'océan, de
I'atmosphere et de I'océan (modéle couplé), ou encore émtldes interactions avec la biosphére, la
cryosphere ou la chimie atmosphérique. Ces Modeles de |&liamu Générale (MCG) reposent sur la
résolution des équations primitives qui décrivent lesqpes généraux de conservation de la masse, de
la quantité de mouvement, et de I'énergie, et permettest danmodéliser I'écoulement de I'air autour
de la Terre. Dans les MCG Atmosphérigues, le systéme d'iemsad résoudre a chaque pas de temps est
constitué d’'équationpronostiquesqui dépendent du temps (e.g équations de conservationgimta
tité de mouvement, de I'énergie), ainsi que d'équatidiagnostiqguegéquilibre hydrostatique, équation
d’'état des gaz parfaits).

Les calculs d'intégration d'un MCG nécessitent des coodiiaux limites imposées tout au long
de la simulation. Les paramétres de ce forcage extérietrpswrexemple les variations de l'insolation
(diurne et saisonniere), les températures de surface derligssues d’'observations (dans le cas de MCG
Atmosphériques), I'albédo de surface, I'orographie, etc.

En tenant compte de ces conditions aux limites, le systéraeé@eations primitives est résolu en
chaque point du globe et a chaque instant en coordonnéedg@® soit selon des calculs de diffé-
rences finies (points de grille), soit selon des calculstspex décomposant les champs dynamiques en
harmonigues sphériques (e.g. troncatures triangulaiiesu rhomboidales (R)). La verticale du modéle
est discrétisée en niveaux de pression, en utilisant géndéeat comme coordonnée verticale la pression
normalisée par la pression de surface (niveaux sigmgp,) donnant des conditions limites simples ala
surface ¢=1) et au sommet de I'atmosphére=Q), et autorisant un meilleur traitement de I'orographie
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Le systéme climatique comporte un trés grand nombre de sldgribertés, ce qui le rend complexe
a représenter. De plus, les processus qui ont lieu dans t&rsysoncernent des échelles de temps
(10~? seconde - 1Dannées) et d’espace (molécule - planéte) qui ne peuverntaités explicitement en
méme temps. Généralement, les MCG calculent de fagcon g&pigcelques échelles spatio-temporelles,
reliées a la définition choisie, et les processus apparaissaes échelles inférieures a la maille du
modéle sont considérées comme des perturbations quidgigseat avec les mécanismes des échelles
supérieures. Ces processus "sous-maille” sont représdatéacon paramétrigue dans le modele (on
parle deparamétrisation et sont reliés de fagon physique et statistique aux vasatle plus grande
échelle par des lois empiriques ou semi-empiriques.

Parmi ces paramétrisations, on trouve notamment les éebkaig chaleur latente et sensible a la
surface, les processus de couche limite, le transferttiadans les longueurs d’'onde du visible et de
I'infrarouge, ainsi que tous les processus ayant trait aleaje I'eau comme la convection, I'évaporation,
la condensation, la formation des nuages, et les prééguitabu encore les interactions avec la végétation
et les écoulements de I'eau dans le sol.

La modeélisation du cycle de I'eau dans I'atmosphére conthdsmux composantes : la premiére est
le transport de grande échelle des masses d’air a traveraille oiu modéle, la seconde apparait a des
échelles plus fines que la maille et elle est soumise a dempaisations. Ces deux composantes sont
détaillées dans la partie suivante.

7.2.2 Modélisation du cycle de I'eau dans I'atmosphere

La modélisation du cycle de I'eau dans I'atmosphére rectjure représentation réaliste des sources
(comme la convection) et puits (comme I'évaporation) d'fdité et des processus de transport qui les
relient. Mis a part dans la couche limite ou la turbulenceatégéchelle domine, I'advection de la vapeur
d’eau dans la troposphére libre est un mécanisme de grahddecEn revanche, la détermination des
sources et puits d’humidité est réalisée par des schémaarae@trisation spécifiques.

7.2.2.1 L'advection des masses d’air

Dans les algorithmes d’advection, les espéces advectgedes aérosols ou certaines especes chi-
migues (dont la vapeur d'eau), sont considérées comme atEsuts passifs. La trajectoire que suit une
parcelle d’air est définie par I'équation de continuité dedpeur d'eau, écrite sous une forme conserva-
tive (en flux) permettant de s'assurer de la conservatiom dealsse, ou selon une formulation advective
plus facile a modéliser [e.g. Rood, 1987]. La modélisatie'@dvection d’'un traceur peut étre réalisée
suivant des méthodes de calculs eulériennes dans des wolimiseles boites de la maille) [e.g. Hourdin
et Armengaud, 2003] ou de fagon lagrangienne, nécessiatgfois une réinitialisation des données
aprés un certain nombre de pas de temps pour éviter les prebld’'étirement ou de cisaillement dans
le fluide (méthode "semi-lagrangienne") [e.g Rash et Wilkan, 1990 ; Lin et Rood, 1996].
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La plupart des schémas sont dits "conservatifs", c’esteaglie les flux entrant et sortant aux inter-
faces des volumes sont égaux. Les algorithmes d’adveatioemt, en plus d'étre conservatifs, posséder
certaines propriétés comme la précision (la solution nigquérdoit étre proche de la solution analy-
tique), la stabilité (la solution doit suivre le principe denvergence) ou la positivité (un champ défini
initialement comme positif doit le rester apres advecti@ny. Rasch et Williamson, 1990]. Différents
algorithmes d’advection des masses d'air existent, dagms eulérienne ou lagrangienne, dont nous
ne commenterons pas les qualités et défauts. On peut citexemple la méthode de caldBiecewise
Parabolic Methoddéveloppé par Colella et Woodward [1984] utilisant les iinfations des 4 points de
grille les plus proches (flux transverses) selon chaque dxéda d’'une fonction du second degré, ou
encore le schéma semi-lagrangien de flux de Lin et Rood [1€@9&ervant la masse du traceur au cours
de 'advection et autorisant des calculs sur de longuesgéside temps.

7.2.2.2 Paramétrisations des processus sous-maille

Au niveau des processus sous-maille, nous nous contemiatiexposer plus en détails les paramé-
trisations ayant trait a la vapeur d’eau dans la tropospliéne : la condensation de grande échelle, la
précipitation, la convection et la diffusion horizontafge second paragraphe constitue une revue non-
exhaustive de ces schémas. Les principales référencesteleseeonde partie sont les livres de Peixoto
et Oort [1992] et de K. Emanuel [1994], et la thése de S. Boa93].

e La condensation de grande échelleorrespond aux conditions de formation des nuages strati-
formes, lorsque la circulation de grande échelle produdt sursaturation d’humidité dans la maille du
modeéle lors, par exemple, de l'arrivée d’'un front froid. Lapeur d’eau en excés condense alors en
libérant de la chaleur, autorisant ainsi la température’aled augmenter suffisamment pour que la
maille ne soit plus saturée. Ce processus implique un cigeiffiabatiqgue de I'atmosphére et recquiert
une parameétrisation spécifique. Dans certains modéleslteldu GFDL (Geophysical Fluid Dynamics
Laboratory, USA), les nuages se forment lorsque I'hnumiditétive dépasse un seuil, dépendant de I'al-
titude.

Certains schémas considérent que toute I'eau liquide miegsians I'atmosphére est précipitante, ce
qui pose un probléme pour la représentation des nuageostrats composés de gouttes d’eau et qui
ne produisent pas de pluie. D’'autres schémas séparentdemsation de grande échelle des processus
de précipitation et permettent ainsi de reproduire une &tuke nuageuse non-précipitante. Dans le cas
des nuages précipitants, le processugrdeipitation est paramétré différemment selon la température
du nuage, qu'il soit chaud et constitué de gouttes d’eaudéaywu froid et composé de cristaux de glace.

e La paramétrisation de leonvection prend un réle central dans les MCG puisque la convection
intervient non seulement dans le cycle hydrologiqgue magde@gent dans le bilan énergétique, par le
dégagement important de chaleur latente qu’elle entrdipareson interaction avec le rayonnement.
De plus, la convection est nourrie par les mécanismes emtsilde la couche limite. La convection se
déclenche dés que I'atmosphére se trouve en situatiorbiastaest-a-dire quand le gradient thermique
vertical est supérieur (en valeur absolue) au gradientdigabatique seche, ou, dans les atmosphéres sa-
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turées, qu'il est supérieur a I'adiabatiqgue humide. Orirdisie généralement deux types de convection :
la convection restreintesfiallow convectionet la convection profonde formant des nuages précipitants
(deep convection

Les 3 principaux schémas permettant de représenter lacamverofonde dans les MCG sont :

— Le schéma dijustement convectifiéveloppé par Manabe et Strickler [1964]. Dans ce schéma,
des mouvements de convection, de dimension sous-mailldéwsoppent afin de stabiliser, a
plus grande échelle, I'atmosphére initialement instablans le cas d’une atmosphére saturée,
I'ajustement convectif est dit "humide". La relaxation Gdrhosphére instable vers un état stable
provogue la condensation de la vapeur d'eau sursaturéechHéena a ensuite été repris par Betts
