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Résumé

L’effet des aérosols et des nuages sur le climat, qu’il s’agisse de leur forgage radiatif propre ou
de leur interactions constitue actuellement la plus grande incertitude du systéme climatique.
L’utilisation couplée de nouveaux moyens d’observations comme le lidar ou le radar avec la
radiométrie fait partie des pistes de recherches retenues par la communauté scientifique pour
réduire ces incertitudes justifiant le développement et la mise en oeuvre de ces nouveaux ins-
truments sur les plates-formes de I’A-Train et le développement des algorithmes opérationnels
associés.

Ces algorithmes possedent certaines limitations intrinseques, ce qui nous a amené a la révision
des méthodes d’analyse standard des données issues des plates-formes spatiales de I’A-Train
(CALIPSO, CLOUDSAT), au développement de nos propres algorithmes a travers ’étude
de I’écho de surface océanique, et & l'identification d’un modele théorique de diffusion par la
surface compatible avec les observations multispectrales de ces instruments actifs. L utilisation
de ce modele avec les observations actives et celles du radiometre micro-onde AMSR-E a
permis d’améliorer les procédures d’étalonnage absolu du lidar et du radar en offrant une
référence systématique possédant un important rapport signal sur bruit. L’amélioration de
I’étalonnage de ces instruments permet ensuite d’affiner la précision de la restitution des
parametres microphysiques dans les produits opérationnels de recherche, et doit donner acces
a un plus grand nombre de produits dérivés.

La référence de surface issue des mesures des instruments micro-ondes actifs (radar) et passifs
(radiometre) permet ainsi de déterminer 1'épaisseur optique des aérosols aux longueurs d’onde
du lidar. Cette méthode de restitution ne fait aucune hypothese sur la microphysique des
particules diffusantes, est utilisable de jour et de nuit, posséde un rapport signal sur bruit
important a grande résolution spatiale et offre la possibilité de discriminer les aérosols et les
nuages grace aux mesures multispectrales sur la verticale. Les comparaisons avec les mesures
du radiometre MODIS montrent un bon accord statistique.

Ces mesures d’épaisseur optique au-dessus de 'océan et des nuages d’eau liquide ouvrent une
nouvelle voie pour quantifier le forcage radiatif direct des aérosols en présence de nuage, hors
de portée des mesures radiométriques actuelles. Les premieres études que nous avons effectuées
ont confirmé que lors des épisodes de feux observés pendant la campagne AMMA, le forcage
est fortement positif sur le Golfe de Guinée (entre +5 et +10 W/m? en moyenne diurne). Le
forcage négatif en air non-nuageux au-dessus de 'océan est inférieur d’un ordre de grandeur
au forcage positif di aux aérosols transportés au-dessus des nuages.

Le forcage radiatif positif observé sur le Golfe de Guinée est ainsi fortement dépendant de
la couverture nuageuse et les mesures a petite échelle de I’A-Train permettent de mieux le
caractériser a plus grande échelle. Ainsi, le réchauffement induit par l'effet direct des aérosols
sera mieux pris en compte dans les modeéles climatiques.

L’émission d’aérosols absorbants (feux, pollution...) et leur transport & moyenne et grande
échelle en altitude représentent un point critique de I’évolution du systéme climatique et des
interactions environnement-climat. L’hypothése usuellement admise d’un forcage direct négatif
de —0,5 W.m™2 pour caractériser l'effet radiatif des aérosols demande & étre examinée avec
attention en établissant une meilleure quantification de la contribution des aérosols absorbants
(d’origine naturelle ou anthropique) au-dessus des nuages a I’echelle globale.

Mots-clefs : Télédétection, Lidar, Radar, Surface océanique, Nuages, Aérosols,
Forgage radiatif
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Abstract

The aerosol and cloud effect on climate is the main uncertainty on global warming prediction
through their influence on the solar radiative forcing and their interactions. Using simulta-
neous lidar, radar and radiometry measurements is one of the path explored by the scientific
community to reduce this uncertainty. It is the reason for the development of new instruments
onboard the A-Train platforms and the associated development of operational algorithms.
Those algorithms possess some intrisic limitation which lead us to revisit the data analy-
sis procedure of the A-Train spaceborne platform (CALIPSO, CLOUDSAT) and to deve-
lop our own algorithms through the analysis of sea surface echo, and to identify theoretical
multi-wavelength oceanic surface model with self-consistent scattering properties observed by
different instruments. Using this model and the observations of the micro-wave radiometer
AMSR-E, allowed to improve the calibration procedure of both lidar and radar instruments
with the identification of a systematic and high signal to noise ratio calibration reference. This
calibration increases the accuracy of physical parameters retrieved on the research operational
products and give access to a higher number of derived products.

Using the sea surface reference provided by the active (radar) and passive (radiometer) micro-
wave sensors also allows to measure the aerosol optical thickness at the lidar wavelength.
This measurement does not use any assumptions on the scatterers microphysical properties,
is usable day and night, offers the highest available signal to noise ratio and allows a good
aerosol-cloud discrimination with the lidar multispectral vertical information. The comparison
with MODIS shows a good statistical agreement.

The new methodologies developped for the A-Train offer a complete tool to analyse both
vertical structure of aerosols and clouds as well as the aerosol optical thickness over the
ocean and liquid water clouds. This opens a new way for aerosol direct radiative forcing
quantification, which is out of range of present radiometric measurements. The preliminary
studies we conducted confirm the significant positive radiative forcing on the Gulf of Guinea
area in presence of the biomass burning aerosol plumes observed during the AMMA campaign.
The negative forcing over the ocean is an order of magnitude lower than the positive forcing
over the cloud layers.

The positive radiative forcing we observed on the Gulf of Guinea area (between +5 and
+10 W/m? ) is strongly dependent of cloud cover which can be better characterized by the
small scale A-Train measurements, and the warming induced by aerosol direct effect must be
better parameterized in the climate models.

The emission of absorbing aerosols (fire, pollution...) and their long range transport at elevated
altitudes when they can stay over clouds, represent a critical burden on the climate system.
The present estimation of a global negative forcing of —0,5 W.m™2 to characterize the aerosol
radiative effect needs to be carefully examined to the light of this impact.

Keywords : Remote sensing, Lidar, Radar, Sea surface, Clouds, Aerosols, Radia-
tive forcing



Chapitre 1

Introduction

Contexte scientifique

Effet des nuages et des aérosols sur le climat.

L’équilibre énergétique de la planéte terre est la résultante du bilan énergétique de 1’émission
solaire (visible et proche infrarouge) et de I’émission terrestre (infrarouge). Cet équilibre est
illustré par la figure [Tl et comme on peut le voir les nuages ont une influence non négligeable
sur les deux bilans en réfléchissant 20% (et en absorbant 4%) du rayonnement solaire, et
en en réémettant 26% sous forme de rayonnement infra-rouge. L’albedo terrestre intégrant
I'ensemble des effets de diffusion est égal & 30%. Cela correspond & 102 W.m ™2 réémis vers
I'espace en moyenne. Un changement de la valeur de P'albedo terrestre de 1% (0,3% au total)
correspond & un changement de flux de 1 W.m ™2 ce qui est, nous le verrons, trés comparable
aux autres effets moyens observés pour les gaz a effets de serre.

En réfléchissant une partie de la lumiere du soleil vers I’espace, les nuages diminuent la quantité
d’énergie recue par la surface et contribuent & son refroidissement, c’est ce qu’on appelle
leffet parasol. D’autre part, les nuages absorbent le rayonnement infrarouge issu de la surface
terrestre et le réémettent dans toutes les directions, c’est l'effet de serre des nuages.

Au final, ces deux phénomeénes produisent des effets antagonistes de refroidissement et de
réchauffement de la surface terrestre. La figure [[J] illustre les ordres de grandeurs de l'ef-
fet moyen global, mais si on veut quantifier ce phénomene de facon plus précise, il faut tenir
compte du fait que 'effet total résultant dépend du type de nuage considéré, de sa température
(essentiellement déterminée par son altitude), de son épaisseur et de ses propriétés microphy-
siques (nombre et taille des particules d’eau). L’effet moyen global sur le climat est ensuite
pondéré par 'étendue de la couverture nuageuse et par sa persistence (plus généralement, son
cycle de vie).

Les nuages ne sont pas les seuls constituants du systeme atmosphérique importants dans le
bilan énergétique terrestre. Les différents gaz (COq, ozone, vapeur d’eau) y contribuent, tout
comme les différentes particules en suspension au-dessus de 'océan et des continents. Toutes
ces particules en suspension sont appelées les aérosols. Leurs origines peuvent étre soient natu-
relles, soient anthropiques. On a reporté sur la table [T, une estimation du flux annuel massique
de différentes sources d’aérosols entre les années 1970 et 1990 [Gras, 2003]. Les contributions
majeures au flux massique incluent les aérosols minéraux, le sel marin, les particules issues
de la combustion de biomasse (d’origine naturelle et anthropique), les émissions anthropiques
(tels que les sulfates et les matieres carbonées). Il faut bien noter que leur impact sur le climat
n’est pas lié de fagon directe a 'intensité de ces flux massiques, mais plus a leurs propriétés
radiatives et a leur impact sur la formation nuageuse. Au niveau géographique, la position des

9



CHAPITRE 1. INTRODUCTION

EQUILIBRE ENERGETIQUE TERRESTRE

Domaine ondes courtes (vis) Domaine ondes longues (IR)

1n:omn9 solar Reflected solar
radiation radiation

Outgaing infrared radiation
L ;

Fig. 1.1 : lllustration du bilan énergétique terrestre.

panaches d’aérosols les plus fréquents incluent des aérosols de poussiéres sahariennes au-dessus
de I’Atlantique, le panache de pollution européen de I’Atlantique Est, un panache d’origine
nord-américaine en été au-dessus de I’Atlantique Nord, les poussieres au Printemps sur le pa-
cifique nord-ouest, un panache en été sur la mer d’Arabie, ainsi qu’un panache en saison seche
au Nord-Ouest de I’ Australie et de 'Indonésie.

1970 (Tg.y 1) 1990 (Tg.y 1)
Origine naturelle
Minérale 10-500 1000-3000
Sel marin 200-1000 1000-3000
Volcanique 3-150 15-90
Biogénique 50
Conversion gaz-particule 300-2000 200-1300
Extraterrestre 0,1-50 10
Origine anthropogénique
Industrie, combustible fossile
carbone, sulfate
nitrate, organique 100-400 300
Feu de biomasse 3-150 100-450

Tab. I.1 : Flux annuels des différents types d’aérosols présents sur la surface du globe (m, M/)

Les aérosols diffusent et absorbent la lumiere solaire, mais ils modifient également les propriétés

10



CHAPITRE I. INTRODUCTION

de diffusion et d’absorption des nuages. A travers ces phénomenes, les aérosols exercent des
effets importants sur le climat qui ne sont pas indiqués sur le bilan de la figure [l et qu’on
qualifie de direct, semi-direct et indirect.

Nous traiterons dans ce travail de 'effet direct des aérosols situés au-dessus des nuages, et plus
particulierement des modifications induites sur le forcage radiatif au sommet de I’atmosphere.
Nous présenterons rapidement ici les autres effets.

En absorbant de fagon plus ou moins importante le rayonnement solaire, les aérosols modifient
les propriétés thermodynamiques de ’atmosphere, et par conséquent, ont un impact sur les
conditions de formation des nuages. C’est ce qu’on appelle 'effet semi-direct.

L’effet radiatif indirect des aérosols résulte des interactions entre aérosols et nuages, il s’agit des
modifications des propriétés radiatives des nuages en présence d’aérosols. En effet, les aérosols
servent de support a la formation des nuages on les appelle alors noyaux de condensation
nuageuses (Cloud Condensation Nuclei, CCN ou Ice Condensation Nuclei, ICN).

Toutes les autres conditions de formation restant égales par ailleurs (conditions thermodyna-
miques identiques, contenu en eau fixé), un nuage issu d’une masse d’air polluée aura tendance
a contenir un nombre de gouttelettes supérieur, mais plus petites qu’un nuage formé dans un
milieu moins riche en CCN. Un tel nuage aura une épaisseur optique et un albedo plus im-
portants qu’un autre issu d’une masse d’air contenant moins d’aérosols. C’est le premier effet
indirect aussi appelé effet Twomey ([Twomey, 1974], [Twomey, [1971]).

Les propriétés microphysiques du nuage (taille et nombre de gouttes d’eau ainsi que le contenu
en eau liquide total) déterminent ses propriétés radiatives (épaisseur optique, émissivité et
réflectivité) et microphysiques. La modification de ces propriétés ainsi que la présence d’aérosols
dans son voisinage va influencer son interaction avec le flux solaire et intervenir dans son cycle
de vie ([Chosson, 200€], [Sandu, 2007]). L’ensemble de ces phénomenes constitue le second
effet indirect.

Tous ces différents effets sont liés. En effet, la présence d’aérosols modifiera les propriétés
thermodynamiques de I’atmosphere tout en servant de support a la condensation nuageuse.
Pour quantifier l'effet des aérosols sur le climat, il est donc nécessaire de pouvoir mesurer
précisément différents parametres concernant les aérosols et les nuages : altitude, épaisseur
optique et les propriétés radiatives (réflectance, épaisseur optique) et microphysiques associées
(espeéce chimique, nombre et taille des particules, contenu en eau liquide pour les nuages) avec
une précision et une occurence de mesure suffisantes pour pouvoir caractériser ces effets a
I’échelle globale.

L’effet direct réside quand a lui dans la diffusion et I’absorption du rayonnement solaire par
les particules. Au-dessus des surfaces sombres comme 'océan, les aérosols agissent comme
une couche brillante réfléchissant I’énergie solaire et masquant la surface. Dans ce cas, leffet
global résultant est négatif car I’énergie réfléchie ne contribue pas au réchauffement de la sur-
face qui se refroidit. L’effet des aérosols de pollution a été bien caractérisé grace a diverses
expériences de terrain parmi lesquelles on peut citer la campagne TARFOX (Tropospheric Ae-
rosol Radiative Forcing Observational Experiment) a I’Est des Etats-Unis [[Russel et all, 1999],
les différentes campagnes ACE, ACE-2 et ACE-Asia (Aerosol Characterisation Experiment),
au sud de I’Australie, & 'Ouest de 'océan Atlantique, et & I’Est de I’Asie au Nord-ouest de
locéan Pacifique ([Bates et all, 1998, [Raes et all, 2000, [Huebert et all, 2003]) ainsi que pen-
dant la campagne INDOEX (Indian Ocean Experiment) au Sud de I'Inde ([Ramanathan et all,
2001]). Les observations par satellites ont également permis d’approfondir les connaissances
sur le forcage radiatif des aérosols en air clair ([Yu_et all, 2006]).

11



CHAPITRE 1. INTRODUCTION

Dans le cas d’aérosols absorbants au-dessus d’une surface tres réfléchissante (albedo élevé)
comme le désert ou un nuage d’eau liquide les aérosols peuvent au contraire assombrir la
surface et induire un forgage positif [Haywood and Shind, 1997, [Haywood and Boucher, 2000].
On peut voir les forcages induits en fonction des positions relatives des couches d’aérosols et
de nuages sur la figure

Aerosol below cloud! Aerosal in eloud! Acresal above clowd:

Cloud hlocks radition, Possibilny of imdirest Clowd pets similiar o
acrool-radiztion effeet via i enhancmen of

N interaction is reduced clowd modification surfuce albedo
4
i
if
% 4 A 2
%
%
( - Sarutiform L'Iul_|ﬂ
Acronol
Clcan surface g
Vo i negative, negative or posite potentially small
LiRpeCoerool oo | small rather small or large positive

Fig. 1.2 : Importance et signe du forcage radiatif des nuages et des aérosols en fonction de leur position
relative (|[Keil_and Hagywood, 12003]).

L’absence de restitution satellites des propriétés des aérosols au-dessus des nuages amene une
certaine incertitude dans le calcul de ce forcage, et méme si 'effet global est admis comme
amoindrissant l'effet refroidissant au-dessus de 'océan, il est treés mal déterminé [[Yu et all,
2006].

MSG/SEVIRI - 2008/10/25/11:30 UTC - Data: LOJ

Fig. 1.3 : Image visible (fausses couleurs) de Uinstrument SEVIRI & bord de METEOSAT Seconde
Génération (MSG) le 25 Octobre 2008. On peut voir a loeil nu que des nuages bas trés
réfléchissants (blancs) recouvrent une partie importante de la surface des océans.

Une meilleure quantification de l'effet radiatif du systeéme nuages-aérosols est importante. En
effet, les nuages recouvrent en moyenne 68% de la surface du globe [Warren and Hahn, [2003].
Sur les océans, les nuages bas représentent 34% de cette surface et I'océan vu de l’espace
est donc recouvert de nuages tres réfléchissants fréquemment observés a basses altitudes sur
certaines régions extra-équatoriales comme le bassin du Sud-Ouest Africain ou la région des
Acores comme on peut le voir sur la figure
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Dans plusieurs régions proches des cotes, les aérosols anthropiques vont pouvoir étre injectés
au-dessus de la couche limite océanique nuageuse par des mécanismes dynamiques méso-
échelle. Durant la journée, les aérosols se retrouvent mélangés de facon homogene dans la
couche limite au-dessus des continents ou le retour des circulations de brise et le forcage sy-
noptique peut les amener au-dessus de la couche limite maritime moins épaisse [mﬁ
@é] A ce moment la, ils peuvent se retrouver transportés sur de longues distances par la
circulation générale (figure [[4]).
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Fig. 1.4 : [llustration des mécanismes de transport des aérosols présents dans la couche limite
au-dessus de la terre par les processus méso-échelle de brise (gauche, IW;
M/) Une fois dans la troposphere libre, ils sont advectés sur de longues distance
par la circulation générale (droite). Les régions d’études de quelques campagnes sont
représentées sur cette figure : AM = AMMA ([Redelsperger et all, 12004]); A = ACE
([Bates et all, 11998, |Raes et_all, 12000, |Huebert et all, 12003]) ; P = POLARCAT; I = IN-
DOEX |Ramanathan et all, 12001]; T = TARFOX [Russel et all, [1999], D = DYCOMS
[Stevens et all, 12003], Sf = SAFARI

Nous avons déja évoqué la position des panaches d’aérosols les plus communement observés, a
cela, s’ajoutent tous les épisodes de feux (figure [LA). La localisation de ces sources varie avec
la saison, de méme que leur intensité. Nous discuterons plus loin le détail de ces variations
saisonnieres. Comme on peut le voir sur la figure [LA les feux sont présents sur une bonne
partie de la surface du globe, ne se limitant pas aux régions que nous avons citées. En Aot
2006, ce qui correspond au pic de la saison des feux de cette année, on peut observer les
feux les plus intenses en Afrique du Sud, a ’Est du Golfe de Guinée, sur une bonne partie
de Pamérique du Sud, principalement au Brésil, en Indonésie, en Europe de I’Est et dans de
nombreux autres endroits de la surface du globe. Par les mécanismes que nous avons évoqués
précédemment, les aérosols produits par ces feux peuvent se retrouver au-dessus des nuages.

Les aérosols de pollution urbaine partagent de grandes similitudes avec les aérosols de feux
et peuvent donc également étre advectés sur de grandes distances pour arriver au-dessus de
locéan. Ceci a été observé durant la campagne INDOEX [tB.a.ma.na.Lh.an_&LalJ, |2.0.0J]], ou les

panaches de pollutions étaient présents a des centaines de kilometres au large de I'Inde sur

des épaisseurs allant jusqu’a 3 km d’altitude (figure [[5, [Pelon et all, 2002]).

Au final, les aérosols sont bien présents au-dessus de I’océan, comme on peut le voir sur la carte
moyenne d’épaisseur optique POLDER du mois d’Aoftit 2006 en air non nuageux (figure [ 7). En
moyenne, les charges d’aérosols les plus importantes sont localisées & I’Ouest de 1’ Afrique, dans
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Fig. 1.5 : Gauche : épaisseur optique moyenne & 550 nm mesurée par METEOSAT-5 sur les 7, 8 et
9 mars 1999. Les traits pleins noirs représentent deux trajectoires de l’avion au Nord et au
Sud de Malé. Droite : coefficient de rétrodiffusion du lidar LEANDRE 1 les 7 et 9 mars 1999
sur le trajectoires au Nord de Malé pendant la campagne INDOEX ([Pelon. et all, 12002]).

le Golfe Persique et dans une région comprise entre la péninsule Arabique et 'Inde. A cause de
leurs propriétés d’absorption, on verra que les aérosols de feux et de pollution ont un impact
tres important sur le forcage radiatif des aérosols. On verra que les observations spatiales,
avec en particulier I'instrumentation active, permettent d’aborder ce probleme de fagon plus
complete, ce qui pourra conduire, a terme, & réviser de maniere drastique les estimations de
leffet direct des aérosols. Nous ne présenterons ici que ’amorce de cette approche a partir
d’étude de cas.

Fig. 1.6 : Feux détectés par MODIS entre le 9 et 18 Aodt 2006.

L’instrumentation active lidar et radar offre directement I'information sur la présence et 1’al-
titude des couches d’aérosols et de nuages. Il s’agit d’une information trés importante pour
caractériser 'effet de serre et permettre également d’identifier les zones de formation et de
dissipation, ainsi que les zones d’interaction entre les aérosols et les nuages.
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Fig. 1.7 : Moyenne des épaisseurs optiques des aérosols pour le mois d’Aotdt 2006 mesurées par l'ins-
trument POLDER a bord de la plate-forme PARASOL.
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Fig. 1.8 : [llustration des différents paramétres radiatifs pouvant étre retrouvés o partir de la combi-
naison d’instruments actifs (lidar) et passifs (radiométre) le 7 mars 1999 au Nord (a) et
au Sud de Malé (b) pendant la campagne INDOEX. On peut estimer l'albedo de diffusion
simple w pour une valeur donnée du facteur d’asymétrie g.

Ces instruments en combinaison avec I'instrumentation passive permettent également de con-
traindre les différents parametres que sont ’albedo de simple diffusion et ’épaisseur optique
permettant de caractériser leurs propriétés radiatives. [tEeJ.Q.n_eLa.lJ, |20.0.ﬂ] a montré 'intérét
de ce genre d’approche pendant la campagne INDOEX (figure [L8) et nous nous intéresserons
également & ces parameétres pour notre étude. Ces observations permettent d’accéder aux
informations sur la taille des particules.

L’impact des aérosols en tant que noyaux de condensation nuageuse est dépendant de leur
taille [I]lus.ek_&t_aﬂ, |20_0_d], mais également de sa spéciation chimique, ce qui se traduit par des
parametres qu’un lidar multilongueur d’onde peut permettre de caractériser avec les mesures

radiométriques en air non nuageux ([Sasano and Browell, 1989], [Kanfman et all, 2003]).
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Fig. 1.9 : Forcage radiatif moyen global en 2005 (meilleure estimation et les incertitudes comprises
entre 5 et 95%) par rapport & 1750 pour le COq, CHy, N3O et d’autres agents et mécanismes
importants, avec l’extension géographique typique (échelle spatiale) du forcage et le niveau
de compréhension scientifique (Level Of Scientific Understanding ou LOSU). m, mj

En terme de forcage radiatif, le groupe intergouvernemental sur le changement climatique
( m, M]) estimait que le forgage radiatif net du aux activités humaines s’élevait a
+1,6 W.m~2 (compris entre 0,6 et 2,4 W.m ™2, figure[[d) . Dans ce total, la plus grande source
d’erreur provient de I'effet des aérosols qu'il soit direct (compris entre —0,9 et —0,1 W.m ~2)
ou indirect (entre —0,3 et —1,8 W.m~2) avec une barre d’erreur plus importante que leffet
moyen mesuré. L’effet des aérosols sur la réponse en température du réchauffement climatique,
sur les nuages et les précipitations est ainsi identifiée comme une incertitude clef qui doit étre
réduite.

La quantification de l'effet direct des aérosols en air clair a fait des progres substantiels
ﬂHa.;um.d.an.d.Sshﬂzl, |2.0_0j], mais l'effet direct des aérosols en présence de nuages n’est que
trés mal pris en compte par les paramétrisations des modeles a cause d’une représentation
grossiere des nuages dans ces mémes modeles et de la méconnaissance des distributions et des
propriétés des aérosols sur la verticale. Par exemple, [IS_QhJ.]lZ_QLal], |2011d] trouvent des valeurs
comprises entre —0,16 et +0,34 W.m 2, ces valeurs étant dépendantes de la représentation
des nuages dans les différents modeles utilisés. Les études du forgage radiatif a partir des ob-
servations %ﬁte indiquent que effet induit par la présence de nuage est tres peu documenté
m? ]'

L’utilisation couplée d’un radar et d’un lidar fait partie des pistes de recherche retenues par
la communauté scientifique pour étudier ces phénomenes, et c’est un des buts des missions
spatiales CALIPSO-CLOUDSAT et EARTHCARE.
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La plate-forme aéroportée RALI qui est un simulateur aéroporté pour ces missions doit nous
permettre de tester les méthodologies d’analyse. En effet, la complémentarité des observations
d’instruments passifs (radiometres) et actifs (radar, lidar) permettent pour la premieére fois
une caractérisation spatiale simultanée des propriétés des nuages et des aérosols sur 1’échelle
horizontale et verticale. L’utilisation de ces mesures complémentaires permet de progresser
dans I’étude des interactions dynamique/rayonnement grace a la possibilité d’analyser les
propriétés radiatives sans erreur d’attribution des niveaux d’altitude.

Parmi les premieres utilisations des lasers comme moyen d’exploration de nouvelles méthodes
de télédétection, des travaux ont été effectués pour une meilleure connaissance de I’atmosphere
a partir des observations aéroportées. On peut citer [Elamant, [1996] et [Trouilletl, [1997] qui
explorent 'apport des lidars aéroportés a 1’étude de la dynamique de la couche limite ainsi
qu’a I’étude des parametres nuageux et des flux de surface. Des études plus récentes montrent
les avantages de coupler les lidars spatiaux avec les observations passives de la radiométrie
(IKanfman_ et all, 2003], [Berthier et _all, 2006]).

En ce qui concerne spécifiquement le couplage des instruments actifs micro-onde et optiques
soit radar et lidar, divers travaux ont été effectués. L’étude des nuages de glace a été bien
développée car ils sont bien détectés par les deux instruments. La climatologie de leurs
propriétés optiques et radiatives (épaisseur optique, contenu intégré en glace, température)
ainsi que leur altitude (base, sommet, altitude moyenne) a fait 'objet de plusieurs études
(IComstock et all, 2009], [Wang and Sassen, 2002], [Tinel et all, 2005], [Delanod, 2004],
[Sassen et all, 200§]). Sur 'analyse des observations & des longueurs d’onde différentes, on
pourra citer la comparaison de la bande brillante du radar et de la bande sombre du lidar
([Sassen_and _Chen, [1995], [Venema, 2000]).

Plusieurs travaux utilisent les échos de surface de 'océan mesurés par les deux instruments
pour restituer les parametres atmosphériques. Ayant utilisé nous méme ce genre d’approche,
nous consacrerons un chapitre entier & ces travaux. Avec le lancement des plates-formes spa-
tiales CALIPSO-CLOUDSAT, différents travaux de recherche incluant plusieurs theses vont
utiliser ces nouvelles mesures spatiales en complémentarité de la modélisation ou d’autres types
de mesures pour obtenir une meilleure fermeture des différents problemes ou dans un but de
validation des mesures spatiales. En général, ces travaux utilisent les produits opérationnels
et restent loin des considérations instrumentales en n’abordant pas la physique de la mesure.
Par exemple, a cause du probléeme d’inversion, les lidar & rétrodiffusion sont peu utilisés pour
déterminer les propriétés microphysiques des aérosols et des nuages dans les études statistiques,
mais plutét pour connaitre leur structure (altitude du sommet et de la base des panaches),
ceci offre déja des perspectives tres intéressantes en particulier sur altitude des nuages dans
les modeles climatiques globaux, et cette information est cruciale pour bien caractériser 1'effet
de serre des nuages. Cependant, la connaissance des propriétés microphysiques et radiatives
est importante pour effectuer une fermeture ”radiative”, et c’est ce qui explique que certains
choix effectués pour le lidar de la future plate-forme EARTHCARE fassent le sacrifice de
la résolution verticale au profit de la haute résolution spectrale du lidar. Ceci permet de
s’affranchir du probléme d’inversion et d’obtenir directement les propriétés microphysiques
du milieu sondé ([Horse et all, 2004]). Nous proposersons dans ce travail de contourner ces
problémes pour exploiter au mieux les observations du lidar rétrodiffusion de CALIPSO.

Objectifs et approche

Le but de cette these est d’exploiter et développer les potentialités offertes par les nouveaux
moyens instrumentaux mis en oeuvre lors des missions spatiales CALIPSO et CLOUDSAT
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ainsi que lors des déploiements de la plate-forme aéroportée RALIL. Nous les utiliserons pour
développer de nouvelles méthodes de mesure du milieu atmosphérique en présence d’aérosols
et de nuages et mieux caractériser les propriétés des aérosols en présence de nuages bas, avant
d’analyser leur forcage radiatif direct. La radiométrie et les codes de transfert radiatif ont
été utilisés comme moyen d’investigation complémentaire de I'instrumentation active et nous
montrerons qu’il est possible de corriger les erreurs dues a la méconnaissance des propriétés
sur la colonne verticale.

Nous avons ainsi développé dans cette these de nouvelles méthodes d’analyse du signal obtenu
par lidar rétrodiffusion, en focalisant sur l'utilisation de cibles denses (nuages bas, océan) qui
sont tres peu employées car elles posent de nombreux problemes (atténuation importante,
diffusion multiple, saturation et temps de réponse de la chaine de détection du lidar). Nous
montrerons que leur caractérisation permet d’extraire des informations sur le milieu étudié
entre la cible et I'instrument, et pour la premiere fois, de quantifier systématiquement & partir
des instruments actifs les propriétés microphysiques des couches d’aérosols et des nuages sans
faire d’hypothese sur leur microphysique et avec un rapport signal sur bruit inégalé.

Le travail engagé a ainsi permis de réaliser les études exploratoires permettant de confirmer
les possibilités offertes par la combinaison d’observations spatiales multiples en comparaison
avec les produits élaborés par un seul instrument. Un premier résultat est une révision des
procédures d’étalonnage des mesures des lidar et radar spatiaux, permettant d’améliorer leur
précision d’un facteur 2 a 5. Le deuxieme est ’application directe de ces mémes méthodes de
couplage de mesures actives et passives pour la restitution de parameétres critiques (épaisseur
optique des aérosols et contenu en eau liquide des nuages bas), obtenus jusqu’ici de fagon
indépendante. Les travaux effectués constituent également les premiers pas vers de nouvelles
méthodes d’analyse, permettant de restituer plusieurs parametres a partir d’observations si-
multanées en passant par 'analyse optimale avec un modele physique intégrateur. Ce genre de
modele physique peut s’appuyer sur différents formalismes. On citera les méthodes variation-
nelles [Delanoé and Hoganl, 2008] ou des modeles directs permettant de tabuler les mesures
correspondant a des propriétés données des aérosols [Dubovik et all, 2006].

Comme on le verra plus dans le détail dans le chapitre IIT du document, la forme de I’équation
lidar relie ensemble trois parametres qui sont le coefficient d’étalonnage du lidar, I’épaisseur op-
tique du milieu et la fonction de phase différentielle en rétrodiffusion. La connaissance de cette
fonction de phase est une indication du type des diffuseurs. Améliorer les mesures d’épaisseur
optique est donc non seulement essentiel pour caractériser 'effet radiatif des aérosols, mais
permet également d’avoir une information sur leur microphysique.

Cette mesure de I’épaisseur optique utilisée en entrée des codes de transfert radiatif va nous
permettre de quantifier le forgage radiatif induit par les aérosols au-dessus des nuages. On
verra que c’est un apport essentiel pour améliorer la compréhension scientifique de ce probleme
peu analysé jusqu’a présent, par manque d’observations (uniquement des mesures aéroportées
in-situ).

Pour résumer et conclure cette courte présentation, nous utilisons les données, développons de
nouvelles méthodes d’analyse pour répondre a la question que nous avons choisi de nous poser :
peut-on améliorer la détermination de l'effet direct des aérosols en présence de nuages a partir
des observations et comment obtenir les parametres les plus fiables et mieux le quantifier ?
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Chapitre 11

Description des moyens utilisés
pour cette étude

Le coeur de cette theése est 'utilisation des observations actives spatiales radar-lidar, que nous
avons également combinée aux observations par radiométrie visible, infrarouge et micro-onde.
Nous allons détailler les instruments qui ont été mis en oeuvre et dont I’analyse des données a
constitué I'essentiel de ce travail. Nous présenterons ensuite le systeme aéroporté RALI et les
mesures effectuées pour la validation des observations spatiales et des méthodes développées.
Enfin, nous présenterons succinctement le code de transfert radiatif de 1’Université libre de
Berlin, MOMO, que nous utiliserons dans les analyses.

II.LA  L’A-Train

National Asranautcs B Spece Administraton

The Afternoon Constellation
“A-Train”

PARASOL CALIPSO Cloudsat

Glory

[, N

Fig. I1.1 : Image des différents satellites de I’A-Train tels qu’ils doivent apparaitre en formation début
2009 (Image NASA).

L’A-Train dont on peut voir une vue d’artiste sur la figure [Tl est une chaine de plusieurs
satellites mis en place par la NASA et le CNES, qui permet d’avoir de manieére co-localisée
les mesures de différents parametres pour I’étude des aérosols, des nuages et du cycle de ’eau.
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Ils volent en formation a quelques minutes d’intervalle sur une orbite héliosynchrone. Les
observations croisées de leurs instruments apportent a la communauté scientifique une quantité
de données co-localisées sans précédent qui permettront d’accroitre les connaissances sur la
pollution et le climat, pour in fine, tester et améliorer les modeles de prévision numérique.
Les satellites franchissent I’équateur avec quelques minutes d’écart autour de 13h30, heure
locale, d’olt le surnom d’ ” Afternoon constellation” ou ” A-Train”. Nous allons en donner les
principales caractéristiques. Les tables [Tl et et [L4 récapitulent les différents produits

opérationnels associés aux instruments que nous avons utilisés.

Plate-forme | Instrument Caractéristiques Produits opérationnels aérosols et
nuages
Aqua (lea- MODIS Radiometre 36 canaux | Produits atmosphere, océan et
der de la visibles, fauchée de 2300 | terre. Le premier inclut les
constel- km, résolution variant | épaisseurs optiques des nuages
lation) entre 0,25 et 1 km et aérosols, des informations sur
la taille des particules, ainsi que
I’émissivité des nuages, 'altitude de
leur sommet et le contenu intégré
en vapeur d’eau.
AIRS/ Combinaison de son- | Profils d’humidité et de température
AMSU-A/ deurs infrarouge et | en air clair. Quelques propriétés
HSB micro-onde. Fauchée de | nuageuses.
40,5 km, résolution de
I'IR ~ 10km

AMSR-E | Radiometre micro-onde | Contenu en eau liquide (Li-
6 canaux. Fauchée de | quide Water Path ou LWP),
1445 km, champ de vue | contenu intégré en vapeur d’eau,
asymétrique avec une | précipitation. Mesures essen-
résolution variable de | tiellement limitées aux régions
6 x4 km (89 GHz) a | océaniques.

43 x 75 km (6 GHz)

CERES Radiances spectrales et | Bilan radiatif au sommet de l'at-
bandes-larges converties | mosphere. Le produit principal est
en flux. Résolution de | le flux moyen mais les flux instan-
20 km au nadir. tanés sont également produits

Tab. I1.1 : Les différents capteurs de la plate-forme AQUA et les produits opérationnels associés
([Stephens et all, 12002]).

II.LA.1 AQUA et les radiomeétres MODIS et AMSR-E

En orbite depuis le 4 mai 2002, AQUA est le premier et le plus gros satellite de la constel-
lation et franchit ’équateur chaque jour a 13h30 heure locale pour les orbites montantes et
chaque nuit & 1h30 pour les orbites descendantes, d’ou le nom d”” Aqua Train”. Sa mission
est centrée sur le cycle de l'eau. Il embarque un radiometre imageur multispectral (MODIS)
et un radiometre micro-onde (AMSR) ainsi qu’un radiometre pour la mesure du bilan ra-
diatif (CERES) et différents sondeurs infrarouge et micro-onde pour établir des profils de
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température et d’humidité de 'atmosphere. Dans le cadre de cette these nous avons utilisé les
instruments MODIS et AMSR.

MODIS (Moderate Resolution Imaging Spectroradiometer) est un instrument clé a bord des
satellites Terra (Earth Observing System, EOS AM) et Aqua (EOS PM). L’orbite de Terra
autour de la terre est synchronisée de maniere a ce qu’elle passe du nord au sud sur I'’équateur
le matin, alors que Aqua passe du sud au nord au dessus de I’équateur a 13h30 locales. Terra
MODIS et Aqua regardent la surface entiere de la Terre tous les 1 ou 2 jours, acquérant des
données sur 36 bandes spectrales, ou groupes de longueurs d’ondes. Ces données couvrent
Patmosphere, 'océan et les surfaces continentales. MODIS jouent un réle capital dans I'obser-
vation des propriétés des nuages et des aérosols.

MODIS possede une haute sensibilité radiométrique sur 36 bandes spectrales dans les longueurs
d’onde allant de 0.4 pm a 14.4 pm.

Le premier instrument MODIS a été intégré dans le satellite Terra (EOS AM-1). Terra a
été lancé avec succes le 18 Décembre 1999 ([Salomonsorl, 2002]). Le deuxiéme instrument
MODIS est intégré dans le satellite Aqua (EOS PM-1); il a été lancé avec succes le 4 mai 2002

(ﬂS.a.].ngnso.d, |20.Qﬂ]).

Fig. I1.2 : Le satellite AQUA embarquant o son bord les instruments AMSR (gauche) et MODIS
(droite). (Image CNES)

II.A.2 Le radiometre AMSR

L’AMSR-E (Advanced Microwave Scanning Radiometer EOS) est un radiometre micro-onde
mesurant la puissance totale de rayonnement (température de brillances) émis dans 12 canaux
et 6 fréquences allant de 6,9 & 89,0 GHz ([Imacka et all, 2007]). Les rayonnements polarisés
horizontaux et verticaux sont mesurés séparément pour chaque fréquence. Il y a 2 antennes
séparées a 89 GHz, I'une d’entre elle pointant en léger décalage par rapport au centre du rayon
d’émission.

L’instrument AMSR-E possede un réflecteur parabolique de 1,6 metre de diametre. On peut
voir le satellite Aqua avec AMSR-E monté sur le devant sur la figure [L2l Le rayonnement
atmosphérique est focalisé par le réflecteur principal sur un arbre de 6 antennes qui dirigent
le rayonnement vers les détecteurs.

Une charge chaude et une froide sont montées sur I'instrument. La charge froide concentre
le rayonnement froid du ciel dans ’antenne de réception, servant ainsi tout comme la charge
chaude de référence d’étalonnage pour 'AMSR-E. L’étalonnage du radiometre est essentiel
pour obtenir des mesures tres précises de la luminance et de la température de brillance. Le
biais sur la température de brillance est compris entre 0,66 K a 100 K et 0,68 K a 250 K.
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L’AMSR-E tourne continuellement le long d’un axe parallele a la verticale locale du satellite
au rythme de 40 révolutions par minute. A 'altitude de 705 km, il permet de déterminer la
température de brillance de la scéne observée sur un secteur angulaire de +/— 61 degrées sous
la trace du satellite.

Pendant une période de 1,5 seconde, le point de visée au sol parcourt 10 km. Méme si le champ
de vue instantané de chaque canal est différent, les mesures de la scene sont enregistrées sur

un intervalle de 10 km (5 km pour le canal 89 GHz) le long de la fauchée.

Plate-forme | Instrument Caractéristiques Produits opérationnels aérosols et
nuages
Cloudsat CPR Radar 94 GHz. Portes | Information sur la profil nuageux,
(suit Aqua d’une résolution verti- | profils de contenu en eau liquide et
d’une durée cale de 500 m de la | glace. Cette information est obte-
variable surface a 30 km. Haute | nue en combinant les mesures du ra-
inférieure a sensibilité (-26 dBZ). | dar avec MODIS et AMSR-E ainsi
120 s) Champ de vue d’envi- | qu’avec le lidar de CALIPSO
ron 1,4 km.
CALIPSO CALIOP Canaux a 1064 nm | Profils nuageux essentiellement
(suit Cloud- et 532 nm avec | en haute troposphere. Epaisseur
sat  d’une dépolarisation. Champ | optique des cirrus fins. Profils
durée de 15 de vue de 70 m. Un | des aérosols avec l'estimation de
+/—2,55) profil vertical tous les | '’épaisseur optique associée. L’in-
300 m. formation sur les aérosols nécessite
de moyenner sur 10 s spécialement
de jour.
IIR Radiometre infrarouge | Propriétés optiques des cirrus et des
3 canaux avec un champ | aérosols désertiques
de vue de 1 km, fauchée
de 64 km

Tab. I1.2 : Les différents capteurs sur les plates-formes CLOUDSAT et CALIPSO et les produits
opérationnels associés (|Stephens et all, 12002]).

II.A.3 CALIPSO

CALIPSO (Cloud-Aerosol Lidar and Infrared Pathfinder Satellite Observation), lancé en méme
temps que CLOUDSAT sur Delta 2, repose sur une coopération entre la NASA et le CNES,
associé au CNRS et I'Institut Pierre-Simon-Laplace. Ce mini-satellite issu de la filiere PRO-
TEUS (Alcatel Alénia Space) fournit des profils verticaux de l’atmosphere mesurés par un
lidar a rétrodiffusion (CALIOP). Les distributions verticales des propriétés des aérosols et
des nuages fins apportent une information nouvelle et essentielle pour I’étude des interactions
nuages-aérosols-rayonnement ([Winker et _all, 2003]). Il embarque également l'instrument IIR,
un radiometre imageur a 3 canaux dans l'infrarouge thermique a 8.65 pm, 10.6 pm et 12.05
pum ainsi qu'une caméra a champ large (Wide Field Camera, WFC) dans la bande visible. Les
images de la WFC et de I'IIR permettent de situer le contexte de la mesure lidar de jour et
de nuit et d’assurer la co-registration avec le radiometre multispectral MODIS embarqué sur
le satellite Aqua.

Le Cloud-Aerosol Lidar with Orthogonal Polarization (CALIOP) est un instrument développé

22



CHAPITRE II. MOYENS UTILISES ILA. L’A-TRAIN

Fig. I1.3 : Vue d’artiste du satellite CALIPSO embarquant a son bord le lidar CALIOP. (Image CNES)

par Ball Aerospace Corporation. C’est un lidar a deux longueurs d’onde sensible a la polari-
sation qui produit des profils verticaux des aérosols et des nuages avec une haute résolution
verticale (30 m).

CALIOP utilise trois canaux de réception : un mesurant 'intensité rétrodiffusée a 1064 nm
et deux canaux mesurant les composantes orthogonalement polarisées du signal rétrodiffusé
a 532 nm. Le systeme de réception est composé d’un télescope de 1 metre de diametre. Un
systeme actif d’alignement est employé pour maintenir I'alignement optique entre 1’émetteur
et le récepteur.

Des tubes photomultiplicateurs sont utilisés pour la voie 532 nm car ils fournissent un signal
linéaire sur une dynamique de signal importante, un faible bruit de fond électronique et une
importante efficacité de détection. Une photodiode a avalanche est utilisée pour la voie 1064
nm car les photomultiplicateurs ont une faible efficacité de détection & cette longueur d’onde.
La photodiode possede une bonne dynamique de signal et efficacité de détection, mais le bruit
de fond électronique est plus important que pour le photomultiplicateur et la voie 1 (532
nm) est plus sensible que la voie 3 (1064 nm) [Winker et all, 2004]. La résolution verticale
est comprise entre 30 m et 300 m selon 'altitude. L’empreinte au sol du laser est de 70 m de
diametre pour une résolution horizontale comprise entre 0,33 et 5 km (voir table [L3). Ces
différentes résolutions résultent d’un compromis tenant compte de la résolution des processus
géophysiques, du rapport signal sur bruit et du gain dans le volume des données (la plate-
forme effectuant un prétraitement avant de transmettre les données au sol). Les processus a
plus fines échelles étant dans les basses couches (formations de petits cumulus par exemple),
la résolution la meilleure y est conservée.

Domaine d’altitude Résolution horizontale Résolution verticale 532 nm
(km) (km) (km)
30,1 - 40,0 5 0,3
20,2 - 30,1 1,66 0,18
8,3 - 20,2 1 0,06
-0,5-8,3 0,33 0,03

Tab. I1.3 : Résolution verticale et horizontale de CALIOP.
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II.A.4 CLOUDSAT

CLOUDSAT, lancé le 28 avril 2006 avec CALIPSO, est une mission Américano-Canadienne
consacrée aux nuages. Elle embarque le Cloud Profiling Radar (CPR) qui émet a 94 GHz
et qui fournit la structure verticale et la réflectivité des nuages de glace, des nuages d’eau
suffisamment épais et des zones précipitantes ([IS.t&p.h.aus_eLalJ, |20ﬂj]), a partir de la mesure
de la puissance rétrodiffusée.

Le Cloud Profiling Radar (CPR) pointe le nadir. Il a été développé conjointement par la
NASA/JPL et 'agence spatiale Canadienne (CSA). Le design général du CPR provient d’'un
héritage de radar nuages déja en opération pour des applications sol ou aéroportées. La plupart
des parametres de conception et les configurations des sous-systémes sont similaires a ceux du
radar nuage aéroporté, qui vole sur le DC-8 de la NASA depuis 1998.

Les spécifications originales du CPR étaient : une sensibilité définie par un facteur de réflectivité
minimum de -30 dBZ, un échantillonnage de 2km le long de la trace, une dynamique de 70 dB,
500 m de résolution verticale et une précision d’étalonnage meilleure que 2 dB (c’est-a-dire une
précision de 60%). Le facteur de réflectivité minimum requis a été réduit & —26 dBZ quand
la mission fut changée pour mettre Cloudsat sur une orbite plus haute (environ 800 km) dans
le but de voler en formation dans I’A-Train. Apres lancement, on estime que la sensibilité
obtenue est meilleure que prévue (i.e. —30 dBZ | ' , 2008]).

Pour parvenir & une sensibilité suffisante pour détecter les nuages, une fréquence relativement
faible (i.e. inférieure & 94 GHz) nécessiterait une antenne plus grande ainsi qu’une puissance
plus élevée pour améliorer le bilan de liaison. Pour les fréquences supérieures & 100 GHz, une
grande antenne et une puissance importante seraient aussi nécessaires a cause de l'atténuation
du signal par absorption dans les nuages. De plus, la technologie active est moins aboutie aux
fréquences tres élevées. La fréquence 94 GHz choisie par le CPR offre le meilleur compromis,
la rencontre des performances et des ressources spatiales existantes.

Fig. I1.4 : Vue d’artiste du satellite CLOUDSAT embarquant d son bord le radar CPR. (Image CNES)
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Plate-forme | Instrument Caractéristiques Produits opérationnels aérosols et
nuages
PARASOL POLDER | Polarimetre imageur 9 | Epaisseur optique et taille des parti-
(suit  CA- canaux dans le visible | cules des nuages et du mode fin des
LIPSO et le proche infra- | aérosols
d’environ 2 rouge (443-1020 nm).
mn) Résolution de 6 km,
fauchée de 2400 km.
AURA HIRDLS Sondeur infrarouge au | Gaz trace et aérosols stra-
(suit Aqua limbe (6,12-17,76 pm) tosphériques
d’environ
15 mn)
MLS Sondage micro-onde au | Gaz trace, contenu en glace des
limbe (118, 190, 240, | nuages fins de la haute troposphere.
640 et 2250 GHz)
TES Spectromeétre imageur | Gaz trace, données a haute
IR (3,2-154  pm). | résolutions spectrale sur les nuages.
Résolution de 0,5km,
fauchée  étroite et
pointage variable.
OMI Spectrometre UV (270- | Ozone, aérosol index et NOs.
500 nm), Résolution de
13km.

Tab. I1.4 : Les différents capteurs sur les plates-formes PARASOL et AURA ainsi que les produits
opérationnels associés ([Stephens et all, 12002]).

II.A.5 PARASOL, AURA et OCO

Nous allons décrire brievement les caractéristiques des autres plates-formes de I’A-Train dont
les mesures n’ont pas ou peu été utilisées dans le cadre de ce travail.

PARASOL (Polarization and Anisotropy of Réflectances for Atmospheric Sciences coupled
with Observations from a Lidar) est un microsatellite de de la filiere Myriade développé par
le CNES et le LOA ([Fougnie et all, 2007]). Sa mission principale est de caractériser les pro-
priétés microphysiques et radiatives des nuages et des aérosols, nécessaires pour comprendre
et modéliser leur impact radiatif. Il embarque un imageur radiometre/polarimetre a champ
large appelé POLDER (Polarization and Directionality of the Earth’s Reflectances), défini
par le LOA (Laboratoire d’Optique Atmosphérique) & Lille. POLDER permet d’accéder aux
propriétés radiatives et microphysiques des nuages et des aérosols en mesurant la directionalité
et la polarisation de la lumiere réfléchie par le systéme terre-atmosphere.

La mission AURA dont on peut voir un apercu général sur le site internet de la NASA GES
DISC (http ://disc.gsfc.nasa.gov/Aura/index.shtml, Goddard Earth Sciences Data and In-
formation Services Center) est congue pour observer les especes traces dans I'atmospheére et
effectuer des mesures de profils verticaux par sondage au limbe. Pour répondre a ces objec-
tifs, elle embarque a son bord différents instruments, OMI (Ozone Monitoring Instrument),
MLS (Microwave Limb Sounder), HIRDLS (High Resolution Dynamics Limb Sounder), TES
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(Tropospheric Emission Spectrometer) dont les caractéristiques sont détaillées dans la table

T4

OCO (Orbiting Carbon Observatory) dont le lancement est prévu en 2009 doit donner acces a
la mesure spatiale du dioxyde de carbone (CO32) atmosphérique |[Crisp et all, 2004], le principal
responsable du changement climatique. Cette mission permettra d’affiner les connaissances
nécessaires sur les sources et les puits de CO9 pour améliorer les projections futures.

26



CHAPITRE II. MOYENS UTILISES II.B. RALI

II.B RALI

RALI (RAdar - Lldar) est la plate-forme instrumentale frangaise aéroportée couplant un
radar et un lidar ([Protat et all, 2004]). Elle a été financée par le Centre National d’Etudes
Spatiales (CNES) et son maitre d’oeuvre est la Division Technique (DT') de I'Institut National
des Sciences de 1'Univers (INSU) qui a également la responsabilité de son intégration dans les
avions de recherche atmosphérique. Ses éléments constitutifs sont le lidar LNG réalisé a la
Division Technique en collaboration avec le Service d’Aéronomie (SA) et le radar RASTA
développé au Centre d’étude des Environnements Terrestre et Planétaire (CETP). RALI est
relié au probleme général de la représentation paramétrique des nuages dans les modeles
atmosphériques (modeles méso-échelle et modeles de circulation générale), et de leur effet sur
le bilan radiatif de la planéte, et finalement sur le climat ([Protat et all, 2004]).

L’objectif de RALI est de caractériser les propriétés macrophysiques, microphysiques, dyna-
miques et radiatives de tous les types de nuage et leurs interactions a haute résolution spatiale
a l'aide de la synergie entre un radar Doppler 94 GHz et un lidar rétrodiffusion réunis sur une
méme plate-forme instrumentale embarquable sur un avion. Par rapport a I’A-Train, un avion
standard embarquera moins d’instruments de télédétection, mais pourra également permettre
les mesures in-situ des particules de nuages et d’aérosols ainsi que celles des propriétés ther-
modynamiques de 'atmosphere. RALI embarqué sur avion permettra d’effectuer des études
de processus a mésoéchelle et servira également de démonstrateur aéroporté et de systeme de
validation pour les mesures spatiales.

Le projet RALI a subi un long développement depuis les premieres études de faisabilité. Actuel-
lement 4 campagnes ont été réalisées ou cette plate-forme aéroportée a été déployée, la premiere
étant la campagne AMMA (African Monsoon Multidisciplinary Analysis, [Redelsperger et all,
2006]) en Septembre 2006 dédiée entre autres a ’étude des nuages stratiformes et des cellules
convectives a méso-échelles.

La table récapitule ses caractéristiques et les produits disponibles aprés analyse. Nous
allons détailler ci-apres ses spécificités.

Plate-forme Instrument Caractéristiques Produits
RALI LNG Lidar 355 nm | Profil vertical des aérosol et
(polarisation), des nuages. Coefficient de

512 nm et 1064 | rétrodiffusion. HRS fournit
nm. HRS sur le | extinction et vitesse de vent.
355 nm. 3 champs

de vue
RASTA Radar W band | Profil vertical des nuages.
(3,1 mm). Réflectivité et vitesse doppler.

Avion de base | Instrumentation Instrumentation Taille et composition chi-
in-situ, capteurs | variable suivant | mique des aérosols, CCN.
de flux (visible, | la campagne de | Taille et spectre des gouttes
IR) mesure. d’eau. Profil thermodyna-
mique de l’atmosphere, etc.

Tab. I1.5 : Les différents capteurs présents lors des campagnes impliquant RALIL
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II.B.1 LNG

L’instrument Leandre Nouvelle Génération (LNG) est la nouvelle version du lidar rétrodiffusion
LEANDRET1 ([Pelon_et. all, [1990]). TI utilise les méme canaux spectraux a 532 et 1064 nm avec
en plus deux canaux & 355 nm. Cette longueur d’onde permet d’effectuer des mesures a haute
résolution spectrale, le signal recu étant analysé par interférométrie. Sans rentrer dans les
détails (ﬂBﬂm.eau_and_E(ﬂQﬂ, |2.0_Qﬂ]), la HRS permet de mesurer I’extinction atmosphérique en
s’affranchissant de I'inversion (ce point est détaillé dans le chapitre IIT). Le systeme utilisé par
LNG permet également la mesure de la vitesse du vent radial en air clair ou peu nuageux.
Le télescope, dont I'axe optique est parallele au trajet d’émission du laser, collecte I’énergie
diffusée a 180" (rétrodiffusée). En sortie du télescope, ce signal est envoyé sur un détecteur.

Cet instrument a été conc¢u pour répondre aux besoins scientifiques suivants :

* Etude de la dynamique de la couche limite, interface surface/atmosphere, couche li-
mite/troposphere libre

* Etude des propriétés radiatives des aérosols et des nuages

Fig. I1.5 : Schéma d’implantation de Léandre Nouvelle Génération (LNG) tel qu’il est monté dans les
avions de recherche atmosphérique (image DT INSU).

II.B.2 RASTA

Le Radar Aéroporté et Sol de Télédétection Atmosphérique (RASTA) a été développé au
CETP en 2001. Ce radar Doppler 94 GHz (longueur d’onde 3,1 mm) permet de restituer
les parametres macro-physiques, micro-physiques et dynamiques des nuages a partir des pro-
fils verticaux de la réflectivité Z de I'atmosphere et de la vitesse verticale dans les nuages
(ILhermittd, 1987)).

Le radar RASTA est dédié a ’étude des propriétés dynamiques, microphysiques et radiatives
des nuages troposphériques faiblement précipitants. Les parametres restitués par RASTA sont :

* la répartition verticale du coefficient de rétrodiffusion (ou réflectivité) et ses variations
spatiales, tres sensible a la taille des particules nuageuses.

* la vitesse radiale (c’est a dire la composante du déplacement des cibles rétrodiffusantes
dans la direction de visée du radar). Dans le cas d’une visée verticale, cette mesure est la
somme de la vitesse de sédimentation des particules nuageuses et de la vitesse verticale de I’air.
En fonction du montage dans I’avion, RASTA peut effectuer des mesures simultanément dans
différentes directions en utilisant plusieurs antennes (jusqu’a 5 pendant AMMA), typiquement
il y 3 visées vers le bas au nadir et en oblique, et 2 vers le haut au zénith et en oblique.
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Altitude (km)

Altitude (km)

I.C. COMPARAISON DES MESURES DES PLATES-FORMES SPATIALES ET
CHAPITRE II. MOYENS UTILISES AEROPORTEES

I1.C Comparaison des mesures des plates-formes spatiales et
aéroportées

L’A-Train est une constellation de satellites sans précédent incluant de nouvelles plates-formes
pour lesquelles il était nécessaire de procéder & une vérification intensive des mesures et des pro-
duits opérationnels obtenus. De nombreuses équipes travaillent sur les questions d’étalonnage
et de validation des produits de I’A-Train & partir d’observations au sol et aéroportées. Nous
avons été impliqués dans différentes campagnes de mesure dédiées a cet objectif et nous allons
illustrer les comparaisons des lidars aéroportés et spatiaux pendant les campagnes AMMA
en région équatoriale et CIRCLE2 (CIRrus Clouds Experiment 2) & moyennes latitudes. Une
autre campagne a été effectuée en région polaire (Polarcat), dont nous n’utiliserons pas ici les
résultats. La plate-forme aéroportée RALI est particulierement adaptée a ces comparaisons.
Il est en effet possible de comparer directement deux observations au nadir de deux radar et
lidar avec une bonne coincidence temporelle et spatiale. Dans tout ce qui suit, les vols étaient
planifiés de facon a passer au plus pres de la trace des satellites et de telle maniere qu’il n’y
ait pas plus de 20 mn de différence entre les observations aéroportées et spatiales.

II.C.1 La campagne AMMA

La plate-forme RALI a été déployée pendant les périodes d’observations spéciales (Special
Observation Period ou SOP) SOP2a3 et SOP3 de la campagne AMMA durant le mois de
Septembre 2006 en Afrique au Niger (Niamey) et au Sénégal (Dakar) ([Redelsperger et all,
IESH]) Pendant cette campagne, 5 vols ont été effectués en coordination avec le passage de
I’A-Train dont 1 vol de nuit et deux vols au dessus de la terre.
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Fig. I1.6 : De gauche a droite : signauz lidar 532 nm observés par CALIPSO (en haut) et LNG (en
bas) les 20, 21 et 29 Septembre 2006 a ’Ouest du Sénégal sur 'océan Atlantique. Le trait
horizontal noir représente laltitude de vol de ’avion.
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Nous comparerons ici les structures observées a partir des lidars aéroporté et spatial. On peut
voir sur la figure [LA illustrant quelques cas, que les restitutions obtenues par les deux lidars
sont en bon accord. Nous avons reporté dans la table [LH les différents cas de cette campagne,
et leurs spécificités. Quatre cas sont bien adaptés aux comparaisons des lidars aéroporté et
spatial car les situations observées comprenaient essentiellement des nuages de type cumulus
ou des nuages stratiformes morcelés et des couches d’aérosols. Le cas de 22 Septembre 2006 ou
nous avons volé dans une cellule convective est plus adapté a la comparaison des radar spatial
et aéroporté et a déja permis d’effectuer une quantification de la diffusion multiple présente
dans les observations CLOUDSAT [Bouniol et all, 2008] pour ce genre d’événements.

désertique jusqu’a
4 km d’altitude

Date Surface Observations Remarques
9 sept 2006 Terre As, Sc, Cu, faible | Couche de cirrus optiquement treés
charge en aérosols | fine vers 13 km non observée par
RALI (altitude de vol ~ 10km)
20 sept 2006 Océan As, Cu, couche | Couche de cirrus entre 12 et 13 km
de poussiére | non observée par RALI (altitude de

vol ~ 11km)

21 sept 2006 | Océan (vol | As, Cu, couche | Couche de cirrus entre 12 et 16 km
de nuit) de poussiere | non observée par RALI (altitude de
désertique jusqu’a | vol ~ 11km)
5 km d’altitude
22 sept 2006 Terre Traversée d’une | LNG atténué dans la cellule, CA-
cellule convective | LIOP voit le sommet de la structure.
RASTA et CPR voient des struc-
tures comparables.
29 sept 2006 Océan Cu, couche | Couche de cirrus entre 10 et 12 km
de poussiere | dont seule la partie basse est ob-

désertique jusqu’a
5 km d’altitude

servée par RALI (altitude de vol
~ 10km)

Tab. I1.6 : Synthése des différents wvols d’intercomparaison RALI/A-Train pendant la campagne
AMMA.

Nous avons reporté sur la figure [I’7l1a comparaison des profils moyens de LNG et CALIOP pris
entre 12,0 et 12,3N le 20 Septembre 2006. Plusieurs points sont a noter. D’abord, mais cela était
déja visible sur les quicklooks, les structures spatiales sont observées de facon comparable, et le
gradient dans le coefficient de rétrodiffusion correspondant a la limite de la couche d’aérosols
vers 4 km d’altitude est bien détecté par les deux instruments. Les deux pics plus intenses vers
0,5 et 6 km correspondant aux nuages n’ont pas la méme intensité. Ceci est attendu car le
phénomene de diffusion multiple est plus important dans les observations spatiales (pour une
divergence analogue, la tache au sol du lidar spatial sera bien plus importante) et augmente
la rétrodiffusion apparente.

Le rapport des profils observés par les deux instruments montre un profil oscillant autour d’une
valeur moyenne de 1,08. Si on calcule la valeur moyenne dans la zone de confiance, entre 0 et
8 km (hors facteur géométrique introduit par le recouvrement partiel des champs de vue du
télescope et de la divergence du laser du systeme aéroporté) elle est plus proche de 1,15 (trait
cerclé bleu). Les oscillations sont dues aux bruits différents dans les observations spatiales
et aéroportées. De maniere générale, le signal moyen est plus élevé pour les observations
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spatiales. La valeur moyenne devrait étre égale a 1 (trait pointillé noir) si les étalonnages
étaient parfaits. Les étalonnages doivent donc étre affinés. En plus du biais, on remarque
également une variation de la pente au-dessus de 8 km qui définit le domaine ou il est nécessaire
d’appliquer une correction sur le signal de LNG. Cette pente peut correspondre a la zone de
recouvrement partiel des cones d’émission du laser et de réception du télescope, et des non-
linéarités peuvent apparaitre apres la saturation du signal due a I’écho important créé par le
hublot de I’avion.
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Fig. I1.7 : Gauche : profils du coefficient de rétrodiffusion atténué de CALIOP (trait plein rouge) et
LNG (trait pointillé bleu) le 20 septembre 2006. Droite : rapport des deux signauz. On peut
voir que la valeur moyenne est différente de 1 car l’étalonnage de LNG est moins robuste
que celui de CALIOP dans ces analyses préliminaires.

Nous verrons que la diffusion multiple, ’étalonnage et le rapport signal sur bruit qui intro-
duisent des différences dans les observations aéroportées et spatiales ne sont pas des obstacles
contraignants pour les méthodes que nous avons développées a partir des observations spatiales
et seront donc applicables aux observations aéroportées.
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I1.C.2 La campagne CIRCLE2

La campagne CIRCLE 2 s’est déroulée pendant le mois de mai 2007 en France et en Allemagne.
Elle était dédiée a I’étude des cirrus et aux validations de I’A-Train. Durant cette campagne 5
vols en coordination avec I’A-Train ont été effectuées dont 2 au-dessus de I'océan. La sensibilité
de RASTA a été améliorée entre AMMA et CIRCLE 2. Comme on peut le voir sur la figure [,
les observations des canaux 532 nm étaient suffisamment bien co-localisées pour observer les
mémes situations nuageuses, et notamment des nuages comme des cirrus, plus bas en altitude
aux moyennes latitudes.
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Fig. I1.8 : De gauche a droite : cas de stratocumulus et cirrus, les 13, 16 et 20 mai 2007, au-dessus
de la terre et de l'océan, observés par CALIOP (haut) et LNG (bas). Le trait horizontal
notir représente laltitude de vol de ’avion.

Le cas du 13 mai 2007 correspond a des observations de nuages stratiformes. Le 16 mai 2007
correspond a des observations de cirrus au-dessus de I’Atlantique, au large de la France, situés
entre 10 et 12 km d’altitude au-dessus d’une couche de nuage bas et de l'océan, et le 20 mai
2007 a des observations de cirrus plus épais entre 8 et 11 km au-dessus de la terre. Nous
avons reporté les observations principales des différents vols effectués en coordination avec
I’A-Train dans la table [’} Encore une fois, les structures observées sont comparables. En
regardant le détail d’un exemple des profils du 13, 16 et 20 mai 2007 (IL3) on peut voir que
la structure nuageuse verticale est globalement bien représentée. Méme si certaines différences
peuvent étre expliquées principalement par les différences temporelles, ce n’est pas toujours le
cas. Les nuages évoluant a des échelles de temps et d’espace plus courtes que les aérosols, on
observe des différences plus marquées entre les observations spatiales et aéroportées que sur
le cas que nous avons présenté pour AMMA, qui s’ajoutent a certaines différences attendues.
Pour le cas du 20 mai 2007, le cirrus est bien observé par les deux instruments entre 7,5
et 11 km. Le signal détecté par CALIOP est amplifié par la diffusion spéculaire due & une
orientation privilégiée des particules de glace, qui augmente la rétrodiffusion au nadir (’angle
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d’incidence est de l'ordre de 0,3" pour CALIOP et de 2,5° pour LNG pour ces campagnes)
c’est ce qui explique 'intensité de la rétrodiffusion plus importante pour CALIOP vers 8 km
d’altitude ([Noel, 2002]). Les structures étant globalement les mémes, appliquer les méthodes
développées dans cette these aux observations aéroportées permettra d’analyser et discuter les
accords ou différences entre les observations spatiales et aéroportées.

Date Surface Observations Remarques
13 mai 2007 Terre Couche de strato- | Comparaison directe possible, pas
cumulus de cirrus
16 mai 2007 Océan Ci, Sc L’avion vole vers 13 km et est par-
fois dans la couche de cirrus
20 mai 2007 Terre Ci, Sc Comparaison  directe  possible,
I’avion vole vers 13 km, au-dessus
des cirrus
25 mai 2007 Océan Ci, As, Sc leg de comparaison un peu court,
I’avion vole vers 12 km, au-dessus
des cirrus
26 mai 2007 Terre Ci, Sc Pas de lidar aéroporté
Tab. I1.7 : Synthese des différents wvols d’intercomparaison RALI/A-Train pendant la campagne
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Fig. I1.9 : De gauche a droite, profils du coefficient de rétrodiffusion atténué de CALIOP (trait plein
rouge) et LNG (trait pointillé blew) pour les 13, 16 et 20 mai 2007. Les échelles verticales
sont différentes pour les 3 cas et centrées sur les structures nuageuses principales.

Une premiere conclusion de ces comparaisons est le bon accord donné entre les mesures spa-
tiales et aéroportées sur les structures et les signaux de rétrodiffusion des nuages et des aérosols.
La différence moyenne provient de la diffusion spéculaire des cristaux de glace, qui conduit
a une signature beaucoup plus marquée sur le signal du lidar spatial. Ceci complique les
procédures d’analyse de CALIOP et une inclinaison de 3° de la plate-forme a été effectuée en
Novembre 2007 pour mieux restituer l'extinction dans les nuages glacés.
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II.D Discussion sur les produits opérationnels

Nous allons maintenant décrire succinctement les produits opérationnels principaux provenant
des données des lidars, radars et radiomeétres spatiaux que nous avons utilisés. Nous nous
appuyons essentiellement sur ce qui a été développé a partir des produits satellite, car un
effort important de travail d’algorithmie et de documentation a porté sur ces instruments.

II.D.1 Produits du lidar

Le lidar de CALIPSO fournit différents produits opérationnels ([Winker et. all, 2003]). Le plus
direct est la détermination de l'altitude de la base et du sommet des différentes couches
de 'atmosphere. Dans ce cas, la difficulté provient essentiellement de 'automatisation d’un
processus qui peut sembler assez évident quand on regarde des quicklooks ou les profils lidars.
De maniere générale, la détection est plus facile quand le rapport signal sur bruit est important
(cible dense, acquisition des données de nuit), ce qui implique que le sommet est plus facile a
détecter pour un lidar visant vers le nadir que la base a cause de ’atténuation par les couches
supérieures. La détection de 1’épaisseur des couches est basée sur un seuil variable, tenant
compte de 'atténuation par les couches supérieures traversées. Un algorithme de classification
permettant de discriminer entre nuage et aérosol est ensuite appliqué. Il repose sur le fait que
les probabilités d’occurrence de 'altitude de la couche ainsi que de l'intégrale du rapport de
couleur (1064 sur 532 nm) et du coefficient de rétrodiffusion & 532 nm sont différentes pour les
aérosols et les nuages ([Winker et all, 2006], [Vaughan_et_all, 2005]). On discrimine ensuite les
nuages de glace des nuages d’eau liquide en utilisant 'intégrale de la dépolarisation du signal
a 532 nm car les particules de glace dépolarisent plus. Si cela n’est pas suffisant, on utilise
le critere de température au sommet du nuage. Ceci permet d’assigner un rapport lidar au
nuage en fonction de sa phase. Les produits opérationnels ne permettent de discriminer que
quelques types d’aérosols. On leur attribue donc un type a partir d’une table climatologique
basée sur les mesures lidar : rétrodiffusion 532 nm, rapport de dépolarisation 532 nm et rapport
de couleur, la position (latitude, longitude) et la saison. On sélectionne le type d’aérosol le
plus probable (continental pollué, feux de biomasse, poussiére désertique, poussiére polluée,
continental propre ou marin) et on attribue & la couche la valeur du rapport lidar venant d’une
climatologie des aérosols ([Winker et _all, 2006]).

La détermination de I’épaisseur optique est effectuée de deux fagons : soit il y a deux couches
claires de diffusion moléculaire avec une couche diffusante au milieu, et dans ce cas on peut
calculer la différence de transmission par rapport au profil attendu de densité moléculaire,
soit comme dans la majorité des cas, on ne peut pas le faire, et il faut inverser le signal lidar
a partir d’'une base de donnée climatologique donnant le rapport lidar. Comme on le verra,
I'intégrale du signal lidar est reliée a 1’épaisseur optique et au rapport lidar. La difficulté est de
décorréler 'influence de ces différents parametres. Il faut noter que des erreurs d’étalonnage ou
d’estimation du rapport lidar se propagent de maniere non linéaire sur la restitution d’épaisseur
optique et peuvent causer des erreurs importantes. Dans les cas ou I’épaisseur optique peut
étre retrouvée directement, le rapport lidar peut étre dérivé de cette mesure.

Ces différents algorithmes sont appliqués de maniere opérationnelle et un dernier algorithme
permet d’obtenir les profils d’extinction et d’épaisseur optique.

La table [L]résume les principaux produits obtenus. On notera que I’étalonnage des différentes
voies est un parametre critique pour la classification. On notera également que le rapport lidar
est mesuré ou non. Les valeurs d’extinction et d’épaisseur optique sont obtenues a partir de
la valeur du rapport lidar provenant de cette classification. Une liste détaillée des différents
produits se trouve en annexe D.
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Mesure utilisée | 532 nm Dépolarisation 1064 nm Remarques
Altitude base oui non non Parametre utilisé pour
la classification
Altitude som- oui non non Parametre utilisé pour
met la classification
Classification oui oui oui La détermination de la

phase du nuage et du
type d’aérosols permet
d’attribuer une wvaleur
du rapport lidar a la
couche et d’inverser le
signal lidar, ceci permet
d’obtenir un profil d’ex-
tinction et d’épaisseur
optique.

Tab. I1.8 : Récapitulatif des principauz produits opérationnels du lidar et des mesures utilisées pour
les obtenir.

I1.D.2 Produits du radar

Le radar peut également étre utilisé pour déterminer la position des structures nuageuses. La
sensibilité des radar nuage que nous discutons ici ne permet pas de détecter les aérosols et la
rétrodiffusion moléculaire. Toute structure détectée peut étre cataloguée comme un nuage ou
des précipitations. La détection n’est donc pas beaucoup plus simple que dans le cas du lidar.
Les différentes mesures du radar permettent ensuite de classifier le type de nuage (As, Sc, Cu...)
et c’est ce qui est utilisé dans les produits opérationnels CLOUDSAT, en combinant la mesure
de réflectivité, la température et 'altitude pour déterminer a quelle catégorie appartient le
nuage observé [Sassen and Wang, 2008]. A la fréquence de mesure utilisée, le radar n’est
toutefois pas tres sensible aux gouttelettes d’eau. Les petits nuages peu convectifs ne seront
donc pas détectés.

Par ailleurs, un travail important a été réalisé pour la restitution des parametres microphy-
siques des nuages de glace et d’eau a partir du radar seul en utilisant des relations statistiques
liant la réflectivité radar aux propriétés microphysiques des nuages et hydrométéores. En ef-
fet, au premier ordre, la réflectivité est liée a la taille des cristaux de glace et des gouttes
d’eau liquide. Ainsi, on peut exprimer le rayon effectif et le contenu en eau liquide du nuage
comme une fonction de la réflectivité ([Fox_and Illingworth, [1997h], [Fox_and Tllingworth,
19974], [Lohnert et all, 2001]), tout comme il existe des relations entre le contenu en glace
et la réflectivité [Heymsfield, [1977].

Ces méthodes se heurtent & un probleme intrinséque, & savoir qu’il n’existe pas de relation
universelle reliant la réflectivité radar aux propriétés microphysiques du nuage [[Atlas et all,
1994]. En effet, les variations météorologiques induisent des variations dans la distribution
en taille (autrement dit, avec une seule mesure on ne peut pas résoudre complétement un
probléme a plusieurs inconnues). L’équipe scientifique CLOUDSAT a défini des produits uti-
lisant la mesure simultanée de différents parametres (CLOUDSAT + MODIS ou CLOUD-
SAT + CALIPSO). Par ailleurs, d’autres méthodes sont testées pour les missions futures,
par exemple 'utilisation simultanée de la mesure de la réflectivité et de la vitesse doppler
[Delanoé et all, 2007]. Une autre approche est de combiner radar et lidar pour les nuages
glacés semi-transparents. On trouvera la liste détaillée de tous les produits opérationnels en
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annexe D.
Parametre Mesure nécessaire Remarques
Type de nuage Réflectivité,
Température, altitude

Taille des particules (rayon Réflectivité La précision de ces pa-
effectif), contenu intégré en rametres est améliorée avec
glace, contenu intégré en eau d’autres mesures comme la
liquide vitesse doppler (pas dispo-
nible sur CLOUDSAT). On
peut également utiliser les
mesures de la radiométrie

MODIS et du lidar.
Séparation Réflectivité Un seuillage est utilisé.
nuage/précipitation I s’avere que le seuillage
utilisé est parfois différent
dans les différents produits
opérationnels et wune har-
monisation est en cours.

Tab. I1.9 : Récapitulatif des principaux produits opérationnels du radar et des mesures utilisées pour
les obtenir.

Il faut noter qu'un radar est considéré comme bien étalonné si ’erreur sur la mesure est de
lordre de 2 dB (£60%). Des erreurs allant de 30 & 60% sur les restitutions microphysiques
sont donc dans la barre d’erreur attendue, sans prendre en compte la sensibilité des mesures.

I1.D.3 Produits de la radiométrie

La radiométrie spatiale est exploitée depuis de nombreuses années et 'inversion des mesures
spectrales de luminance permet de retrouver les propriétés de 'atmosphere (épaisseur optique
des aérosols, des nuages, contenu intégré en eau liquide des nuages, contenu intégré en vapeur
d’eau de latmospheére) avec un domaine de validité connu et des barres d’erreur quantifiées
a l'échelle globale [King et all, 2003], [Miet all, 2007]. Les produits issus des observations
radiométriques dépendent de la gamme de longueur d’onde. Nous allons donner la description
des produits vapeur d’eau et aérosols MODIS que nous avons utilisés (tableau [LT]).

Le rayonnement mesuré par radiometrie dépend du vent en surface, de la température de
I'océan, la salinité, la présence d’écume, de ’absorption par la vapeur d’eau et des nuages
dans 'atmospheére, etc. Sil’on veut déterminer avec précision le contenu total en vapeur d’eau
atmosphérique, il faut pouvoir éliminer du signal recu par le radiometre les contributions de
la surface et des nuages. C’est pourquoi on utilise plusieurs fréquences, chacune étant plus
particulierement sensible a I'une de ces contributions pour extraire le signal da a la vapeur
d’eau.

Le produit eau précipitable MODIS contient le contenu en vapeur d’eau intégré sur la colonne
atmosphérique. Pendant le jour, un algorithme proche infrarouge est appliqué au dessus des
zones continentales [Albert et all, 2005] et au dessus des nuage sur la terre et 'océan. Les
estimations de la vapeur d’eau sont également fournies au-dessus de toutes les zones océaniques
sans nuage.
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Les données de niveau 2 MODIS sont obtenues avec une résolution de 1 km en utilisant
un algorithme proche infrarouge pendant la journée. Un algorithme infrarouge génére une
résolution plus grossiere de 5 par 5 km mais fonctionne jour et nuit. L’algorithme de restitution
dans les canaux proche infrarouge de MODIS repose sur la mesure de l'atténuation par la
vapeur d’eau de la lumieére solaire réfléchie.
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Fig. 11.10 : [llustration des différences entre trois produits vapeur d’eau issus de la radiométrie micro-
onde (AMSR-E), et des canauz infrarouge et proche infra-rouge de MODIS le 13 Aodt
2006 vers 13h30 TU dans la région du Golfe de Guinée.

Le produit aérosol MODIS donne ’épaisseur optique des aérosols au dessus des océans et au
dessus d’une portion du continent ([Tanré et all, 1997, [Kanfman and Tanrd,1998], [Remer et all,

]). De plus, la distribution en taille des aérosols est restituée au dessus des océans et le
type d’aérosol au dessus des continents. Les niveaux 2 sont produits a la résolution spatiale
de 10 km par 10 km.

Au dessus de l'océan, trois parametres qui décrivent la charge d’aérosol et la distribution
en taille sont restitués ([Tanré et all, 1997]). Une hypothése sur la structure générale de la
distribution en taille est requise pour I'inversion des données MODIS. Elle est décrite par deux
modes en distribution log-normale : I'un pour décrire les particules du mode d’accumulation
(rayon < 0.5um) et Pautre (mode grossier) pour décrire la poussiere et/ou les particules de
sel (rayon > lum). Les parametres des aérosols qu’on veut restituer sont : le rapport entre
les concentrations dans les deux modes, ’épaisseur optique spectrale et la taille moyenne des
particules.

Un des points faibles inhérents a la radiométrie seule est I’absence d’information sur la ver-
ticale. Ainsi, comme on le verra, la présence d’une couche d’aérosols au-dessus d’'un nuage
diminue sa réflectance et c’est donc une réflectance apparente qui est utilisée pour la resti-
tution de son épaisseur optique (figure [ILY). Elle ne correspondra pas & la réflectance réelle
du nuage. Or, il est difficile de discriminer un nuage moins réfléchissant d’un nuage avec une
couche d’aérosols au dessus uniquement a partir des mesures radiométriques, ce qui peut in-
troduire un biais dans certaines valeurs mesurées. Des analyses ont donc été effectuées pour
combiner les observations MODIS et lidar. On pourra se référer par exemple aux travaux de

[Kaufman et. all, 2003].
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II1.D.4 Produits combinés radar-lidar et radiométrie

Une fois les équations radar et lidar posées, il est assez simple de calculer la relation entre les
deux. Le radar ne détectant pas les aérosols, les produits radar-lidar sont limités aux nuages.
La facon la plus standard de procéder est de supposer une distribution en taille des particules
diffusantes ([Intrieri et all, 1993], [Tinel et all, 2005]). Pour ce faire, on peut se baser sur des
études statistiques de distribution en taille & partir des mesures in-situ ([Miles et all, 2000],
[Geoffroy, 2007]). Ces études permettent donc de caractériser la sensibilité des restitutions par
rapport a la variabilité naturelle des distributions. L’erreur introduite dépendra donc de la
validité de I’hypothese effectuée sur la distribution, mais également des erreurs d’étalonnage
relatives des instruments. Cette approche semble relativement précise par rapport aux autres
méthodes, mais elle est essentiellement limitée a des nuages ayant une zone commune de
détection importante c’est-a-dire les nuages de glace [Heymsfield et _all, [200§].

Il existe tout un ensemble de méthodes permettant de combiner les restitutions de la ra-
diométrie pour contraindre les restitutions lidar [Hu_et_all, 2007] et radar [Erisch et all, [1998].
Un des avantages de ce genre de méthodes est qu’elles sont applicable a la fois a ’étude des
aérosols et des nuages, mais elles sont limitées a la zone détectée par le lidar (uniquement le
sommet du nuage pour les nuages d’eau liquide).

II.E Modeles

II.LE.1 Le code de transfert radiatif MOMO

Le Matrix Operator MOdel (MOMO) est un code de transfert radiatif développé en Allemagne
a la Freie Universitét Berlin (Institut fiir Weltraumwissenschaften) qui calcule les flux radiatifs
dans le systeme atmosphere-océan. Nous en ferons ici une description trés succincte, et on
pourra consulter les références [Fell and Fischeil, 2001] et [Plass et all, 1973] et 'annexe E
pour plus de détails. Nous reviendrons sur ce modeéle dans le chapitre V.

La méthode des opérateurs-matriciels est spécialement adaptée a I’étude du transfert radiatif
dans les milieux optiquements épais dans I'hypothese plan parallele. La structure verticale du
milieu est considérée comme une suite de couches homogenes d’épaisseur optique tres faible o
I’hypothese de diffusion simple peut s’appliquer. La réflection et la transmission sont calculées
pour chaque couche, et elles sont ensuite combinées en utilisant 1'algorithme approprié. Les
sorties finales contiennent le champ de lumiere diffusé pour tous les angles solaires sélectionnés.
MOMO contient trois préprocesseurs et le code principal MOMO. Les préprocesseurs calculent
les profils verticaux de 'atmosphere contenant les différents diffuseurs, leur fonction de phase et
la transmission dans les différentes bandes spectrales . Ces informations sont ensuites utilisées
par le code principal MOMO pour effectuer le calcul de transfert radiatif proprement dit par
une méthode consistant a calculer pour chaque sous-couche la réflection, la transmission et les
opérateurs source en utilisant ’algorithme de doublage. Les couches individuelles sont ensuites
combinées par 1'algorithme d’ajout [Eell_and Fischer, 2001]].

Dans le cadre de cette étude, nous avons contraint les restitutions MOMO avec les observations
directes de I’A-Train, mais surtout avec les analyses qui sont effectuées dans ce travail pour
ensuite calculer les taux de chauffage et les forcages radiatifs induits par les couches d’aérosols
au-dessus de l'océan et au-dessus des nuages.

II.F Conclusion

Plusieurs instruments de I’A-Train offrent la possibilité d’obtenir différents produits a partir
d’observations complémentaires. Les observations lidar et radar possedent certaines limita-
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tions intrinseques dues aux imprécisions de l’étalonnage et aux hypotheses de calcul. Nous
avons passé en revue les différents produit opérationnels disponibles ainsi que certaines de ces
limitations.

Dans la suite, nous allons chercher a améliorer I’étalonnage des différents instruments ce qui
permettra d’améliorer la précision de ces produits et d’en développer de nouveaux. Avant
de présenter ces nouveaux produits, nous allons introduire la théorie sous-jacente a partir de
laquelle ils ont été développés.
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Chapitre 111

Bases de la télédétection

Les instruments de sondage par télédétection active (lidar, radar, sodar...) possedent une
source émettant une onde qui va interagir avec le milieu atmosphérique et permettre de le
caractériser. Nous allons tout d’abord présenter quelques généralités sur le rayonnement per-
mettant d’introduire les équations de la télédétection active lidar et radar, puis nous dirons
quelques mots sur la télédétection passive, la radiométrie, et enfin nous présenterons les pro-
duits opérationnels qui en découlent.

ITI.A  Généralités

Dans le but de faciliter la compréhension de ce travail, nous allons introduire un certain
nombre de quantités relatives au rayonnement électromagnétique. Pour plus de détails, on
pourra consulter [Measures, 1984], [Liou, 2002] ou [Lefrere, 2004]. Une notion en cours de
définition apparait pour la premiere fois en gras dans le texte.

III.A.1 Rayonnement
ITI.A.1.a Définitions

On considére un rayonnement électromagnétique, et on note F' la puissance par unité de
surface (J.s7'.m~?) de I'onde se progageant suivant un chemin optique s (m).

Si on considére un milieu purement absorbant (sans diffusion) et isotrope, la loi de Beer-
Lambert définit localement les variations de F' :

aFr

= —kops F II1.1
ds b ( )

Eaps est le coefficient d’absorption par unité de longueur (m~!). Lui méme est défini & partir
de la section efficace d’absorption o4, (m?) de chaque particule composant le milieu. [T
est la base de I’équation radar-lidar utilisée dans la suite.

Si un unique parametre de taille D peut représenter les variations de cette section efficace
et celle de la concentration de I’absorbant n(D) (m~3 par unité de D), par exemple pour
un ensemble de particules sphériques de méme composition, D est le diametre des particules
absorbantesﬂ, on a

!Le probleme peut devenir trés complexe si on considére des particules quelconques dont la section efficace
dépend, par exemple, de 'angle d’incidence du rayon, de leur forme et de leur indice de réfraction. Dans ce
cas, il faut revenir & une somme discréte kqps = Y 0apsn avec n particules absorbantes ayant la section efficace
d’absorption oqps dépendant des conditions locales (en temps et en espace).
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Kaps = / G aps(D)n(D)dD (I11.2)

Le phénomene de diffusion atténue également le rayonnement incident en répartissant le flux
dans l'espace, et I’équation est analogue pour un milieu purement diffusant. Pour introduire
la notion de diffusion multiple, nous ajoutons un terme source k'F’ indiquant simplement un
apport d’énergie induit par les photons non comptabilisés dans le bilan de diffusion simple
si on se situe a un instant t, mais tels qu’a un instant supérieur a t, la diffusion multiple les
réintroduise dans le bilan.

F
Cfi—s = —kagF + K F' (I11.3)

Le coefficient de diffusion par unité de longueur kg (m™!) est défini de maniére analogue par
rapport & la section efficace de diffusion (m?).

kdiﬁv = /O’diﬁv(D)n(D)dD (111.4)

On définit la section efficace différentielle de diffusion % (m2.sr~!) comme le rapport de la
puissance diffusée dans la direction définie par ’angle solide €2 sur la puissance totale recue

par le diffusant. On a alors la relation suivante :

do gify
Ca = dQ 1115
5= [ (I1L5)

La fonction de phase P (sr~!) exprime la dépendance angulaire (# étant 1’angle de diffusion)
de la puissance diffusée normalisée a la puissance totale regue par le diffusant.

1 dogg
P(6) =
( ) O diff dS)

(I11.6)

Le facteur d’asymétrie g permet de déterminer si il y a une tendance de diffusion vers
I’avant ou vers ’arriére en liaison avec la taille et la forme des particules.

1
g= 27r/ P(cos @) cos fd(cos 6) (IIL.7)
-1

On définit la section efficace d’extinction o.,; (m?) et le coefficient d’extinction par
unité de longueur (ou simplement I'extinction) o (m~!) par les relations suivantes :

Ocxt = Oabs + Odiff (IIL.8)
o= / ¢ ent(D)n(D)dD (I1L.9)

On définit les efficacités d’extinction, de diffusion et d’absorption comme le rapport
des sections efficaces sur la section géométrique de la particule. Pour une particule sphérique
de diametre D :
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4Jext,diﬁ,abs

- (I11.10)

Qext,diﬁ,abs =

On définit 'albedo de diffusion simple w; comme le rapport des sections efficaces de
diffusion et d’extinction. Ce parametre permet de quantifier la part relative de diffusion et
d’absorption du diffuseur.

wy = 24 (IIL.11)
Oext

On définira également le coefficient de rétrodiffusion 5 (m~1.sr—!).

g / oa P(6 = 180" (D)dD (111.12)

ou la valeur de la fonction de phase est prise dans la direction opposée au rayon incident.

Enfin, nous définirons la transmission T et I’épaisseur optique 7 obtenues en intégrant la
loi de Beer-Lambert. Ici, nous ne considérerons que des chemins optiques suivant la verticale z.
En absence du terme de diffusion multiple, on obtient tout d’abord les expressions suivantes.

= exp <— /:2 adz) =exp (—71) =T(z1,22) (ITI.13)

1

La diffusion d’une onde électromagnétique par des particules est un probléeme complexe. On
peut en effet considérer que la molécule ou la particule considérée est un dipole ou un ensemble
de dipoles électriques et que ceux-ci sont excités par le passage de I’onde ce qui les fait réémettre
a leur tour. Dans ce cas, il est plus rigoureux d’introduire le formalisme des fonctions de Green
permettant de résoudre 1’équation de transfert radiatif 3D dépendante du temps ([[Davis et all,
2001))

[c—1% + OV 4 (@) = o) 7{ P, QY Q)I(t, 7, )dY (II1.14)

L’équation de transfert radiatif précédente peut inclure des termes source ou puit pour tenir
compte de la diffusion multiple, de la méme maniere que pour la loi de Beer-Lambert. Elle
possede 'avantage de résoudre le champ de radiance temporel en 3 dimensions en fonction de
Pespace (position 7), du temps t, et de angle solide de propagation Q (Pintégrale sur Pangle
solide de diffusion ' est effectuée sur la sphere unité) et I'inconvénient d’étre complexe.

En général (en dehors des milieux tres diffusants), spécifiquement pour les problémes faisant
intervenir la télédétection active, un tel formalisme n’est pas nécessaire si le champ de vue des
instruments est assez réduit, et le probleme devient unidimensionnel. Rigoureusement, ’onde
totale résultante de la diffusion avec le milieu nécéssite un traitement spécifique.

Il existe différentes manieres d’estimer la diffusion multiple. La plupart des approches opération-
nelles sont basées sur les travaux de [Eloranta, [1972] et ses approfondissements ([Eloranta,
1998]) qui requiérent au premier ordre de bien connaitre les caractéristiques des sources
d’émission et de réception du lidar ([O’Connor et all; 2004]) et dans 'idéal, de bien connaitre
les propriétés optiques du milieu en diffusion simple, qui peuvent s’estimer par des itérations
a partir des mesures initiales ([Donovan and van Lammeren, 2001]). Des développements plus
récents permettent de diminuer le temps de calcul nécessaire [Hogan, 2006].
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On peut en général supposer que I'intensité du rayonnement diffusé plusieurs fois et détecté a
un instant ¢ 4+ &t est proportionnelle a I'intensité du rayonnement incident a l'instant t.

Pour tenir compte simplement de la diffusion multiple, on peut introduire le coefficient de dif-
fusion multiple < 1 pour définir ’épaisseur optique apparente ([Plattl, 1973], [Nicolas et all,
1997]).

Ta =NT = n/adz (IT1.15)

Cette facon d’exprimer la diffusion multiple suppose uniquement qu’on peut exprimer k’F’
([IT3)) ou lintensité diffusée en fonction du flux ou de I'intensité incidente.

II1.A.1.a.i Diffusion Rayleigh

Quand la longueur d’onde A du rayonnement est tres grande devant la taille du diffuseur, tous
les diffuseurs soumis au méme champ a un moment donné peuvent étre considérés comme
des dipoles oscillants & la méme fréquence que 'onde incidente. Alors I'intensité diffusée est
proportionnelle & I'inverse de la puissance 4 de la longueur d’onde ([Rayleigh, [1871]).

Sous ces conditions, 'efficacité de diffusion peut s’écrire

2
8 ,lm?—1
= 2 II1.16
Qg 37 |m2+2 ( )
ouzxr = % est appelé le parametre de taille des diffuseurs de diametre D (z << 1) et m est

I'indice de réfraction (complexe) du milieu diffusant.

III.A.1.a.ii Diffusion de Mie

Il est possible de caractériser précisément l'interaction d’une onde électromagnétique avec un
ensemble de particules sphériques de taille comparable a la longueur d’onde. Ce phénomene
est connu sous le nom de diffusion de Mie [Mid, [190&]) et permet de calculer précisemment le
coefficient d’extinction. Quand x est tres petit devant 1 on retrouve les valeurs de la diffusion
Rayleigh, le coefficient d’extinction augmente rapidement & un taux qui dépend de l'indice de
réfraction de l'air. L’efficacité oscille ensuite quand les interférences entre les rayonnements
incidents et diffusés passent de constructives a destructives a cause des changements dans le
parametre de taille. Pour les trés grandes valeurs de x, l'efficacité d’extinction tend vers 2
comme on peut le voir sur la figure [IL1]

On retiendra donc les deux expressions suivantes :
L’expression du coefficient de diffusion par unité de longueur en diffusion de Mie

bag =3 | QuyDn(D)dD (uL17)
0
Qui s’écrit en diffusion Rayleigh
27% [m2 —1° [
kgir = — | ——— DSn(D)dD I11.18
aff = N1 |2 +9 /0 n(D) ( )

Et 'expression du coefficient d’extinction par unité de longueur en diffusion de Mie
T o0
a= / QextD*n(D)dD (IT1.19)
0
4
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avec ezt d’autant plus proche de 2 que le parametre de taille x est grand.
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Fig. I11.1 : De gauche a droite : coefficient d’extinction en fonction du paramétre de taille pour les
gouttes d’eau sphériques dans Uair (diffusion de Mie). Méme courbe mais pour les pe-
tits parameétres de taille et comparaison avec la courbe z* (en pointillé). Courbe en log-
log. (Ces courbes ont été tracées a partir des calculs effectués avec le code de Mie de
(Bohren_and_Huffman, |1983]).

La figure [Tl montre la valeur du coefficient d’extinction en fonction du parametre de taille.
L’indice de réfraction utilisé pour tracer ces courbes est celui de ’eau pour la longueur d’onde
532 nm c’est-a~dire m = 1, 33.

Dans toute cette étude, on supposera qu’on peut écrire
a=Sp3 (I11.20)

ou le rapport lidar S (sr) dépend du milieu qui diffuse le rayonnement. Cette hypothese est peu
contraignante car la fonction S peut-étre rendue aussi complexe que ’on veut. Mais comme il y
a forcément une continuité de ce parametre, on peut donc le considérer comme constant loca-
lement et ceci n’introduit que peu d’erreurs dans l'inversion des signaux [[Delanoé and Hogan,
2004).

La mesure de ce parametre est essentielle et constitue une information au premier ordre sur la
taille des particules. En effet, si on considere une seule particule, 'expression de rapport lidar
se réduit a S = m. Or pour un diffuseur sphérique, la fonction de phase en rétrodiffusion
croit avec le parametre de taille (Fig [IL2). La non sphéricité et la grande quantité de parti-
cules diffusantes présente dans les volumes échantillonnés par les instruments de télédétection
complexifie le probleme, mais I'idée principale est que pour des diffuseurs ayant une absorption

proche, la mesure de S permet de discriminer au premier ordre la taille moyenne des particules.
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=1-14 i
reD:dyy at A=G:55

Fig. II1.2 : Forme et amplitude de la fonction de phase pour des diffusants sphériques de méme indice
de réfraction et de différentes tailles (, , M/) On observe une augmentation de
la contribution de la diffusion arriére (vers la gauche de la figure) avec le paramétre de
taille. A noter que ’échelle des valeurs indiquée sur les cercles est variable.

III.A.2 Les équations lidar et radar

Le principe général de mesure par les instruments radar et lidar est le méme. Ils émettent
tous les deux une onde électromagnétique dans l’atmosphere. Cette énergie est diffusée par
un certain volume d’air situé a une distance déterminée et un systéme récepteur (télescope
ou antenne) capte I’énergie de cet écho, le transforme en un signal électrique et 1’envoie a une
chaine de traitement des données.

Les radars émettent dans le domaine des micro-ondes alors que les lidars émettent des lon-
gueurs d’ondes plus courtes a savoir du rayonnement UV, visible ou infrarouge.

L’analyse des echos radar et lidar s’appuie sur les expressions mathématiques qui relient la
puissance regue a la puissance transmise. Ces expressions sont appelées ”équation radar” et
”équation lidar”.

Ces deux équations peuvent se mettre sous la forme suivante m, @]
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P..R? = C'Be 21" (I11.21)

ou P, est la puissance regue par le récepteur, C’ est une constante instrumentale fonction des
caractéristiques des systemes d’émission et de réception ainsi que de la longueur d’onde et R
est la distance du récepteur au volume diffusant. Cette équation n’est que ’expression de la
loi de Beer-Lambert que nous avons exprimée dans le chapitre 1II. Elle correspond également
a la fonction de Green solution de I'’équation de tranfert radiatif 3D pour un champ de vue
trés étroit [Davis et all, 2001].

Lorsque le parametre de taille est petit on peut utiliser 'approximation de Rayleigh et si
l'atténuation est faible ou peut étre corrigée, ce qui est 'hypothese généralement utilisée dans
le cas du radar, on note alors P, la puissance recue et cette équation se réduit a

m2—1
m2 42

_ 97 2 oo
BR = ' / DSn(D)P(180°)dD (I11.22)
0

Dans ce cas, la fonction de phase est constante, et on obtient I’équation radar usuelle

P,R*=CZ (111.23)

Le facteur Z = [ n(D)D®dD est la réflectivité radar (mm8.m=3), et C une nouvelle constante
instrumentale. La communauté radar utilise souvent des décibels pour exprimer le facteur Z
car ses variations couvrent plusieurs ordres de grandeur. Dans ce cas, la réflectivité radar en
dB correspond a 10log((Z) et on note également dBZ cette unité.

Dans le cas des milieux nuageux non précipitants, les gouttes d’eau sont sphériques et on
peut utiliser sans approximation le formalisme de Mie. Le parametre de taille (figure [ILTI)
est en général grand pour le lidar (supérieur a 10) et petit pour le radar (tres inférieur a 1).
Autrement dit, en utilisant le formalisme du rapport lidar, on arrive aux mémes expressions
générales des équations lidar et radar, mais elle devient proportionnelle au moment d’ordre 6
quand le parametre de taille est petit, et proportionnelle au moment d’ordre 2 quand il devient
grand (si la transmission T' & 1). C’est la méme équation prise aux deux extrémes du spectre
du parametre de taille.

Sur la figure L3, on montre deux exemples de profil lidar. Le logarithme du signal est
représenté. Comme la rétrodiffusion moléculaire suit les profils de densité qui ont une décrois-
sance exponentielle avec l'altitude, elle apparait comme un segment de droite (entre 5 et 12
km ici) sur lequel vont se superposer les autres diffusions (nuages, aérosols), d’ou 'apparition
des irrégularités d’intensité en fonction des propriétés optiques de la couche. Sur le profil en
trait plein, on peut voir I’écho de surface en dessous du niveau 0, une couche d’aérosol saharien
entre 0 et 5 km, et deux couches de cirrus entre 13 et 16 km. Sur le profil en traits pointillés,
on voit également ’écho de surface et d’aérosol saharien, avec deux couches de nuages bas,
juste au dessus de la surface et vers 4 km. La couche de cirrus s’étend entre 12 et 16 km. La
couche d’air clair présente entre 5 et 12 km est plus atténuée par la présence du cirrus sur la
courbe en traits pointillés. On observe & peu pres un ordre de grandeur entre la diffusion due
aux aérosols et celle due au cirrus, et plus d’un ordre de grandeur entre celle due au cirrus
et celle de la surface. Les signaux en air clair sous le cirrus sont atténuées par le carré de la
transmission (72) dans le cirrus. Ceci est une illustration de la facon dont 1’épaisseur optique
des cirrus est calculée dans les produits opérationnels quand il y a une couche d’air clair sous
une couche diffusante ([Young, 1995], [Elouragini_and Flamant, [1996]). Cette méthode ne peut
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Altitude(km)

—4 -3

Fig. I11.3 : Deuz exemples de profils moyennés (sur 71 km) de nuit du lidar CALIOP de CALIPSO
en logarithme décimal de 3 (m~t.sr=1) le 21 septembre 2006 vers 3h00 (TU) a l'ouest du
Sénégal.

pas s’appliquer pour les aérosols pres de la surface ou a proximité des couches nuageuses a
cause de l’absence de couches d’air clair.

La détermination des constantes instrumentales C et C’ permet d’étalonner les instruments
et d’en extraire ensuite des informations géophysiques pertinentes. Ces constantes pouvant
varier au cours du temps, il est nécessaire de connaitre 1’évolution temporelle de leurs valeurs.

III.A.2.a Inversion de I’équation lidar-radar

Quand le terme d’atténuation T2 ne peut plus étre négligé, on doit traiter ’équation suivante :

Pr2 = O Be(~2J5 odr) (II1.24)

r représente la distance au lidar. L’inversion de I’équation radar et lidar a été étudiée par de
nombreux auteurs, pouvant eux-mémes s’appuyer sur les travaux précurseurs concernant les
radars météorologiques ([Hitschfeld and Bordan, 1954]). On peut trouver les solutions analy-
tiques de ’équation lidar exprimées de fagon a étre aisément manipulables dans [[Fernald, 1972],
[Klett, [1981], [Fernald, [1984] et dans des travaux plus récents comme [Krichbanmer and Werner,
1994].

Dans I’hypotheése 8 = ka, (pour le lidar, k étant l'inverse du rapport lidar S) on obtient les
équations suivantes :

Pr? = Chae(=2J5 adr) (I11.25)
];_7: — qe(—2J5 adr) (111.26)

A partir de la, on pose f(r) = Ié—’;:
Inf=Inaoa-— Q/OT adr (I11.27)
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et on obtient ’équation différentielle suivante, en dérivant par rapport a la variable r :
/

Fot 20% = o (I11.28)

Et cette équation de Bernoulli-Riccati a pour solution (r augmentant avec l’altitude) :

alr) = !
exp(—279) — 2 [y fdr

(I11.29)

Ce qui peut aussi s’écrire

(205 adr) _ i (—om) — 2 / " fdr (I11.30)
0

Tp est I’épaisseur optique de ’atmosphere a ’altitude r = 0. On peut donc retrouver I'extinction
dans les différentes couches de 'atmosphere en inversant le coefficient de rétrodiffusion a partir
d’une hypotheése sur le rapport k ou S (venant d’une table de valeurs climatologiques par
exemple). A noter qu’on a fait ici ’hypothese d’un rapport constant. Les équations pour un
rapport variable sont trés proches et ce cas a été discuté par [Kletdl, [1985]. En général, on peut
corriger le signal de I’épaisseur optique moléculaire, et pour une couche surmontée d’air clair,
I’équation s’exprime plus simplement par

T2 =1- 2/ fdr (IT1.31)
0

Nous allons maintenant voir comment les cibles denses modifient I’équation lidar usuelle et
comment appliquer ces changements au cas particulier de I’écho de surface et plus parti-
culierement a 1’océan.

II1.A.3 L’équation lidar dans le cas des cibles denses

L’équation lidar [TT.24] est une simplification de la réalité. En toute rigueur, il faut tenir compte
du systéme émetteur-récepteur de I'instrument et non uniquement de I’atmospheére ([Measures,
1977], [Measures, [1984]). Le formalisme que nous allons présenter est beaucoup plus lourd.
C’est ce qui explique qu’il soit peu utilisé. Cependant si la cible est trés dense optiquement ou
si 'impulsion laser est longue devant les caractéristiques du systéme de réception ([Zhao et all,
1988]), il s’aveére nécessaire pour comprendre ce qui est mesuré par Uinstrument. Dans ce
cas, le signal P.(z,t) fonction de laltitude z et du temps t mesuré par le lidar s’exprime
comme la double convolution de la fonction P, (t) représentant 'impulsion laser et des réponses
impulsionnelles de ’atmosphere B(z, t) et de la chaine de détection électronique D(t). On peut
Pécrire de la fagon suivante ([Tronillefl, 1997, [Pelon_et all, 2000]).

Pr(z,t) = Ki[B(z,t) @ Po(t) + Py(t)] @ D(t) + Sp(t) (IIL.32)

K représente efficacité de détection globale de I'instrument. P, et .S, représentent les bruits
optiques et électriques, respectivement. Si on suppose que le traitement des signaux a correc-
tement filtré les bruits de fond électroniques et optiques, on peut retirer ces composantes de
I’équation.

P,.(z,t) = K[B(z,t) ® P.(t)] ® D(t) (II1.33)
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Pour les lidars que nous avons utilisés et les cibles optiquement minces, ce formalisme n’est
pas nécessaire et donne des résultats extrémement proches de ce que donne I’équation lidar
classique [MI24] mais ce n’est pas le cas dans les nuages. En premieére approximation, pour
un lidar visant vers le nadir, on peut représenter ’extinction dans un nuage par une fonction
échelon oll constante dans le nuage. Ce modele de nuage peut s’utiliser si il y a peu d’entrai-
nement au sommet du nuage. Dans ce cas, il conservera une extinction importante a ce niveau.
La réponse impulsionnelle de ’atmospheére sera atténuée par le facteur de transmission et par
la distance entre 'altitude z. du systéme d’émission et 'altitude considérée z. Au final, on
représentera le signal rétrodiffusé dans le nuage par la fonction % On verra que pour les
systemes considérés dans cette étude, 'impulsion laser reste tres courte devant tous les autres
temps caractéristiques. On peut donc représenter 'impulsion laser avec une distribution de
Dirac P.(t) = Epd(t) ou Ey représente ’énergie de chaque impulsion laser. Enfin, au premier
ordre, la réponse du systéme électronique peut s’exprimer par la fonction D(t) = % exp(—é),
ou ts est la constante de temps du systeme électronique. On obtient I’équation

EO 2 1 2
——kally , T ®0(t) ® —e = I11.34
(26_2)2 allo,z ® ()®t56 ( )
CEO 1

224 ko [(z6 —2)?

PT(Z,t) = Kt

- K, e 2% e‘i] (I11.35)

Avec z = ct/2, ¢ (m.s~!) étant la vitesse de la lumiere. Pour un lidar spatial, on peut considerer
que les variations de (z. — z)? sont trés faibles dans le domaine d’intégration et ce terme peut
donc étre considéré comme une constante en premiere approximation. On trouve alors

z

c Ey ka [e—2anz _ e—g} (II1.36)

PT(Z,t) = Kt§

(ze — 2)2 1 —2amzs
Le signal normalisé peut s’écrire

ka 92 n _ 2
n\2,l) = —F—— ANE — e s II1.
Balz:1) 1 —2anz [e ¢ ] (TT1.37)

On a reporté sur la figure [IL4l I’allure du signal lidar donnée par cette équation. Qualitati-
vement, l'effet du systeme de détection est d’induire un retard dans le signal mesuré quand
on a une augmentation brutale du signal réel. A noter, que si on intégre cette équation entre
z =0 et z — oo on retrouve la valeur donnée par ’équation lidar classique. La valeur de cette
intégrale I' vaut %

Pour gagner en généralité et en représentativité de la fonction représentant la réponse im-
pulsionnelle de I'atmosphere nuageuse, on remplace la fonction échelon IT par une fonction
triangle de pente constante G soit a = Gz. Dans ce cas, I’équation devient adaptée pour
analyser les signaux d’un lidar visant vers le zénith, mais également quand on vise au nadir
et qu’il y a une zone d’entrainement au sommet du nuage. Dans ce cas, on obtient I’équation
suivante (n =1) :

P.(z,t) =K CEo kGe ™ = /z 7,6_Gzl267d2/ (I11.38)
T T s, 0 (ze—2)2 '

En intégrant par partie, on obtient 1’équation suivante :
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Signal lidar suppose et apparent (t= 1) Signal lidar suppose et apparent (t= 2)
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Fig. I11.4 : Illustration du coefficient de rétrodiffusion 3 (km~'.sr=t) modélisé pour le nuage et du
signal mesuré résultant de la convolution pour différentes épaisseurs optiques (1, 2, 4 et
10). Le lidar est situé a Ualtitude 0. C’est donc une visée zénithale qui est représentée.
Le signal lidar non atténué est représenté en pointillé et le résultat de la mesure en trait
plein.

dzs (ze — 2 Gzs -

E _z _z 1 Z\/é_z;
P.(z,t) = K& OL)Q [e w—e G pen \/\@ e4zéc/ Ve e_dey] (I11.39)

Ce qui donne I’équation suivante pour le signal en unité physique :

1 1
sz) —erf(= 2:VG

VT ¢i7G <erf(z G—

B 2z Gz

))] (I11.40)

On a reporté une illustration de cette équation sur la figure [ILH L’effet de la prise en compte
du systeme électronique dans I’équation est moins visible que pour le cas précédent car ’aug-
mentation du signal est plus progressive que pour la fonction échelon.

ITI1.A.3.a Equation lidar pour I’écho de surface

Si on s’intéresse au signal renvoyé par la surface pour un lidar visant le nadir, il est plus com-
mode d’utiliser le formalisme de la réflectance ([Elamant. et all, [199€]) que le formalisme usuel
utilisant uniquement le coefficient de rétrodiffusion détaillée dans les chapitres précédents. Il
s’agit d’'un premier pas pour comparer les observations lidar et radiometres. La réponse im-
pulsionnelle d'un écho de surface a l'altitude zg, peut s’écrire en fonction de la réflectance
bidirectionnelle p de la maniere suivante

20( = 2 (ITL.41)
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Fig. IIL.5 : Comme la figure précédente [II-) mais la fonction utilisée pour modéliser le nuage est
représentée par la courbe triangulaire en tireté.

On considere ici le cas plus réaliste d’'une impulsion de forme gaussienne. La durée de I'im-
pulsion est définie par l'intervalle de temps ou sa valeur est supérieure a sa valeur maximale
multipliée par 1/e , & savoir At = 20. Avec une réponse du détecteur du premier ordre conte-
nant la constante de temps ¢s [Pelon et all, 2000] on obtient alors I’équation

Pent) = Kip— 5 ) 20 Yl ! (I11.42)
z,t) = Kip——=6(z — 2 exp|—— | ® —exp | —— .
o tP (2¢ — 2)? surf ) o P\7 52 t, TP\ g,

Si on utilise le signal normalisé sur I’air moléculaire (.4, ce qui permet d’utiliser directement
les sorties opérationnelles, cette équation se réduit a

2 t2 1 t
Beq = me%(z — Zsurf) ® €Tp <—§> ® i exp <_E> (I11.43)
3 2 12 i S (IIL.44)
=p—1T1" e — |exp | ——— .
e pcts *P 4¢2 P Ze

En fait, le facteur di a I'impulsion gaussienne (premiere exponentielle) est négligeable pour
les lidars considérés dans cette étude. Par exemple, pour LNG, zs est de 'ordre de 10 m,
et co/2 est proche de 0,9 m. Pour CALIOP co/2 est proche de 3 m et zs est de 'ordre de
quelques dizaines de metres, I’approximation usuelle d’une impulsion en forme de Dirac est
donc applicable ici.

Tous ces calculs suggerent que si on utilise I'intégrale du signal (., (I'’écho de surface) sur
la verticale qu’on notera ygr, i, on obtient une équation de forme extrémement simple qui
permet de faire abstraction des caractéristiques du systeme de détection du lidar.
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VsLatt = pT° (I11.45)

11 faut noter que la pénétration de la lumiére dans le milieu modifie cette équation [Bufton et all,
1983], il n’y a donc pas toujours d’équivalence directe entre cette équation et les mesures ra-
diométriques. Il ne s’agit donc que de la premiere étape vers un formalisme commun.

ITI.A.3.b Cas particulier de ’océan

On s’intéresse maintenant a I'expression de la réflectance bidirectionnelle de I'océan. Il s’agit
d’une interface entre deux milieux d’indices différents et parcourue par les ondes de surfaces
océaniques. Dans un premier temps, on négligera l'influence de 1’écume, pour considérer uni-
quement l'effet de 'interface non plane. Le coefficient de réfraction ou de réflexion théorique
de la lumiére polarisée pg peut se calculer avec les lois de Snell-Descartes et les équations de
Fresnel [Rayner et all, [197€].

En fait, la différence principale entre un signal mesuré par les systémes passifs et actifs pro-
vient des positions relatives de I’émetteur et du récepteur. L’océan induit des changements de
polarité de la lumiére [Hu et _all, 200&] mais il s’agit d’un phénomene du second ordre.

La réflectance lambertienne équivalente mesurée par un systeme est définie de maniére uni-
voque par l'angle 6 ([Barrick, [196&], [Bufton et all, 1983], [Elamant et all, [199&]) dépendant
de lorientation d’émission et de réception. Cet angle  permet de calculer la réflectance a
partir des formules de Snell-Descartes et correspond a ’angle d’incidence si on s’intéresse a la
rétrodiffusion.

\/Sin2 6; — 2sin ; sin O cos ¢ + sin? b,

tanf =
cos 6; + cos 0,

(I11.46)

0; est 'angle d’incidence, 05 est ’angle de diffusion (par rapport a I’axe vertical) et ¢ permet de
définir 'angle du plan de diffusion (c’est ’angle de diffusion par rapport aux axes horizontaux
de référence).

£ A
Incidence: % Puhb
direction

Fig. I11.6 : [llustration de la diffusion par la surface océanique et les différents angles mis en jeu
([Barrick, [1968]).

La formule reliant I'intégrale de 1’écho de surface du signal lidar au coefficient de réflexion de
la surface est donc
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po(6, ) tan? 0
= - I11.4
r o P\ T<szs (IL.47)
Soit ( ) )
po(0,AL) o tan”® 6
att = ————1T - I11.48
YSL,att dn < 52 > exp < 52> ( )

Az est la longueur d’onde du lidar. < S? > est la somme des variances moyennes des pentes
dans les directions paralléles et orthogonales au vent. Le lien entre ce terme et la vitesse de
vent a été d’abord introduit par le travail fondateur de [[Cox and Munk, [1954]. L utilisation
de séries de Gram-Charlier correspondant aux observations montrent une distribution de la
pente des vagues gaussiennes en premiere approximation ce qui a été confirmé par des études
plus récentes utilisant les mesures PARASOL de I’A-Train [Bréon and Henriofl, 2006]. Dans
la suite, on fera également référence au terme non atténué

~ po(0,AL) B tan? 6
Tur<§rs P\ Ters (IL49)

A priori, cette équation comporte plusieurs inconnues : la transmission atmosphérique, la
variance de la pente des vagues et Uincertitude (étalonnage) de la mesure. Les propriétés
de cette équation quand on change I'angle de rétrodiffusion est & la base d’une procédure
d’étalonnage a partir d’avion et de satellites. En effet, quand on fait varier I’angle de diffusion,
quelle que soit la valeur de la pente des vagues, on arrive a des valeurs comparables vers un
angle d’incidence proche de 10°. Si on s’est placé dans des conditions telles que ’atténuation
soit faible, alors on peut étalonner les instruments.
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Fig. II1.7 : Variations de la section efficace normalisée en fonction de l’angle d’incidence pour
différentes vitesses du vent de surface en utilisant le modéle de [Cox_and Munk, |1954)].

En fait, la formule de I’équation [IT47 ne tient pas compte d’un certain nombre de phénomenes
se produisant a la surface de I'océan comme la présence de bulles et d’écume ou la diffusion
de la lumiere par la subsurface aux longueurs d’ondes visibles [Elamant. et all, 2003], [Morel,
198(]. En toute rigueur, il faut écrire la réflectance de surface p comme dans [Menzies et all,
1998]
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p=Wpr+ 1 =W)p+(1—Wps)psuv (I11.50)

W est la fraction recouverte par I'écume et py sa réflectance qui est de l'ordre de 0,22
(IKoepke, [1984]). psup est la contribution a la réflectance de la lumiere pénétrant dans 'océan

[Bufton et all, 1983]. On peut exprimer W en fonction de la vitesse du vent de surface
[Elamant. et _all, 2003]. psp = 0,02 & 0,44 pm et est négligeable & 670 ou 865 nm.

W = 3,84 x 10~ 634! (I11.51)

La contribution de ces différents termes complique l'analyse, et nous verrons comment les
observations permettent de mieux comprendre la part de ces différentes contributions.

III.B Apport de ’analyse du signal lidar dans les nuages d’eau
liquide

Si on utilise I’équation lidar, et qu’on I'applique & une cible dense telle qu'un nuage d’eau
liquide ([IL3T]), la transmission tend vers 0 et 'inversion de ’équation lidar se résume simple-
ment a

1 =2pST (I11.52)

Ou I est l'intégrale du coefficient de rétrodiffusion dans la cible dense. Cette relation idéale
implique que le signal est atténué uniquement par la cible dense, comme nous allons le voir
plus loin. Dans ces conditions, les inconnues ne sont plus que le coefficient de diffusion multiple
7 et le rapport lidar S. Il s’avere que pour un nuage d’eau liquide non précipitant, les gouttes
d’eau sont sphériques et possedent un rapport lidar relativement constant [[Q’Connor et all,
2004]. En effet, I'intégration sur une distribution en taille réelle annule les irrégularités de
la fonction représentant 'efficacité de diffusion en fonction du parametre de taille et aboutit
a une valeur variant lentement avec les parameétres de cette distribution, essentiellement le
rayon effectif (figure [ILY). Elle peut étre assimilée & une constante dans un grand domaine
de valeurs de rayon effectif (Reg pour les nuages bas ([Pinnick et all, [1983]).

Les développement récents de la recherche lidar liés au lancement du satellite CALIPSO ont
abouti a la possibilité de quantifier le coefficient de diffusion multiple a partir de la mesure de
la voie de dépolarisation du lidar [Hu_ et all, 2006]. Physiquement, cette relation correspond &
I'isotropisation de la lumiere en polarisation induite par le phénomene de diffusion multiple
[Xu_and Alfand, 2005]. Le rapport de dépolarisation cumulé 6 est le rapport entre 'intégrale
des coefficients de rétrodiffusion atténués perpendiculaire et parallele. Dans ces conditions, le
coefficient de diffusion multiple s’exprime par la relation suivante :

1-06\?2
n= <_1 - 5) (I1L.53)

A partir de 14, la seule inconnue restera la transmission atmosphérique. Toutefois, si le li-
dar n’est pas bien étalonné, la constante lidar est également une inconnue de 1’équation
[O’Connor et _all, 2004]. Dans ces deux cas extrémes on a donc des relations connues. Si le
lidar n’est pas étalonné, mais que la transmission atmosphérique est connue (c’est le cas pour
de I'air moléculaire uniquement par exemple), la constante lidar et donc son étalonnage s’ob-
tient directement a partir de la référence donnée par les nuages d’eau liquide :
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Variation de |'extinction sur la retrodiffusion

Nuage en
formation

‘Formation
-de précipitations

10I‘5 10
Diametre volumigue median Dn (m}

Fig. IT1.8 : Rapport lidar d’une distribution gamma normalisée (1Q’Connor et all, 12004]) calculé a
partir du programme Mie de |Bohren_and Huffman, [1983]. On peut voir que S est lente-
ment variable sur un ordre de grandeur de variations du diamétre médian (égal a 1,18
fois le diamétre effectif pour la distribution utilisée ici) et varie de moins de 10% entre 7
et 30 um.

C' = 2pST (I11.54)

Si le lidar est étalonné on peut le vérifier en I'absence d’aérosols et déterminer 1’épaisseur
optique des milieux optiquement ﬁnﬂ Tmoy entre le laser et le nuage d’eau liquide [Hu_ et all,
2007] :

exp(—2Tmof) = 2nST (IT1.55)

Cette approche offre donc a la fois un nouveau moyen d’étalonnage, et une possibilité de
mesure du contenu en aérosols au dessus des nuages d’eau liquide. Nous nous y référerons
comme WCM (Water Cloud Method), ce qui est hors de portée de la radiométrie aux longueurs
d’onde visibles. Nous avons utilisé cette nouvelle méthode d’analyse pour calculer les forcages
radiatifs au-dessus des nuages a partir du code de transfert radiatif Matrix Operator MOdel.
C’est ce que nous verrons dans la section suivante.

11 apparait que les aérosols, spécialement le carbone suie peuvent modifier les propriétés d’ab-
sorption des nuages aux longueurs d’onde visibles ([Chylek et all, 199€]). Nous n’avons pas
mesuré de tels effets dans ce travail, mais on s’attend & une variation du rapport lidar quand
un tel phénomene se produit.

2Ce que nous nommerons milieux optiquement fins est assez variable, mais signifie que le signal n’est pas
totalement atténué et que la cible dense est mesurée. On pourra donner un seuil typique d’une épaisseur optique
de 3 pour différencier les milieux optiquements fins et épais, mais cette valeur dépend des caractéristiques de
I'instrument.
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II1.C Radiométrie

Un radiometre est un instrument passif mesurant le flux d’énergie électromagnétique provenant
d’une direction donnée. Tous les objets possédant une température supérieure au zéro absolu
émettent un flux d’énergie dans un certain intervalle de longueur d’onde (tout le spectre
électromagnétique pour un corps noir). Le principe de la radiométrie infrarouge et micro-onde
est de mesurer ces émissions pour en retirer des informations sur les propriétés de I’émetteur
et sur le milieu traversé par l'onde électromagnétique. Les radiometres fonctionnant dans
les domaines proches du visible utilisent la diffusion du rayonnement solaire par le milieu
atmosphérique pour le caractériser. Dans ces conditions, les caractéristiques de la source sont
bien connues (température et spectre d’émission du soleil) et le rapport signal sur bruit est plus
important. Les mesures sont limitées a la journée pour la radiométrie par diffusion (spectre
visible et proche IR).

L’inversion des mesures radiométriques est basée sur les équations du transfert radiatif. Notre
travail étant essentiellement centré sur l'instrumentation active, nous n’exposerons pas la
théorie sous jacente. Le lecteur curieux peut se reporter a la littérature importante existant
sur le sujet comme par exemple les travaux fondateurs de [Chandrasekhai, [1960], ses extensions
plus récentes [Sei, 2006] et ses applications a la radiométrie [King et all, 1992] ou ouvrages
[Liou, 2002], [Lenobld, [1993] ainsi que différents travaux de theses [Pierangeld, 2005], [Chosson,
2006].

0.8
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Reflection Function (2.16 um)
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0.0 0.2 0.4 0.6 0.8 1.0

Reflection Function (0.75 um)

Fig. II1.9 : Relation théorique entre la réflectance (reflection function) a 0,75 et 2,16 pm pour
différentes valeurs de U'épaisseur optique a 0,75 pm et du rayon effectif des particules.
Les données provenant des mesures sur un stratocumulus marin sont surimposées sur la
figure [King et all, [1992].

Un des aspects peu connus et peu développé des mesures lidar est leur utilisation en tant que
radiometre ([Platt et all, [2006].) En effet, le systéeme de mesure du lidar implique qu’il se passe
un temps tres long (a Iéchelle du systéme de mesure) entre deux tirs du laser pour étre sur
que la lumiere provenant du premier tir n’interfére pas avec celle du tir suivant. Ceci implique
qu’il existe un intervalle de temps pendant lequel le lidar mesure I'intensité lumineuse du fond
atmosphérique alors que 1’énergie provenant de 'impulsion laser est totalement négligeable.

3Ces affirmations viennent de la théorie du corps noir qui est valable pour les processus géophysiques que
nous étudions, considérant les échelles de temps et les énergie mises en jeu.
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Pour des mesures de jour, cela signifie que le lidar enregistre la luminance provenant de
I’environnement il s’agit donc de mesures radiométriques. On peut voir sur la figure
le rapport linéaire existant entre cette mesure du lidar & 532 nm et la reflectance mesurée
par MODIS & 550 nm. Il n’y a pas d’algorithme développé pour utiliser ces mesures, ce
qui explique qu’elles ne soient pas étalonnées sur les mesures de CALIOP. Pour I’A-Train,
un intérét de ce genre de développement serait d’obtenir des longueurs d’onde radiométriques
supplémentaires et mieux co-localisées avec le lidar que celles des autres radiometres satellites.
Cependant, il s’agit surtout d’un potentiel a développer, il faut donc garder a l’esprit qu’un
lidar multilongueur d’onde pourrait également servir de radiometre (& champ trés étroit) a
ces mémes longueurs d’onde. Sur la figure [ILT0, 1’échelle des observations est différente. Les
observations MODIS sont moyennées sur des pixels de 1 km alors que le champ de vue du
lidar correspond environ a un cercle de 70 m de diametre au sol, le rapport signal sur bruit
est donc tres différent ce qui explique la dispersion observée.
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Fig. IT1.10 : Réflectance mesurée par le radiométre MODIS en fonction du fond de ciel de CALIOP
le 18 Aodt 2006 vers 13h30 TU (tous types de scéne). La droite représente la fonction
d’étalonnage obtenue pour la voie 532 nm de CALIPSO.

III.D Conclusion

Le formalisme que nous avons développé pose les bases nécessaires pour se servir des observa-
tions multispectrales de I’A-Train. Le formalisme de réflectance théorique de surface océanique
est compatible avec les différentes observations et permet de s’en servir pour étalonner les ins-
truments radar et lidar a la limite des tres faibles atténuations. Il permet également de calculer
cette atténuation et donc de mesurer 1’épaisseur optique des aérosols aux longueurs d’onde
du lidar ou bien comme nous le verrons plus loin le contenu en eau liquide correspondant a
I’atténuation du signal radar. D’autre part au-dessus des nuages d’eau liquide, il sera possible
de mesurer I'atténuation due aux aérosols en utilisant la réflexion nuageuse. Il faut bien noter
que la présence de ces couches d’aérosols modifie la réflectance mesurée par les radiometres et
donc la valeur des produits opérationnels en diminuant 1’épaisseur optique nuageuse mesurée.
Nous allons développer plus précisemment ces méthodes dans le chapitre suivant.
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Chapitre IV

Approches méthodologiques

Les potentialités du lidar seul sont importantes, et ne sont pas toutes passées dans le domaine
opérationnel. On pourra citer la restitution du contenu en eau liquide du sommet du nuage
([Spinhirne et _all, [1989]) mais également celles que nous avons utilisées dans cette étude et
que nous expliciterons plus en détail.

Avant d’aller plus loin, nous allons d’abord discuter des méthodes d’étalonnage. La méthode
opérationnelle utilise la référence de diffusion sur les molécules de I'air. Elle est bien adaptée
a la télédétection a 532 nm mais pas a celle du canal 1064 nm (signal trop faible). Nous
discuterons ensuite la méthode d’étalonnage que nous avons développée a partir de I'ana-
lyse de la diffusion par la surface océanique. Cette méthode pourra étre utilisée de maniere
opérationnelle pour I’étalonnage des radars spatiaux et aéroportés. Elle pourrait s’appliquer
telle quel pour la télédétection visible mais nécessiterait de prendre en compte I’atténuation
atmosphérique. Nous avons cherché a améliorer cette méthode afin d’étre moins sensible aux
parametres inconnus et a pouvoir I’appliquer aux signaux radar et lidar. Nous illustrerons dans
ce chapitre comment ces méthodes peuvent s’appliquer a la détermination du rapport lidar,
de I’épaisseur optique des aérosols et du contenu intégré en eau liquide des nuages chauds.

IV.A Etalonnage du lidar

L’interaction du rayonnement visible avec les molécules de lair est décrite par les équations de
la diffusion Rayleigh ([Rayleigh, 1871], [Young, 1982]). Ce régime de diffusion est bien connu et
dans ce cas, la diffusion et I'extinction sont une fonction de la densité des molécules. Le signal
lidar traversant une couche d’air clair peut donc étre étalonné sur cette référence théorique
si on connait les propriétés thermodynamiques locales de I’atmosphere. La source d’erreur la
plus importante provient alors de l’estimation de la densité moléculaire de I'atmosphere et
surtout de la présence ou non d’aérosols dans la couche de référence. En effet, les modeles les
plus récents de diffusion Rayleigh sont utilisés [Hostetler et all, 2006], mais l'erreur ne serait
pas significative si nous utilisions un modele différent et plus ancien comme [Edlen, [1953],
[Penndorf, 1957] ou leurs révisions [Edlen, [1965], [Owens, [1967] et [Bodhaine et all, 1999].
Une fois le modele fixé, les sources d’erreur sont calculables et restent tres faibles typiquement
de quelques % [Russel et all, [1979].

La diffusion par I'air moléculaire est composée de la diffusion Rayleigh proprement dite et
de la diffusion Raman. La section efficace de ce dernier processus est négligeable par rapport
au premier, c’est pourquoi on ne considere que la diffusion Rayleigh quand on calcule la
diffusion moléculaire. La diffusion Rayleigh consiste en une raie centrale dite raie de Cabannes
et les raies du Raman rotationnel décalées en longueur d’onde. La section efficace de diffusion
Rayleigh totale par molécule pour I'air standard est donnée par :
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2473 (m2(\) — 1)2

F}, est le facteur de King qui prend en compte I’anisotropie des molécules [Bucholt, [1995].

3+ 60m(N)

BN = 3= 46,7, (\)

(IV.2)

Ou 9,, est le rapport de dépolarisation défini comme le rapport des composantes parallele et
perpendiculaire pour la lumiere polarisée. ms et N, sont l'indice de réfraction et la densité
moléculaire de I’air standard, respectivement.

L’extinction moléculaire o, (z, A) a l'altitude z peut donc étre estimée en utilisant la formule
suivante

am(2,A) = N(2)Qs(N) (Iv.3)

ot N(z) est la densité moléculaire a laltitude z et on peut donc réécrire

GNP

am(z,\) )

(IV.4)

P(z) et T'(z) sont la pression et la température atmosphérique a l'altitude z, respectivement.
Cs(A) = NaQs(A)/Ry , Ny est le nombre d’Avogadro et R, la constante des gaz parfaits.
Comme expliqué précedemment, on peut estimer le coefficient de rétrodiffusion par

_ am(z,\)

Il =600

(IV.5)

ou 5, est le rapport lidar moléculaire.

Pour un lidar, la valeur exacte de tous ces coefficients dépend de la largeur de la bande
passante du filtre de réception, les valeurs variant légerement (de l'ordre de 2% pour S,,)
suivant que seule la raie de Cabannes est sélectionnée ou qu’une partie des raies Raman sont
regues [Wang et _all, 2003].

Il est donc possible d’étalonner le lidar quand on connait le profil thermodynamique de 1’at-
mosphere. Ce profil peut venir de mesures de types radiosondages ou alors des modele at-
mosphériques. Pour CALIPSO, c’est le modele GMAO (Global Modeling and Assimilation
Office de NASA /GSFC) qui fournit le profil de densité moléculaire de I'atmosphere nécessaire
a Iétalonnage de chaque profil lidar.

L’étalonnage de la voie de dépolarisation de CALIOP & 532 nm repose sur un principe tres
simple qui s’avere tres performant. A intervalle régulier, une lame quart d’onde est insérée sur
le chemin optique amenant la lumiere aux deux voies 532 nm (perpendiculaire et parallele). Le
résultat de cette insertion résulte en une polarisation équilibrée de la lumiere et une intensité
lumineuse égale recue en moyenne par les deux détecteurs. Ceci permet de déterminer la sensi-
bilité relative des deux détecteurs de d’étalonner le rapport des deux voies. On peut également
utiliser la diffusion Rayleigh pour cela ([Wang et all, 2003]) car le rapport de dépolarisation
de 'air moléculaire est calculable si on connait la bande passant du récepteur.
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La rétrodiffusion moléculaire décroissant en puissance 4 de la longueur d’onde, elle est trop
faible pour étre utilisée comme référence pour la voie 1064 nm. A la place, I’étalonnage de la
voie 532 nm est transféré sur le canal 1064 nm en comparant la rétrodiffusion des cirrus ou
on s’attend a une dépendance spectrale stable de la rétrodiffusion. L’idée est que l'efficacité
d’extinction tend vers deux (figure [ILT]) pour les trés grosses particules de glace présentes dans
les cirrus. Un certain nombre de mesures ont indiqué que la rétrodiffusion dans les cirrus varie
peu avec la longueur d’onde. Cependant I'incertitude sur certaines des mesures est importante,
et d’'importantes variations avec la longueur d’onde apparaissent dans certains types de cirrus
car il peut exister de petites particules de glace. Tout cela fait que I’étalonnage opérationnel
pour la voie 1064 nm reste bien moins précis que celui a 532 nm.

June 20086, Versions 1 and 2
15 T T T T

) o
WWWMMW " Day Release
4

200km Averages, Mean Attenuated Scattering Ratio

Magenta Daytime, Version 2.0 Green Nighttime, Version 2.0

September 2006, Versions 1 and 2
T T T
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2006

200km Averages, Mean Attenuated Scattering Ratio

Magenta Daytime, Version 2.0 Green Nighttime, Version 2.0

Red Dayfime, Version 1.0, | Blue Nighttime, Version 1.0 |
90 60 30 0 -30 -60 -90
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Fig. IV.1 : Illustration de la stabilité de ’étalonnage de la voie 532 nm (paralléle) de CALIOP de
jour et de nuit pour différents jeux de données.

On a reporté sur la figure [Vl les variations d’étalonnage des voies 532 nm de jour et de
nuit (Trepte and Winker, 2008). Des mesures indépendantes ont montré que la précision de
Iétalonnage de nuit était de 'ordre de 10% , méme si une amélioration est nécessaire (présence
d’aérosols stratosphériques, investigation de ce qui se passe aux latitudes Sud élevées). La
précision de 1'étalonnage de jour est estimée a 20% (par rapport & l’étalonnage de nuit).
L’étalonnage du canal 1064 nm n’a pas été completement évalué, mais des variations sai-
sonnieres et latitudinales de Iordre de 30% ont été détectées.
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IV.B Etalonnage du radar

La sensibilité du radar ne permet pas de se servir de la diffusion moléculaire en air clair
comme référence d’étalonnage. On pourrait le faire sur des nuages chauds, mais cela impose
de disposer de mesures in-situ dans le nuage.

En ce qui concerne les radars spatiaux ou aéroportés, il est possible de se servir de 1’écho de
surface de 'océan comme référence d’étalonnage [Li et _all,[2005]. La section efficace normalisée
de 'océan ogpr peut s’exprimer en fonction de la variance de la pente des vagues < S? >, de
I'indice de réfraction de Fresnel pgg, de 'angle d’incidence 6 et d’un terme tenant compte des
spécificités instrumentales C'r selon 'expression

2
OSR = Crpor < tan 6 ) (IV.6)

<52> P TS
On peut exprimer la variance de la pente des vagues < S? > en fonction de la vitesse du vent
de surface U. Dans leur article fondateur, en se basant sur des photographies de 'océan prises
d’avion, [Cox and Munk, [1954] proposent la relation

< 5% >=0,003 + 0,00512U (IV.7)

D’autres auteurs ont donné des formulations différentes de cette loi a partir d’autres observa-
tions. On citera les travaux de [Liu_et_all, 2000] basés sur des modeles théoriques de répartition
spectrale des ondes de gravité et océaniques, compatibles avec les observations effectuées a
différentes longueurs d’onde. Nous reviendrons sur ce modeéle dans la suite de ce document.
Dans l'idéal, pour étalonner le radar, il faut donc connaitre cette relation, la vitesse du vent,
I’atténuation du radar due principalement a la vapeur d’eau et le coefficient C'g.

Le modele d’atténuation des micro-ondes dans I’atmosphere développé par ([[Liebd, [1985],
[Liebe et all, 11993]) permet de calculer 'atténuation du signal radar si on connait le profil
de vapeur d’eau de la colonne atmosphérique. Ce profil peut étre déduit a partir d’un radio-
sondage, mais une mesure du contenu intégré est suffisante si on la combine avec un profil
atmosphérique climatologique. Ce genre d’approche introduira une erreur moyenne de ’ordre
de 5% sur une trace, avec des erreurs pouvant atteindre 10% en certains points.

On peut s’affranchir de la connaissance de la relation entre variance de la pente et vent si
on fait varier 'angle d’incidence. L’idée est que la forme de I’équation de 1’écho de surface
en fonction de la variance de la pente des vagues et de ’angle d’incidence converge vers les
méme valeurs quelle que soit la relation entre la variance de la pente des vagues et la vitesse
du vent pour un angle d’incidence d’environ 10°. On peut en voir une illustration sur la figure
[[IT7 ot on a utilisé le modele de [Cox and Munk, 1954] pour calculer la variance de la pente
des vagues pour différentes vitesses de vent. On voit que la zone ou les courbes sont les plus
proches se situe aux environs de 10 d’angle d’incidence, ce qui a été utilisé comme zone de
référence pour étalonner les mesures aéroportées et spatiales ([[Liet all, 2005], [Tanelli et all,
2008)).

IV.C Développements propres a ces travaux

Nous allons maintenant exposer les développements méthodologiques que nous avons réalisés
pendant la durée de cette these ainsi que leurs applications scientifiques. Nous verrons ensuite
comment le formalisme que nous avons introduit au chapitre précédent permet de fournir une
référence d’étalonnage pour le lidar et le radar, de restituer ’épaisseur optique d’une colonne
atmosphérique contenant des milieux optiquements fins (i.e. quand un écho de surface est

62



CHAPITRE IV. APPROCHES METHODOLOGIQUES IV.C. DEVELOPPEMENTS

mesuré) aux longueurs d’onde du lidar et d’améliorer les procédures de restitution du rapport
lidar.

Comme nous 'avons vu précedemment, il y a une correspondance fonctionnelle entre les si-
gnaux lidar et radar ([Bufton et all, [1983]). Nous utiliserons les équations détaillées au chapitre
II1.

IV.C.1 Etalonnage du lidar et du radar a partir de I’écho de surface

L’analyse des échos de surface a fait I’objet de nombreuses études a la fois pour le lidar et
pour le radar sur les plates-formes spatiales et aéroportées. L’application la plus évidente est
laltimétrie [Gardner, [1982], mais d’autres applications possibles pour mesurer des parametres
météorologiques ont également été étudiées. Le principe concernant les mesures barométriques
est exposé dans |[Gardner et all, [1983]. Différents auteurs ont étudié la possibilité de mesure
du vent de surface & partir de la section efficace de 'océan mesurée par le radar ([[Queffenlo,
1999], [Horstmann et all, 2003]). De maniére générale, I’étude de I’écho de surface de 'océan est
un domaine qui a donné lieu & de nombreuses études utilisant ou non la polarisation du signal
(IKudryavtsev et _all, 2003]) et développements instrumentaux ([Hauser et all, [1992]). Pour le
lidar, le concept de mesure du vent de surface a été proposé a partir des observations des lidars
sur bateau ([Petri, 1977]) et les échos de surface des premiers lidars spatiaux et leurs possibles
applications ont été analysés par différents auteurs ([Menzies et all, 1998], [Lancaster et all,
2004)).

Les plates-formes de I’A-Train offrent, pour la premiere fois, la possibilité de mesurer les
mémes parametres physiques a partir de différents instruments, qu’ils soient passifs ou actifs,
et a différentes longueurs d’onde. Ces nouvelles observations lidar et radar ont permis le
développement de méthodes novatrices permettant de mesurer I’épaisseur optique des aérosols
[Hu et _all, 2007] et le contenu intégré en eau liquide des nuages [Smith and Illingworth, 200§]
a I’échelle de 'empreinte au sol du lidar et du radar, en utilisant la mesure de la vitesse de vent
du radiométre AMSR-E. En parallele, nous avons développé une nouvelle approche permettant
de mesurer ces propriétés atmosphériques en combinant les observations des instruments actifs
(CALIOP et CPR) et passifs (MODIS, AMSR-E). La méthode est applicable sur les mesures
aéroportées RALI mais il faudra plutot utiliser une mesure de la vapeur d’eau provenant des
dropsondes, de I'avion de base ou d’un autre moyen (MODIS et AMSR-E sont utilisables
dans les vols coordonnés, mais on peut envisager d’utiliser un radiosondage ou les valeurs
provenant d’un modele type GMAO). Nous avons tout d’abord montré la faisabilité du concept
a partir des observations actives et des mesures d’aérosols et de vapeur d’eau de MODIS. Nous
avons ensuite modifié les procédures d’analyse des observations lidar et radar en utilisant les
mesures AMSR-E de vent et de vapeur d’eau plus précises que celles de MODIS ce qui permet
d’améliorer I'étalonnage du lidar et du radar (erreur attendue sur AMSR-E est de lordre de
0,57 kg/m? contre des valeurs de I'ordre de 4,1 kg/m? pour la méthode infrarouge MODIS
pour des contenu en vapeur d’eau atmosphérique variant entre environ 20 et 60 kg/m?). Cette
approche passe par identification d’un modele théorique de surface océanique multi-longueur
d’onde cohérent avec les observations effectuées par les différents instruments en étudiant la
relation entre le vent de surface mesuré par AMSR-E et les sections efficaces du radar (CPR)
et du lidar (CALIOP) dans les régions d’air clair. L’amélioration de I’étalonnage offerte par
cette référence de mesure a un impact direct sur la précision des parametres restitués par les
méthodes opérationnelles exposées précédemment.

En premier lieu, la grande similarité des équations radar et lidar de 1’écho de surface de
I'océan nous a amené a considérer un lien possible entre les observations co-localisées des deux

63



IV.C. DEVELOPPEMENTS CHAPITRE IV. APPROCHES METHODOLOGIQUES

E 1y Y Al ae=
§ R I A
K4
S 9 'l\ P
H20 "=
< 10" ¢ Y PR -3
2 (PR —r=20g.m
T L [ - -3
2 3 A "‘ " r=10 g.m3
[CRp T 1t - -
107 Ty r=0g.m
< . + PR
: l’ ‘.’ “
(] . A Y -
2/ ) el aem==mTT

0 50 100 150 200 250 300
Fréquence (GHz)

Fig. IV.2 : Atténuation des ondes électromagnétiques (millimétriques) par l'ozygéne et la vapeur d’eau
en fonction de la fréquence et du rapport de mélange de la vapeur d’eau r. Les raies d’ab-
sorption de la vapeur d’eau et de l'ozygéne sont indiquées. On peut voir que le conti-
nuum de la vapeur d’eau contribue significativement a l’absorption et que pour corriger
Uatténuation d’un radar émettant a 94 GHz, il est primordial de connaitre la valeur du
contenu en vapeur d’eau de l’atmosphére.

instruments. Pour pouvoir étudier ce lien, il faut pouvoir corriger le signal de 'atténuation
atmosphérique aux longueurs d’onde du radar et du lidar. Cette possibilité est offerte grace
aux différents capteurs et au grand nombre d’observations de I’A-Train.

En absence de nuage, la valeur de la section efficace radar o gr est principalement atténuée par
loxygene et la vapeur d’eau en air clair ([Lhermitte, [1987]). On notera T4g la transmission
de 'atmospheére a la longueur d’onde du radar. Dans un premier temps, nous avons exprimé
I’atténuation liée a la vapeur d’eau par une simple fonction du contenu intégré en vapeur d’eau
(Integrated Water Vapor Path or IWVP) que nous avons contraint avec les mesures MODIS
(produit infra-rouge). Cette fonction est issue du modele de [Liebd, [1985] et requiert un profil de
vapeur d’eau typique de la région étudiée. On peut observer I'atténuation donnée par ce modele
sur la figure On peut voir que le choix de la fréquence radar (94 GHz) n’est pas annodin
et qu’elle se situe entre deux raies d’absorption de l'oxygene. Cette relation est reportée sur
la figure ou on peut observer que dans les régions tropicales ou 'TWVP peut atteindre
50 — 60 kg.m ™2 l'atténuation (3 dB) est trois fois supérieure & celle aux moyennes latitudes
quand 'TWVP reste proche de 20 kg.m~2 (1 dB). Ceci signifie qu’une correction par un facteur
4 (6 dB sur le trajet aller retour entre 1’émission et la réception) peut étre nécessaire dans
les tropiques mais sera d’environ 1,3 aux latitudes moyennes quand on considere 'atténuation
aller-retour sur le signal radar. Une erreur sur 'TWVP va donc se retransmettre en des erreurs
plus importantes sur le signal mesuré dans les tropiques. L’atténuation par 'oxygene est
faible (inférieure a 0.2 dB), et les corrections utilisant un modele atmosphérique suffisent pour
négliger les erreurs résiduelles dans la suite. L’erreur typique sur la vapeur d’eau du produit
infrarouge MODIS est de l'ordre de 4,1 kg/m? (|[Seemann et all, 2003]) ce qui peut induire une
erreur importante sur la mesure, mais est suffisante pour démontrer I'intérét du concept sur
quelques cas d’études. Nous verrons comment nous avons diminué cette source d’erreur pour
mener a bien une étude régionale s’appuyant sur une statistique de données plus importante.
Nous allons tout d’abord introduire le formalisme que nous allons utiliser pour la suite. En
prenant en compte différentes propriétés de ’océan, la section efficace normalisée et atténuée
de la surface ogr 1 a1t (les indices S — pour surface — R et L indiquent la dépendance avec la
longueur d’onde du radar et du lidar et att pour atténuation) pour un systéme pointant vers
le nadir peut s’écrire au premier ordre comme dans [Barrick, 1968, Bufton et all, [1983] :
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Fig. IV.3 : Atténuation atmosphérique a la longueur d’onde du radar de CLOUDSAT (3,1 mm) calculé
a partir du modéle de [Liebd, |1984] en fonction du contenu intégré en vapeur d’eau de toute
la colonne atmosphérique.

OSR,L = kCR,L%TiR,L (IV.8)

< 82 > est la variance de la distribution de la pente des vagues formée a la surface par la
tension de vent en prenant en compte tout le spectre des ondes océaniques ([[Cox_and Munk,
1954]). por,1, est le coefficient de réflectance de Fresnel (por = 0.4 & 20°C pour les mesures
du radar & 3.1 mm de longueur d’onde, et por = 0.02 pour les observations lidar & 0,53 pm.
Les variations avec la température de I'océan sont négligeables dans le domaine visible mais
deviennent significatives en micro-ondes. On a reporté sur la figure [.4l les valeurs de ce coef-
ficient en tenant compte des variations de température utilisant les modeles de [[Quan and Fry,
1994] & salinité constante (35 g/kg) pour le lidar et le modele de ([Meissner and Wentz, 2004])
pour le radar. L’influence de la salinité est de l'ordre de 3% & 6% entre 0 et 35 g/kg et est
surtout importante pour discuter la valeur des étalonnages absolus quand on atteint cet ordre
de précision.
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Fig. IV.4 : Variations du coefficient de Fresnel avec la température de l'océan. Les variations sont
négligeables pour le lidar (4 gauche), mais doivent étre prises en compte pour le radar (&
droite), spécialement a U’échelle globale ou sur une période impliquant des variations de
température de [’océan.
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Cr,1 est un coefficient indiquant les modifications des réflectances aux longueurs d’onde du
radar (lidar) en prenant en compte la diffraction induite par la taille des éléments de surface
liées aux ondes de surface ([Valenzuela, [1978], [Li , 2004)) et plus généralement, une
coupure spectrale due aux caractéristiques du systeme de mesure. k exprime 'impact de la
stabilité verticale de ’atmosphére sur les interactions entre le vent et les ondes de surface
([Flamant. et all, 2003], [Shaw and Churnsidé, [1997)). Cr, ;. devrait aussi inclure une correction
dépendant de la vitesse du vent et de ’angle d’observation pour une observation hors nadir.
T3 .1, (indice A pour atmosphére) est la transmission atmosphérique aller-retour aux longueurs
d’onde du radar (M,Tﬁ]) et du lidar.

Le domaine des petites longueurs d’onde s’étend de 1 mm (I’échelle de dissipation) visqueuse,
a quelques cm ( , @]) Comme la longueur d’onde du lidar est bien inférieure a
ces valeurs, la diffraction n’induit qu’une contribution négligeable pour Cr. En revanche,
I’écume modifie de facon significative la section efficace de diffusion de la surface pour les vents
supérieurs & 10 m/s (MSD.&DM, hﬂ&‘], ﬂMe.uzj.es_aLa.lJ, |l9.9.8], ﬂ]ﬂa.mam_at_al.l, |2.0.0.ﬂ], ﬂliu_e_t_aﬂ,
%&]) Comme nous 'avons vu dans 1’équation p=Wpr+ 1 =W)p+ (1 —Wps)psubs
différents termes apparaissent et ces modifications sont dépendantes de la fraction W de la
surface couverte par I’écume. Certains auteurs expriment cette fraction comme une fonction
de la vitesse du vent de surface U. On rappelle que la relation de Monahan s’exprime par la

relation suivante ﬂﬂama.n.t_&t_a.l], |20.0.ﬂ]

W = 3,84 x 107634 (IV.9)

La contribution de I’écho de subsurface est considérée comme une propriété de 'océan dépen-
dant de la couleur de l'eau [Morel and Prieur, 1971], c’est-a-dire de sa charge en matiére
organique, mais pas des propriétés de la surface, ce terme ne varie donc pas avec la vitesse
du vent et c’est un point fondamental que nous utiliserons pour montrer que l'influence de
ce parametre est négligeable dans nos observations. ﬂBuitQ.n_&t_al], |l98.ﬂ] avait estimé que ce
terme ajoutait une contribution de valeur % a la réflectance (globale) a 532 nm.

Les effets de ’écume et de la pénétration n’affectent pas les observations radar, cependant sa
longueur d’onde (3,1 mm) est bien supérieure a I’échelle de dissipation visqueuse (1 mm), et
leffet de la diffraction devrait étre pris en compte.

Nous avons utilisé les données du modele ECMWEF pour retrouver les valeurs du nombre de
Richardson et vérifier 'effet de la stabilité en Aout 2006, mais jusqu’ici, nous n’avons pas
trouvé de preuves tangibles de son impact a 1’échelle globale et nous utiliserons donc k = 1
dans ce qui suit. Ce point est important car certaines études montrent l'importance de la
prise en compte de la stabilité de ’atmospheére dans ’analyse des observations pour différents

systemes ([Shaw _and Churnsidd, 1997], [Keller et all, 1985], [Flamant. et all, 2003]). Ces études

permettent d’exprimer la différence entre la variance de la pente des vagues observée < S2 >

et la loi de |Cox and Munk, 1954] en fonction du nombre de Richardson réduit Ri :

< 8% >=<5? >cpr (1,42 — 2,8Ri) (IV.10)

Ces observations utilisant le modele de [|QOLan.d_MJmH, |J_95_4] comme base, des déviations par
rapport aux prédictions de ce modele pourraient également expliquer ce phénomeéne. On a
reporté un exemple des structures d’instabilité bien définies que donne ECMWEF et qui pour-
raient conduire & des variations de 10 & 20% de < S2 Il faut noter que la valeur de < S? >

ur Ri = 0 (valeur moyenne observée sur la figure |l donnée par ﬂShalimsmd
m]

serait 40% plus élevée que celle de [|QOLan.d_h&ml§] |J_95£‘ Nous avons cependant effectué
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notre analyse moyenne sans tenir compte de cette correction et sans retrouver de structures
analogues dans nos observations, ce qui suggere que des investigations complémentaires sont
nécessaires sur ce point.

Latitude

-100 0 100
Longitude

Fig. IV.5 : Nombre de Richardson réduit comme défini dans (Shaw and Churnsidd, [1997] au-dessus
de l'océan le ler Aodt 2006 o 0h00 TU. On peut voir 'existence de structures de stabilité
(en positif) et d’instabilité (en négatif) pouvant conduire & des variations de la variance
de la pente des vagues (Eq. [Z11).

Pour le lidar, C';, contient les modifications de réflectance dues a la formation d’écume en sur-
face [Koepke, 1984], [Flamant. et all, 2003]. Selon ces auteurs, cette contribution peut s’écrire
comme dans [Menzies et all, [1998] (voir équation [TLH0) :

(IV.11)

4 2
CL=1+W[pf$—l]

POL

W est la fraction océanique de 'aire recouverte par ’écume et p r est la réflectance due a cette
écume prise comme étant constante et égale a 0,22 [Koepke, [1984].

Dans [Josset. et all, 200&] nous avons montré qu’en supposant une relation linéaire entre ’écho
de surface mesuré par le radar et le lidar dans un certain intervalle de vitesse de vent, comme
suggéré par les observations de la figure et I'équation .8, on pouvait restituer des
valeurs d’épaisseur optique en bon accord avec MODIS sur quelques cas d’étude (figure [N.T).
Pour mieux comprendre le domaine de validité de cette relation, nous avons étendu le champ
d’analyse temporel et spatial.

Nous allons présenter des résultats pour 1 mois d’observations de la surface de I'océan. Quand
on étudie ’écho de surface radar a 1’échelle globale, les variations de 'indice de réfraction avec
la température de 1'océan doivent étre pris en compte [[Liet all, 2005]. Pour rester cohérent
et pouvoir comparer avec ces travaux, nous avons utilisé le modele de ([Meissner and Wentz,
2004]) pour restituer ces variations, et le modele de [Liebd, [1985] pour corriger de latténuation
par la vapeur d’eau. Dans le but de prendre en compte les variations de température de 'océan
dans les observations radar (cet effet est négligeable pour le lidar), nous allons utiliser la va-
riable réduite o = 0,4%—;} proche de 1 dans les conditions précédentes (20°C). Comme
nous l'avons vu, 'atténuation & 94 GHz en absence de nuage est causée par I'absorption de
l'oxygene et de la vapeur d’eau. La perte de transmission liée a la vapeur d’eau dépend faible-
ment de la forme du profil vertical de vapeur d’eau, et elle peut dans un premier temps étre
défini simplement par une contrainte sur la valeur de I'intégrale ([Wentd, 2007], [losset. et all,
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Fig. IV.6 : Echo de surface du radar en fonction de l’écho de surface lidar. Les deux contributions
ont €té corrigées de l'atténuation atmosphérique a partir des observations MODIS cor-
respondantes (vapeur d’eau pour le radar et aérosols pour le lidar). La ligne pointillée
noire correspond a la relation linéaire permettant de lier les deux observations, la ligne
rouge montre la relation théorique attendue entre ces deux relations en tenant compte de
la formation d’écumes dans le signal lidar. Les données ont été prises au-dessus de l’'océan
atlantique le 16 mai 2007 vers 15h TU pour des vents compris entre 8 et 10 m/s.
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Fig. IV.7 : [llustration de l’accord observé pour quelques cas d’Aoit 2006 au-dessus du Golfe de Guinée
(Llosset _et_all, 12008]).

2008]). Pour réduire les sources d’erreur et la dispersion de cette étude statistique, nous avons
utilisé la forme des profils de GMAO (Global Modeling and Assimilation Office) multipliés par
un facteur ajustant la valeur de l'intégrale sur la mesure AMSR-E. Les profils avec 'TWVP
supérieurs & 50 kg/m? ont été éliminés dans le but de ne pas utiliser les observations avec les
erreurs les plus importantes. Les observations avec une atténuation faible due aux aérosols et
aux nuages peuvent étre sélectionnées en utilisant les profils co-localisés CALIOP-CPR. Seuls
les cas les plus clairs avec une charge d’aérosols minimale, correspondant a une intégrale sur
la verticale du profil lidar d’une valeur inférieure & 0.01 sr—! sont sélectionnées. Comme on
peut le voir sur la figure [ 8, la relation linéaire entre radar et lidar représentée par la ligne
pointillés peut étre utilisée sur une portion réduite du domaine entre 0,02 et 0,06 sr ~!. Au-dela
de ces valeurs, des déviations par rapport au comportement linéaire sont attendues dans le
domaine visible, a cause des contributions de I’écho de subsurface ([Morel and Prieut, [19717],
[Morel, 1980]) et la formation d’écume aux vitesses de vent élevées. La diffraction pour le do-
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maine micro-onde doit également étre prise en compte et comme on peut le voir sur la figure
V-] on observe également des non-linéarités pour les vitesses faibles et les valeurs élévées de
la section efficace radar et lidar.
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Fig. IV.8 : Section efficace normalisée du radar corrigée des variations de Uindice de réfraction avec
la température en fonction de ’écho de surface lidar pour le mois d’aotdt 2006 de nuit en
air clair (Yagmr, < 0,01 st~ IWVP < 50kg/m?). Le code de couleurs représente le nombre
d’occurences. Le domaine de linéarité montré par la ligne pointillée noire correspond a un
domaine limité, et le domaine de non linéarité n’est pas di a la saturation mais a un
processus géophysique réel (cf texte). Les données ont été réétalonnées pour tenir compte
des biais de ’étalonnage opérationnel.

La théorie des ondes a la surface de 'océan a été développée de longue date (m, I@,
@]) De méme, leur lien avec les mesures de la télédétection active est bien établie et
différents modeles ont été développés pour rendre compte des observations optiques et micro-
ondes ﬂK.bx_a.nd_h&mHh.%A ick, [1968], hzmmllmzd [Tsai and Gardnen, [1987)],

11986], ﬂ[a.u_et_a.].], |, [Bréon and Henriof, 200d], [Hu et all, 2008]). Le modéle que nous
allons décrire ﬂUJJ_et_aJJ, l9.9j |2.0_0_d] permet de Separer la contrlbutlon de la variance de la
pente des vagues dues aux ondes de capillarité (longueurs d’onde de 0,1 & quelques centimetres)
et de gravité (longueur d’onde de quelques centimetres au kilometre) en fonction de la vitesse
du vent. La variance totale peut dans ce cas s’écrire comme la somme des variances due aux

ondes de capillarité et de gravité [tLJJJ_e_LaJJ, 11997, |2.0.0.d], et on obtient :

<S?>pp=<S*>cpL+<85?>, (IV.12)

< 8% >R, est la variance totale de la pente des vagues et les indices C et g font référence aux
ondes de capillarité et de gravité, respectivement. Différentes contributions dues aux ondes de
capillarité sont attendues dans les signaux de réflectance radar et lidar a cause de la diffraction
et des coupures spectrales. Ceci peut étre représenté par 1’expression ([[Ld.l.]_et_a.].], |2.0.0.d])

K?
2 21 CR,L
=0. 12 (U~7) 1 — | +1 V.1
<S5 >CR,L 0.0000 ( ) D<<275X104> ) ( 3)

Pour les ondes de capillarité, Kcr s, est le nombre d’onde correspondant a la fréquence de
coupure du spectre des ondes capillaires égale & 2100 rad.m ! pour le CPR (3,1 mm) et 62800
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rad.m~! pour CALIOP. Cette valeur laisse & penser que le spectre des ondes de capillarité
s’étend en dessous du millimetre. Ceci est possible car la valeur de 1 mm donnée par [[Phillips,
1971] est une échelle de grandeur. U est la vitesse du vent a 10 m d’altitude.

Pour les ondes de gravité, on a

1.22
< 8% >,=28,In(U) + B,1In <%Kg> (IV.14)

Ou K, est le nombre d’onde correspondant a la fréquence de coupure et 3, une constante ca-
ractéristique du spectre des vagues a ’équilibre. [Liu_et. all, 2000] mentionne que ces constantes
peuvent étre ajustées. Nous allons utiliser 3, = 0.0046 comme suggéré par [Phillipd, [1977] et
K, =100 rad.m™! qui provient de |Apel, 1994] restitué & partir de différentes mesures faites
en bassin & houle et qui sont en bon accord avec les résultats de [Cox and Munk, [1954] et
[Hu et _all, 2007] & 7 m/s. La valeur théorique de 3, et K, pourra étre confirmée par I'analyse
d’une quantité de donnée plus importante prise sur une plus longue période de temps pour
augmenter les occurences statistiques aux vents faibles, ou les effets des ondes de capillarité
(c’est-a-dire la dépendance avec la longueur d’onde de l'instrument) sont les plus faibles. En
utilisant ce modele avec les valeurs constantes de C, = 1 et Cr = 0,882 (|Li_et_all, 2003]), on
obtient la courbe magenta de la figure Comme nous pouvons le voir, ce n’est pas encore
assez pour expliquer le comportement des mesures co-localisées de CALIPSO et CLOUDSAT.

1.5 . ' :
02 — ; ! 500 X i | — Liu/Centroid
) i ' i |- --Hu/Centroid
400 ' '
015’ 1 1
= ! !
é‘n 300 L ! ! ,\/{:
< 0.1f o N :
=, 'I-‘-:-P"\\"" N ____{.
& 200 /\—\VM :
0.05f : :
100 : !
‘ 05 : : ‘
15 0 0 15

5 10 5 1
Wind speed AMSR (m/s) Wind speed AMSR (m/s)

Fig. IV.9 : Gauche : distribution de la valeur attendue de < S? > (Cp, = 1) mesurée par le lidar
(corrigé de latténuation moléculaire) de nuit en Aodt 2006 en utilisant le formalisme de
[Hu_et _all, 12007] en fonction de la vitesse du vent (Yagmr < 0,01 st~ IWVP < 50 kg/m?)
pour la longueur d’onde 532 nm. Le code de couleur représente le nombre d’occurences.
Les relations données par [Hu_et_all, 12007] (ligne pointillée) et [Liu_et all, 12000] (ligne
continue) sont également reportées. Droite : le coefficient C, défini comme le rapport des
modéles sur les observations en fonction de la vitesse du vent. Les deuz lignes horizontales
montrent les valeurs de 1 et 0,85.

Comme le seul parametre que ’on peut mesurer a partir de CALIPSO et CLOUDSAT est la
section efficace de la surface, il faut avancer pas a pas pour bien comprendre la signification de
nos observations et leur lien avec les modeles théoriques. La figure montre la distribution
de la variance de la pente des vagues en fonction de la vitesse de vent co-localisée AMSR-E
restituée a partir des données CALIPSO v2.01 de nuit pour Aott 2006 en supposant Cr, = 1.
Comme on peut le voir, la courbe qu’on peut dériver de 1’équation et du modele de
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surface de [Lin_et_all, 1997, 2000] est trés proche des observations CALIPSO (code de couleur)
entre 3 et 10 m/s. Il y a également un bon accord avec le modele de [Hu et _all, 2007] (ligne
rouge). En effet, le rapport entre le centroide des observations (ligne solide verte) et ces lois
théoriques correspond au produit du véritable coefficient C; par un facteur défini par le
biais d’étalonnage. Ce rapport que nous pouvons définir comme le coefficient Cj apparent
est relativement constant pour les vitesses de vent comprises entre 3 et 10 m/s. Ceci semble
indiquer que l'effet de la subsurface qui devrait contribuer de facon différenciée avec la vitesse
du vent peut-étre statistiquement négligé. En effet, une diffusion volumique constante égale
a % pour la voie 532 nm comme suggérée par [Bufton et all, [1983] induirait une valeur de
C'1, variable avec le vent de surface, ce qui n’est pas observé. Pour les plus faibles vitesses
de vent, nous atteignons les limites de la méthode, car I'erreur attendue sur la restitution du
vent de surface par AMSR-E est de l'ordre de 1 m/s. En dessous de 3 m/s, l'erreur relative
sur la vitesse du vent, et la valeur du C';, apparent amene des niveaux élevés d’incertitude.
Il est également possible, qu’un effet de saturation du lidar apparaisse a ces valeurs. Ceci est
confirmé par la différence observée entre les deux longueurs d’onde du lidar, car les systeme
de détection électronique sont différents. Avec la sortie des données de CALIPSO version
2 contenant une amélioration de la procédure d’étalonnage, il apparait que les voies 532 et
1064 nm se comportent différemment pour les valeurs les plus élevées des sections efficaces.
Si on suppose que la valeur véritable de C'f est égale a4 1 entre 3 et 10 m/s (domaine entre
tiretés verticaux noirs sur la figure [V.9)), on mesure une sous-estimation de 15% par rapport
a [Lin_et all, 1997, 2000] et 10% par rapport a [Hu et _all, 2007]. Cette valeur est supérieure a
ce qu’on s’attend a trouver de nuit en ce qui concerne la précision absolue de I’étalonnage du
lidar. Cette surestimation provient des aérosols de fond dont la valeur d’épaisseur optique est
de l'ordre de 0,06 & 532 nm. Il en résulte que l'erreur d’étalonnage restant utilisant les deux
modeles est respectivement de —3% et +2%. On a reporté sur la figure les valeurs du
coefficient C';, pour le canal 1064 nm et on peut voir que I’étalonnage est moins robuste que
pour la longueur d’onde 532 nm, ce qui était attendu.
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Fig. IV.10 : Comme précédemment mais pour la longueur d’onde 1064 nm. On peut voir apparaitre
les variations dans l’étalonnage variant avec la latitude dans ’étalonnage opérationnel.

Aux vitesses de vent importantes, la pente de C est supérieure & ce qui est donné par le
modele de Monahan [Koepké, [1984] de réflectance augmentée par 1'’écume. Ceci pourrait venir
d’une contribution de ’écume supérieure a ce qui est attendue, mais des études approfondies
seront nécessaires pour étudier des effets complémentaires, tels que 'apparition dans la colonne
d’eau de bulles qui pourraient augmenter la contribution de I’écho de subsurface.
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Pour les observations radar, l'indice de réfraction va varier avec la vitesse de vent [[Valenzueld,
1978], |Jackson et all, 1999], [Freilich and Vanhoff, 2003], car 'augmentation de rugosité de
la surface modifie la diffraction. Dans ce cas, 1’expression de C'r est donné par [Valenzueld,
1970].

Cr=|1—F(Ag,e,D)? (IV.15)

F est une fonction complexe de la longueur d’onde du radar Ag, de la constante diélectrique
de l'océan € et de D, la densité d’énergie spectrale de la rugosité de surface. Cette fonction
représente la quantité d’énergie perdue par la diffraction due aux ondes de surface. C'g est
égal & 1 aux faibles vitesses de vent pour une surface parfaitement lisse [[Liet all, 2005],
[Jackson et all, 1992].
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Fig. IV.11 : Gauche : distribution des valeurs de < S% > (Cr = 1) dérivée du signal radar (corrigé de
Uatténuation en fonction de la vitesse du vent (Yagmr, < 0,01 st IWVP < 50 kg/mQ).
Le code de couleur représente le nombre d’occurences. Le centroide des données (ligne
continue) et le modéle de [Liu_et all, 12000] (ligne noir continue) sont reportées. Droite :
coefficient Cr en fonction de la vitesse de vent qui permet de prendre en compte Ueffet de
diffraction induit par les ondes de capillarité pour deux valeurs de l’angle de visée (E01
et E02). Les lignes pointillées noires représentent la tangente & 4 et 10 m/s. Les lignes
pointillées vertes montrent ’écart-type des donn’ees.

Nous reportons sur la figure [T1] la distribution attendue de variance de la pente des vagues
obtenue en supposant Cr = 1, et similairement aux analyses lidar précédentes, la valeur
apparente de C'r en utilisant la variance de la pente des vagues modélisée a partir des mesures
de vent de surface de AMSR-E [Liu_et. all, 2000] et le centroide des données. On peut voir que
le Cr apparent reporté sur la figure [Tl augmente aux vitesses de vent faibles et devient
supérieure a 1, ce qui suggere une erreur d’étalonnage des mesures du signal radar.

Comme pour les données lidar, I'erreur relative sur la mesure de la vitesse du vent devient
trop élevée aux faibles vitesses pour étre fiable, mais la forme de la courbe que nous obte-
nons pour les vitesses de vent supérieures a 3 m/s est trés similaire a ce qui était trouvé par
[Valenzuela, [197]8] fig 2a pour un radar ayant une longueur d’onde de 3 cm avec une aug-
mentation grossierement linéaire aux vitesses faibles. Comme le coefficient C'r converge vers 1
pour une surface parfaitement lisse pour une vitesse de vent nulle, ceci peut nous donner une
estimation de la précision de I’étalonnage du radar. Nous avons donc calculé le gradient moyen
du coefficient Cr entre 3 et 5 m/s et entre 9 et 11 m/s pour estimer l'erreur d’étalonnage des
données du CPR. On obtient de cette maniere une valeur extrapolée de C'r a vitesse de vent
nulle comprise entre 1,19 et 1,59, respectivement. Ceci correspondrait a un biais d’étalonnage
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(et d’amélioration de sensibilité) de 1,43 dB compris entre 2,00 dB et 0,76 dB. Cette valeur
est dépendante des caractéristiques du modéle de Liu, en particulier les hypotheses sur le
spectre des vagues. Plus de mesures aux vents faibles permettraient d’accroitre la précision de
cette estimation ainsi que les valeurs des coefficients de coupures spectrales. Il faut noter que
cette estimation est également dépendante de I'erreur sur le vent restitué par AMSR-E. Nous
utiliserons ici Iécart-type des données pour retenir une estimation du biais d’étalonnage de
1,43+1 dB.

Sur la base de I'analyse précédente, nous pouvons maintenant utiliser un modele liant les
observations réétalonnées du lidar, du radar ainsi que celle du radiometre micro-onde. En
utilisant une fonction polynomiale du 4éme ordre qui prend en compte les biais attendus
d’étalonnage et les variations relatives de Cr et C'r, nous trouvons la courbe rouge de la figure
V-8 donnant une référence de mesure pour gz, que nous appelerons vsr, cpg-

"}/SLyCPR:aU?R‘i‘bO’gR‘i‘CO’gR"‘dUgR‘FG (IV16)

Avec a = —7.0548 x 1072, b = 1.7337 x 1075, ¢ = —1,5131 x 1074, d = 0,0060, e = 0,0067.
Le coeflicient e n’est pas égal a 0 a cause de I'augmentation de la réflectance dues a I’écume
aux vitesses de vent importantes.

Si on veut utiliser le radar comme référence d’étalonnage pour le signal lidar, il convient
d’abord d’étudier sa stabilité relative. Comme on peut le voir sur la figure il y a une
légere variation en latitude de la référence fournie par le signal radar par rapport a AMSR-E.
Les causes possibles de cette déviation sont les erreurs d’estimation de la puissance transmise
par le radar, qui est affectée par le couplage entre I’émetteur d’impulsion et ’antenne qui peut
étre sensible par exemple a la position et a l'orientation relative par rapport au soleil. L’erreur
maximale tir & tir est de 17% et est fortement réduite quand on étudie un grand nombre
d’orbites ([Tanelli et all, 2008]). Une autre source d’erreur possible provient de I’estimation
de l'indice de réfraction de 'océan, et de ses variations avec la température. En effet, de
nombreux modeles existent qui présentent de légeres différences [Wentz, 2007]. La modification
des valeurs de certaines constantes du modele de ([[Chang and Wilheitl, 1979]) pour celles
utilisées dans [Wentz, 2007] ou [Meissner and Went4, 2004] ameéne des incertitudes inférieures
a 1%, cependant, nous n’avons pas effectué un travail extensif de test et d’optimisation des
différents types de modeles existants, et ceci devra faire I'objet de futurs développements.
L’étalonnage reste relativement stable et offre une forme comparable entre le jour et la nuit.
Le centroide de I'étalonnage du radar est en moyenne décalé de 3% vers les valeurs inférieures
par rapport a AMSR-E, jour et nuit. Malgré cela, il semble qu’utiliser le radar introduise une
dispersion statistique plus faible qu’utiliser la référence fournie par AMSR-E. Ceci provient
probablement de la meilleure co-localisation et des échelles d’observations plus facilement
comparables entre les observations lidar et radar, autrement dit, la tache au sol du CPR est
bien inférieure (2 km) a la taille des pixels AMSR-E (10 km).

Les lois que nous avons déduites précédemment permettent d’établir une référence pour la
réflectance de surface de I'océan qui peut-étre utilisée pour étalonner le lidar, jour et nuit,
avec un rapport signal sur bruit bien plus élevé que I’étalonnage opérationnel utilisant air
moléculaire. Ceci permet de quantifier 'erreur d’étalonnage de jour des produits opérationnels
a 532 et 1064 nm. C’est la seule méthode actuellement existante permettant d’obtenir une
référence stable et systématique a 1064 nm et d’étudier la validité des produits opérationnels
associés. Comme on peut le voir sur la figure [V.13 le rapport entre le signal lidar réétalonné
du biais moyen (9%) avec la référence donnée par le CPR reste relativement stable pendant la

73



IV.C. DEVELOPPEMENTS CHAPITRE IV. APPROCHES METHODOLOGIQUES

300

250

-80 -60 -40 -20 0 20 40 60 80 -80 -60 -40 -20 0 20 40 60 80
Latitude Latitude

Fig. IV.12 : Gauche : étude de l’étalonnage du radar en utilisant la mesure de vent d’AMSR comme
référence et en fonction de la latitude pour tout le mois d’Aodt 2006 de nuit (gauche) et
de jour (droite). Le code de couleur représente le nombre d’occurences (vitesse de vent
comprise entre 3 et 10 m/s, IWVP < 50 kg/m?).

nuit avec un décalage moyen du centroide inférieur & 1% avec des variations de 'ordre de plus
ou moins 10% et une légere variation en latitude. La valeur des mesures lidar de nuit peut en
effet étre légerement sous estimée et ceci serait cohérent avec le fait que la normalisation du
signal lidar est effectuée & une altitude ou la contribution des aérosols stratosphérique ne peut
pas étre totalement négligée (these J. P. Vernier 2009). Si on utilise la référence donnée par
AMSR-E, le décalage moyen est légérement supérieur & 1% et les variations de I'ordre de 5%
plus importantes. C’est pourquoi nous utilisons la référence donnée par le CPR dans la suite
de ce travail.

YsLYsLcPR
YsLYsLcPR

0 0
Latitude Latitude

Fig. IV.13 : Gauche : étude de l’étalonnage du lidar 532 nm en utilisant le radar CPR comme
référence et en fonction de la latitude pour tout le mois d’Aodt 2006 de nuit (gauche) et
de jour (droite). Le code de couleur représente le nombre d’occurences (vitesse de vent
comprise entre 3 et 10 m/s, IWVP < 50 kg/m? ).

En applicant la méme approche aux données du lidar de jour, la dispersion est plus élevée
pour le rapport des signaux et le biais moyen, principalement due aux erreurs d’étalonnages.
Ceci est montré sur la figure qui donne un biais résiduel du centroide ayant une valeur
moyenne de 7% par rapport a la référence de nuit. Ce biais semble varier de fagon irréguliere
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Fig. IV.14 : Gauche : étude de l’étalonnage du lidar 532 nm en utilisant la mesure de vent d’AMSR-
E comme référence et en fonction de la latitude pour tout le mois d’Aodt 2006 de nuit
(gauche) et de jour (droite). Le code de couleur représente le nombre d’occurences (vitesse
de vent comprise entre 3 et 10 m/s, INVP < 50 kg/m?).

avec la latitude. Il est plus dispersé si on utilise la référence donnée par AMSR-E que par le
CPR. Le centroide de cette fonction peut étre utilisé pour réétalonner les données du lidar de
jour, et nous avons appliqué cette correction aux données, comme nous le verrons plus loin.

On peut voir sur la figure [V.T8 qui représente simplement une coupe en latitude (moyennée
entre 27S et 30S) des histogrammes des figure et VT4 de jour centrés sur 1 et renorma-
lisés, qu’utiliser la référence donnée par AMSR-E & la place de celle donnée par CLOUDSAT
ne change pas fondamentalement les résultats et réduit tres légerement la dispersion, malgré
ce qu'on pouvait supposer en regardant uniquement les variations latitudinales de CLOUD-
SAT (figure .T2). En effet, 'histogramme correspondant & AMSR-E est un peu plus large,
et on attribue cet effet a la fois aux meilleures co-localisations CALIPSO-CLOUDSAT et au
fait qu’il est plus approprié de comparer des mesures de vent sur les échelles les plus proches
possibles. Or les observations de CLOUDSAT sont effectuées sur des échelles plus petites que
celles de AMSR-E. Il faut noter que tous les histogrammes que nous présentons ont une tres
forte similarité avec les erreurs estimées des versions 2.0 des produits opérationnels CALIOP

a 532 nm (figure [VT)).

Un des grands avantages d’utiliser I’écho de surface de 'océan comme référence d’étalonnage
est I'important rapport signal sur bruit qui n’est pas affecté par le changement de longueur
d’onde entre 532 nm et 1064 nm. De plus les changements dus & la longueur d’onde se limitent
au changement de l'indice de réfraction. Nous avons donc appliqué le méme formalisme pour
réétalonner les données de la voie 1064 nm.

Comme on peut le voir sur la figure [V.17, 'erreur sur I’étalonnage du 1064 nm est globalement
faible de nuit, mais devient bien plus importante de jour et peut atteindre 30%. Ce fait était
attendu car l'erreur sur cette voie est forcément plus importante que celle de la voie 532 nm
qui sert de référence d’étalonnage. En moyenne, ’étalonnage de nuit montre un biais négatif
de 4% et un biais positif de jour de 10%. Mis & part le calcul de ces valeurs moyennes, le
grand intérét de notre méthode est de pouvoir mettre en évidence 'importance des variations
latitudinales qu’il est possible de corriger en moyenne ce qu’aucune autre méthode ne permet
de faire actuellement spécialement a 1064 nm. Une correction trace par trace est également
possible et demande a étre développée sur le méme principe.
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Fig. IV.15 : Comparaison des dispersions des histogrammes correspondant aux étalonnages de CA-
LIOP avec le CPR et AMSR-E. (figure V.13 et [ITV.T]). On peut voir que l'utilisation
du CPR réduit la dispersion.
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Fig. IV.16 : Gauche : étude de l’étalonnage du lidar 1064 nm en utilisant le radar CPR comme
référence et en fonction de la latitude pour tout le mois d’Aott 2006 de nuit (gauche) et
de jour (droite). Le code de couleur représente le nombre d’occurences (vitesse de vent
comprise entre 3 et 10 m/s, IWVP < 50 kg/m?).

IV.C.2 Meéthode de restitution de I’épaisseur optique des aérosols

Le modele de référence de 1’état de surface de I'océan peut-étre utilisé directement pour res-
tituer l'atténuation du signal lidar (ou radar) et calculer 1'épaisseur optique (ou micro-onde)
de la colonne atmosphérique.

En combinant les équations [IL49 et .8, on obtient 1’équation suivante

Ct PoL CZflaerL
er L Iv.17
YSL,att = In [pOR Tfm OSR,att ( )

_ CrL 2 A s 144 . 5 2 .
Cy = Cs o T30, Peut étre considéré comme le coefficient d’étalonnage effectif (mol pour
faire référence a la transmission moléculaire) en introduisant le coefficient de réétalonnage

Cs. 11 contient les caractéristiques instrumentales, et comme ce coefficient est mesuré a partir
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Fig. IV.17 : Gauche : étude de l’étalonnage du lidar 1064 nm en utilisant la mesure de vent d’AMSR
comme référence et en fonction de la latitude pour tout le mois d’Aout 2006 de nuit
(gauche) et de jour (droite). Le code de couleur représente le nombre d’occurences (vitesse
de vent comprise entre 3 et 10 m/s, INVP < 50 kg/m? ).

des données, que 1'on utilise 'approximation linéaire ([Josset. et all, 2008]) ou un modele plus
évolué (partie précédente), tous les biais instrumentaux se reportent dans sa mesure. En effet,
en utilisant le produit %, les erreurs liées & la non prise en compte du phénomene de
diffraction se reportent dans ce parameétre.

Pour les applications de cette méthode, nous avons réétalonné les mesures lidar de jour en
utilisant le centroide de I’étalonnage sur tout le mois montré sur la figure Cette démarche
permet d’avoir une statistique suffisante mais conserve les écarts par rapport a la moyenne et

il conviendra d’affiner cet étalonnage dans le futur.

Cette équation définit la relation attendue entre ’écho de surface du lidar et du radar, et on
peut donc exprimer 1'épaisseur optique de 'atmosphére aux longueurs d’ondes du lidar de la
fagon suivante.

1 o 1
TAaerL = TAR + 5 1In <w> + — In(CY) (IV.18)
2 ATYS L att 2

Il faut noter que cette expression peut-étre utilisée quelle que soit la longueur d’onde du lidar.
A partir de cette équation, on peut déduire I’expression de ’erreur sur 1’épaisseur optique
comme

5’YSL,att
YSL,att

oo SR,att
OSR,att

L J5c
Cy

il

1
OT Ager, = OTAR + = < > (IV.19)

2

L’erreur sur ’épaisseur optique est donc directement dépendante de I'erreur sur la transmission
radar due a la vapeur d’eau, de l'erreur sur le coefficient C, des variations de 1’étalonnage
et du rapport signal sur bruit éosr att, 7sr,are (hors contributions évoquées précédemment).
L’erreur sur la vapeur d’eau est de 'ordre de 0,02 si on utilise les produits AMSR-E. L’erreur
sur I’étalonnage des produits opérationnels est de 'ordre de 10% pour le lidar et est plus élevée
sur le radar. On s’attend donc & une erreur moyenne de 'ordre de 0,1 sur ’épaisseur optique
a partir des produits opérationnels. En utilisant le réétalonnage sur I’écho de surface, I'erreur
moyenne sur l’étalonnage devient de ’ordre de 0,001 si on se base sur les analyses globales que
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nous avons faites. Cependant, vu la dispersion des courbes d’étalonnage de jour, une erreur
de 0,1 est toujours localement observable sur certaines orbites.

Nous nous référerons a cette fagon de mesurer ’épaisseur optique comme CCSRM (CALIPSO
CLOUDSAT Surface Reflectance Method).

IV.C.3 Meéthode de restitution du rapport lidar

La restitution du rapport lidar repose sur la forme et la résolution de I’équation lidar classique.
Il y a de légeres variations dans les applications pratiques en fonction de I’épaisseur optique
car les solutions convergent plus ou moins vite. Nous allons illustrer les restitutions de rapport
lidar pour les cibles peu denses constituant les couches d’aérosols.

Ici nous discuterons les procédures standards de restitution du rapport lidar et les différents
problémes posés par leur application. Dans les aérosols et les nuages de glace, la non sphéricité
des particules et la variabilité de leur aspect et de leur taille entrainent une grande variabilité
de leur fonction de phase et donc du rapport lidar. Les mesures de 1’épaisseur optique de la
couche donnent une contrainte permettant d’obtenir un approximation de la valeur du rapport
lidar. En se basant sur la forme de I’équation lidar, on peut séparer les contributions de la
rétrodiffusion de ’air moléculaire de celle des autres composantes (aérosols, nuages) par des
processus itératifs [Young, 1994]. Nous allons détailler les étapes du processus de convergence
avec des équations simplifiées pour bien illustrer les différents problémes.

Nous indiquerons par des indices différents les contributions respectives de la rétrodiffusion
moléculaire et particulaire, c’est-a-dire que nous séparons les contributions des gaz et des
particules en suspension dans ’atmosphére et nous noterons par l'indice t la contribution
totale des diffusants. Nous utiliserons les indices mol et aer utilisés précedemment pour noter
respectivement la contribution des molécules de gaz et des particules. Dans ces conditions,
I’équation lidar peut s’écrire de la fagon suivante

PTQ = Cﬁt eXp <_2/ (O[mo] + O[aer)dT) (IVQO)
0

Or, Pextinction totale peut se noter

Qo] + Qger = Smolﬁmol + Saerﬁaer (IV21)

Et dans ce cas, on peut réécrire 1’équation lidar

PT2 = OBy exp <_2/ (Smolﬂmol + SaerBaer — SaerBmol + Saerﬂmol)dr> (IV22)
0

— Cfrexp <—2 /0 [(Stmot — Saer) Aol + Saer (Buer + ﬁml)]dr) (IV.23)

Ce qui signifie que pour retomber sur I'inversion proposée dans les chapitres précédents et
mesurer la valeur du rapport lidar particulaire Sy, il faut modifier le signal mesuré par la
fonction suivante (terme de gauche de I’équation)
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Pr?exp <2 / (Simol — Saer)ﬂmoldr> =Cf exp <—25aer / Btdr> (IV.24)
0 0
C d r
= %5 exp (—2Saer/0 ﬁtdr> (IV.25)

Cette équation permet d’obtenir le rapport lidar particulaire a ’issue d’un processus itératif
permettant de converger vers sa valeur ([Kletfl, 1985]). Au final, 'expression de ’épaisseur
optique particulaire s’exprime de la fagon suivante

exp(—2Taer) = <1 - 2Saer/ﬁtdr> exp <2Saer /ﬁmol> (IV.26)
Ou en prenant le logarithme népérien

Taer = _% In <1 - 25’aer /ﬁtdr> - Saer/ﬁmol (IV27)

Une fois Tuer déterminé par CCSRM ou MODIS par exemple, on peut donc résoudre cette
équation pour déterminer S,... Et on peut exprimer l'erreur totale commise sur I’épaisseur
optique en fonction de celle commise sur le rapport lidar

|A7—aer‘

[ Bedr
(1_2Saer fﬁtdr)

|ASaer| -

(IV.28)
+ ‘f ﬁmol‘

Comme on peut le voir sur I'équation I’erreur sur I’épaisseur optique est reliée de facon
non linéaire a l'erreur commise sur le rapport lidar. Plus la couche sera diffusante, plus les
termes intégrant le signal lidar total seront importants. Ainsi, on peut noter que si le lidar est
bien étalonné, il vaut mieux essayer d’estimer 1’épaisseur optique pour déterminer le rapport
lidar que l'inverse. Quand il y a une incertitude sur les termes intégrant le signal, que ce
soit a cause d’une incertitude sur leur altitude ou sur I’étalonnage du lidar, il est également
plus raisonnable de déterminer 1’épaisseur optique et de calculer 'incertitude associée, plutot
que de faire une hypothese sur le rapport lidar ce qui induira une erreur difficile a estimer
sur I’épaisseur optique. Nous utiliserons cette approche pour les études de cas de la section
suivante.
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IV.D Etudes de cas

Nous allons maintenant appliquer les méthodes que nous avons exposées précédemment. Nous
allons les illustrer avec quelques cas d’études constituées par les traces de I’A-Train au-dessus
du Golfe de Guinée.

IV.D.1 Propriétés microphysiques et radiatives des nuages et des aérosols

Nous avons donc accés & un ensemble de méthodes permettant de déterminer 1’épaisseur
optique des aérosols au-dessus de 'océan (CCSRM et MODIS), au-dessus des nuages d’eau
liquide (WCM) et nous pouvons mesurer le contenu en eau liquide des nuages a partir de
CLOUDSAT et AMSR-E. Ces méthodes d’analyse offrent des possibilités qui vont permettre
de compléter celles utilisées actuellement en radiométrie. En effet, la restitution des parametres
nuageux a partir des mesures radiométriques est erronée lorsque des aérosols sont présents et
non détectés, de méme 'augmentation de la réflectance de l'air clair au voisinage du nuage
peut augmenter 1’épaisseur optique mesurée par la radiométrie. La continuité et I’accord global
offert par les différentes mesures est trés encourageant et leur échelle spatiale fine (taille de
lempreinte laser du lidar) permet d’espérer résoudre ces problemes et d’accéder ainsi a des
informations sur la modification des aérosols pres des nuages ([[Charlson et all, 2007]).

IV.D.2 Application des nouvelles méthodes de mesures aux observations
de ’A-Train

Nous analyserons dans le chapitre suivant les données de I’A-Train au dessus de la région
du Golfe de Guinée sur la période d’Aout 2006. Nous avons délimité la zone étudiée par les
coordonnées 30S, 5N, 20W, 10E (fig. .T)). Ici, nous avons choisi un cas correspondant & des
incursions d’aérosols de feux de biomasse (voir figure [NV.T9) au-dessus de 'océan avec une
fraction nuageuse faible et au-dessus d’un nuage optiquement dense (figure [V.20)). L’origine
des panaches provient essentiellement de I’Est et un peu du Nord (voir figure [NV.T]]), ce qui
conforte 'idée d’absence de poussieres désertiques sur le cas échantillonné sauf au Nord de la
zone. Les granules MODIS correspondant aux comparaisons sont prises le 13/08/06 a 1335
et 1340UT. L’image visible MODIS montre que pour les jours sélectionnés, les mesures ont
été effectuées dans des zones d’air clair, avec des petits nuages morcelés entre les couches
nuageuses, et au-dessus d’une vaste couche nuageuse.

Les résultats de cette méthode et la comparaison avec le pixel MODIS le plus proche (Aqua
aerosol MYDO04 L2 & 550 et 1240 nm) peut-étre observée sur la figure [V.21l Pour le canal
532 nm, on peut voir que les variations sont les mémes pour CCSRM et MODIS méme si on
peut observer quelques différences entre 1S et 5N. Comme nous pouvons le voir, ’épaisseur
optique dont la valeur augmente entre 1S et 8S est bien observée par MODIS et CCSRM aux
deux longueurs d’ondes. Il est possible que des erreurs d’étalonnages subsistent localement et
influant les restitutions de CCSRM car nous utilisons un réétalonnage statistique pour tout le
mois et non orbite par orbite. La faisabilité orbite par orbite reste a étudier, essentiellement
pour déterminer quelle est le nombre de mesure minimale pour obtenir une statistique de
données suffisante. Une correction de la dépendance spectrale entre les différentes observations
pourrait améliorer la comparaison. Une augmentation de ’épaisseur optique observée par
MODIS a proximité du nuage due a 'augmentation de la réflectance de 'air clair a proximité
du nuage n’est pas observée pour ce cas. Il est probable que la microphysique et le modele
de réflectance de surface supposée dans les restitutions MODIS ne soit pas parfaite. Pour le
1064 nm, les restitutions de MODIS semblent légerement supérieures et des investigations
supplémentaires seront nécessaires pour bien comprendre ces différences.
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Fig. IV.18 : Gauche : trajectoire partant du nord du Golfe de Guinée le 9 aoit 2006 et arrivant sur
le mord-ouest de notre zone d’étude. Droite : trajectoire partant des zones de feu a l’Est
du Golfe de Guinée.
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Fig. IV.19 : Gauche et milieu : trajectoire partant de deux endroits différents des zones de feu a I’Est
du Golfe de Guinée. Droite : rétrotrajectoire aboutissant auzx coordonnées (6S, 2E) le 13
Aottt 2006 a 13h TU avec le modele Hysplit. On voit clairement origine continentale du
panache d’aérosols que nous allons étudier.

On observe une bonne continuité entre les restitutions de WCM et CCSRM aux limites du
nuage. On s’attend plutot a ce que I’épaisseur optique au-dessus de I'océan soit légerement
supérieure a celle au-dessus du nuage, car les aérosols de sel marin ne sont pas pris en compte
par 'analyse WCM. Ce décalage, de 'ordre de 0,03 au vu des épaisseurs optiques déterminées
vers 265, est assez faible et il n’est pas forcément observable vu la dispersion des restitutions
tir a tir. On notera qu’il y a un bien meilleur accord entre les restitutions de notre méthode
et les restitutions de MODIS qu’entre les restitutions des produits opérationnels et MODIS.
La raison principale provient de la difficulté d’inverser le signal lidar de fagon précise & partir
d’une valeur prédéterminée du rapport lidar. Sur ce cas particulier, les produits opérationnels
donnent des restitutions en bon accord avec MODIS pour les aérosols marins (30S a 22S)
mais les produits opérationnels donnent des valeurs trés basses pour les aérosols de feux

(typiquement inférieures a 0,5). C’est un avantage important de notre méthode de dépasser
ces limitations.

Notre méthode permet également de déterminer le coefficient d’Angstrém moyen de ce cas.
On peut voir clairement la variation de ce coefficient au Sud quand on passe des aérosols de
combustion aux aérosols de sels marins (figure [V.22]). Pour les aérosols de feu, nous trouvons
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Latitude

Longitude

Fig. IV.20 : Image MODIS wvisible de la scéne observée (18 Aodt 2006 vers 13h30). La trace des tirs
du lidar de CALIPSO est représentée par la ligne rouge. On peut voir la couche de nuage
entre 10S et 205 avec une couche d’aérosols au nord visible par sa teinte marron et une
zone au sud qui semble plus claire sur cette image.
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Fig. IV.21 : Epaisseur optique restituée a partir de la méthode des échos de surface de CALIPSO

en utilisant CLOUDSA

T comme référence et comparaisons avec les restitutions du ra-

diométre MODIS au-dessus de Golfe de Guinée le 13 Aot 2006 pendant des épisodes
d’advection de feux de biomasses au dessus de l'océan. Les canaux représentés sont 532
et 1064 nm pour CALIOP et 550 et 1240 nm pour MODIS

une valeur moyenne de 2,4 entre

22S et 10S et 2,3 entre 0 et 5N. Ces valeurs importantes

sont une indication de la présence d’aérosols de tres petites tailles mais sont un peu élevées

par rapport aux valeurs d’autres

mesures sur les feux de biomasses ([O’Neill et all, 2002]).

La valeur plus basse au Nord pourrait étre une indication d’un mélange avec des poussiéres
désertiques, vu que les trajectoires semblent indiquer un transport provenant du Nord dans

cette zone.

Angstrom (532 — 1064 nm)
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Fig. IV.22 : Coefficient d’Angstrém des couches d’aérosols pour le cas analysé.
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Nous pouvons maintenant nous servir de ces restitutions d’épaisseurs optiques pour calculer
le rapport lidar des aérosols. Nous allons voir que la complexité des scénes introduit des incer-
titudes dans cette mesure. Nous avons donc moyenné les données pour améliorer le rapport
signal sur bruit de trois situations assez différentes. Entre 27,7S et 24,7S I’air semble relative-
ment dépourvu d’aérosols, sauf dans les tres basses couches, et on s’attend plutot a trouver
du sel marin. Entre 12,9S et 9,9S un nuage d’aérosols tres épais est observé au-dessus d’un
stratocumulus et en dessous d’un cirrus. Entre 5,4S et 2,4S un nuage d’aérosols épais se trouve
au-dessus de 'océan.
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Fig. IV.23 : Présentation des profils moyens (bleu) sur lesquels nous faisons les restitutions du rapport
lidar. De gauche a droite : aérosols probablement constitués de sel marin au-dessus de
Vocéan (27,78 & 24,7S), feux de biomasse au-dessus du stratocumulus (12,95 a 9,95) et
feux de biomasse au-dessus de sel marin et de l'océan (5,45 a 2,4S). On a reporté en
rouge le profil moléculaire atténué moyen associé venant du modéle GMAO.

On peut voir sur la figure les trois profils que nous avons utilisés (en bleu) ainsi que
la référence moléculaire (en rouge). On peut voir qu’en I’absence d’aérosols, les profils cor-
respondent bien a la référence moléculaire. On notera que pour le profil avec le cirrus (12,95
a 9,95), le profil moléculaire correspond au profil du lidar sous le cirrus (& 1% pres). Ceci
signifie que la présence du cirrus ne contribue pas significativement et que I'atténuation reste
comparable a l’erreur commise sur ’étalonnage. Ceci provient de la facon d’étalonner le lidar
de jour dans la version 2, qui utilise le rapport de diffusion vers 8 km d’altitude. On utilise
ici une maniere tres simple de calculer I'intégrale du signal lidar due aux aérosols (corrigé du
signal moléculaire) : on corrige simplement le coefficient de rétrodiffusion totale de 1'épaisseur
optique moléculaire puis on soustrait 'intégrale du coefficient de rétrodiffusion moléculaire
corrigé de I’épaisseur optique des aérosols (en supposant une variation linéaire entre la base
et le sommet de la couche d’aérosols).

Nous avons reporté dans la table [V.]] les valeurs attendues (provenant des tables utilisées
pour les inversions CALIPSO) et les valeurs que nous avons mesurées respectivement pour les
3 cas représentés sur la figure

Plusieurs remarques s’imposent. Tout d’abord 'approximation que nous avons faite est assez
fiable mais les erreurs d’étalonnage impactent d’autant plus la restitution de S que la couche
d’aérosols est peu épaisse optiquement. Par exemple, dans la couche de sels marins ou CCSRM
donne une épaisseur optique de 0,03, on pourrait s’attendre a ce que les erreurs eventuelles
proviennent principalement de la mesure sur I’épaisseur optique des aérosols. Or, dans ce cas
précis, une surestimation de 2% de 1’étalonnage du lidar donnerait un rapport lidar de 20,5
sr et c’est la plus grande source d’incertitude. Vu l'erreur commise en utilisant 1’épaisseur
optique MODIS, la radiométrie surestime probablement 1’épaisseur optique.

Pour le cas du panache d’aérosol au-dessus du stratocumulus, nous retrouvons une valeur
plus élevée qu’attendue. Cependant, pour ces épaisseurs optiques élevées (1,2) les erreurs
d’étalonnage impactent tres peu la restitution. Il ne faut pas oublier que les valeurs données
sont des moyennes sujettes a une forte dispersion au cas par cas. Il y a une incertitude sur
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Type d’aérosol Marin Feu de biomasse Feu de biomasse
(Sc) (océan)

Rapport lidar attendu 20 70 70
532 nm (sr)

Rapport lidar mesuré 15,5 82,3 68,4
532 nm (sr)

Rapport lidar mesuré 20,5 84,1 69,8
532 nm (sr)

1,02 x Etalonnage
Rapport lidar mesuré 32,4 - 71,1
CALIOP et MODIS (sr)

Tab. IV.1 : Valeurs attendues et mesurées du rapport lidar dans les couches d’aérosols du 13 Aodt
2006. Ils correspondent respectivement auz profils de la figure V.23 : sels marins, feux
de biomasses au-dessus d’un stratocumulus et de l’océan.

I’altitude de la base de la couche d’aérosols. Cependant, le coefficient de rétrodiffusion a la
base du panache est forcément inférieur au coefficient de rétrodiffusion moléculaire atténué
de I’épaisseur optique moléculaire. Nous avons supposé que le nuage d’aérosols allait jusqu’au
sommet du nuage, mais prendre une altitude légérement supérieure ne changerait que faible-
ment la valeur de S.

Pour le cas du panache de feu de biomasse au-dessus des aérosols marins, utiliser toute la
colonne d’aérosols donne un rapport lidar S = 46,9 ce qui peut correspond au mélange des
propriétés de I'aérosol de feu et du sel marin et & la présence d’un petit cumulus que nous avons
filtré dans la restitution d’épaisseurs optiques mais pas dans le profil moyen. Pour retrouver la
valeur indiquée dans le tableau, nous avons soustrait la valeur d’épaisseur optique provenant
du profil avec uniquement des aérosols marins puis nous avons effectué la restitution en prenant
I'intégrale du signal dans le premier panache (aisément discernable sur le profil). La valeur
trouvée est en bon accord avec ce qu’on attend. Pour la restitution MODIS, nous avons utilisé
une valeur probablement trop forte d’épaisseur optique des aérosols marins du premier cas,
mais étant donné qu’elle reste faible devant 1’épaisseur optique des feux de biomasses, I'erreur
reste faible (on trouverait 75,4 sr en soustrayant les valeurs de CCSRM au lieu de 71,1 sr avec
MODIS).

IV.D.3 Méthode de restitution du contenu intégré en eau liquide des nuages
chauds

Comme nous 'avons vu dans la partie précédente, le signal du radar 94 GHz est atténué par les
constituants de I’atmosphere, essentiellement la vapeur d’eau, mais également par la présence
des nuages d’eau liquide. On peut voir une illustration de cette atténuation sur la figure
ol la référence donnée par AMSR est en bon accord avec la mesure du CPR sauf aux endroits
ou il y a la présence d’un nuage d’eau liquide.

Il est donc possible d’utiliser la référence donnée par le vent de surface et le modele d’ondes de
surface océaniques caractérisé précédemment pour calculer I'atténuation causée par le nuage.
Cette atténuation peut ensuite étre reliée au contenu en eau liquide a partir d’'un modele
de propagation des ondes millimétriques ([Liebé, 1985]). Ce modele est dépendant des pro-
priétés thermodynamiques de I’atmospheére, mais tout comme la vapeur d’eau, on peut faire
I'approximation d’une atténuation liée uniquement au contenu en eau liquide de la colonne
atmosphérique. La linéarité de cette variation qu’on peut observer sur la figure fait que
cette approximation est encore plus robuste que celle faite pour la vapeur d’eau, car il y a
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Fig. IV.24 : A gauche : représentation de la scéne mesurée par le lidar CALIOP dans I’A-Train. On
peut voir un nuage dense masquant l’écho de surface entre 225 et 8S. A droite : on peut
voir que la présence du nuage atténue le signal (bleu) par rapport a la référence attendue

(rouge).
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Fig. IV.25 : Atténuation en dB en fonction du contenu en eau liquide du nuage. La relation est linéaire
quand le profil de température varie peu dans le nuage. On a tracé Uatténuation pour
différentes températures moyennes dans le nuage et on peut voir que méme si la variation

est irréguliére avec la température, elle varie trés peu. Le LWP dans les nuages peu

convectifs (Sc) que nous observerons variera entre 0 et 0,4 kg.m=2.

correspondance univoque entre I'atténuation du modele de Liebe calculée pour chaque point
du profil thermodynamique et son intégrale sur la verticale.

Une premiere approche a démontré la possibilité de retrouver le contenu en eau liquide en uti-
lisant la vitesse du vent de surface ([Smith and Tllingworth, 2008]) et des mesures statistiques
liant le vent et de température de surface d’AMSR-E aux mesures du radar. Notre approche est
différente car elle provient de 'utilisation d’un modele physique de surface océanique cohérent
avec les observations et il pourrait étre intéressant de comparer les résultats donnés par ces
deux approches dans le futur. A noter qu’on ne peut pas appliquer I’équation [N.11 car le
terme de transmission T3, ; devient tres faible pour les nuages d’eau (le lidar ne traverse
pas). En revanche, il est possible de 'utiliser pour les nuages de glace.

Nous appliquons ensuite notre méthode de restitution du contenu en eau liquide du nuage
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sur ce méme cas. Comme précisé dans la partie expliquant la méthode, le modele de [@,
| a été utilisé. Dans ce cas précis, les données de température de GMAO donnent un
profil de température relativement homogene dans le nuage, et nous avons donc utilisé le

profil d’atténuation linéaire exposé dans la partie précédente pour restituer I’atténuation par
le contenu en eau liquide.

0.5

> CLOUDSAT+AMSR-E
AMSR-E

Latitude

Fig. IV.26 : Restitution du contenu en eau liquide sur l’orbite du 13 aodt 2006 en utilisant AMSR-E
et CLOUDSAT. On observe un relativement bon accord entre les deux instruments, les

différences provenant en bonne partie de la meilleure résolution horizontale de CLOUD-
SAT.

Les résultats de ’analyse effectuée sur le cas sélectionné et la comparaison avec le pixel AMSR-
E le plus proche sont reportés sur la figure Comme on peut le voir, les variations
générales obtenues entre les deux méthodes de restitution sont en bon accord et on observe
bien une augmentation du LWP entre 23S et 155, 1a ou la couche nuageuse est observée par
le lidar. Il faut bien garder a l’esprit que la comparaison ne peut étre valable que si le nuage
est suffisamment homogene pour posséder les mémes propriétés a ’échelle du tir radar (2 km)
et du pixel AMSR-E (10 km) et elle dépend également de ’homogénéité du vent de surface.
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Fig. IV.27 : Gauche : restitution du contenu en eau liquide sur l’orbite du 8 aodt 2006 en utilisant
AMSR-E, CLOUDSAT et MODIS. Droite : méme chose pour l’épaisseur optique. On ob-
serve Ueffet induit dans les restitutions par les différents champs de vue des instruments.

L’avantage de ce genre de méthode tient donc essentiellement aux échelles différentes mises
en jeu et a la possibilité d’échantillonner a I’échelle de la tache au sol du radar (2 km) plutot
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qu’a la résolution du pixel AMSR-E. Par exemple, nous avons utilisé cette méthode sur un cas
ol nous avons vérifié I’'absence d’aérosols avec CALIPSO. Nous avons comparé les restitutions
de LWP d’AMSR-E, de CLOUDSAT avec la méthode exposée précédemment, et avec un
produit MODIS utilisant 1’épaisseur optique et le rayon effectif & 1 km de résolution (I’absence
d’aérosols réduit U'incertitude sur les restitutions MODIS) en utilisant la formule approchée
du contenu en eau liquide LWP a partir de I’épaisseur optique du nuage 7y et du rayon effectif
Regr obtenus par MODIS, LWP = 2p1,7n.Resr/3 (voir description détaillée en annexe A.B).

On voit bien sur la figure que ’échelle plus importante du pixel AMSR-E moyenne les
valeurs extrémes, et que les restitutions de CLOUDSAT et de MODIS sont en meilleur accord
au niveau du contenu intégré en eau liquide. En utilisant la valeur du rayon effectif restituée
par MODIS, on peut inversement calculer une épaisseur optique a partir des contenus intégrés
en eau liquide AMSR-E et CLOUDSAT. On observe bien entre 11S et 10S une différence
notable entre AMSR-E et MODIS et un relativement bon accord entre 10S et 8S. Au contraire,
I’épaisseur optique restituée par CLOUDSAT semble en relativement bon accord entre 11S et
8,5S et est plus faible que MODIS et AMSR-E entre 8,5S et 8S. Une partie de désaccord peut
étre due a la co-localisation.

Pour conclure la présentation de ces méthodes, nous dirons qu’elles offrent des perspectives
intéressantes pour leurs précisions et les analyses qu’elles peuvent offrir & I’échelle fine. Pour
améliorer encore cette précision, nous indiquerons deux directions & explorer. Premierement,
améliorer la représentativité du modele de répartition des ondes de surface océanique, soit en
corrigeant les constantes théoriques, soit en incluant I'influence de la stabilité. Deuxiemement,
il est possible d’effectuer le méme travail qui a été fait lors des développement des algo-
rithmes d’AMSR-E sur l'océan ([Wentz, 2007]), c’est-a-dire créer un modele permettant de
tenir compte des variations de I'indice de réfraction avec la température a 94 GHz de facon
encore plus précise que ce que nous pouvons trouver dans la littérature et bien adapté aux
caractéristiques du CPR.
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IV.E Analyse globale

Pour conclure cette analyse nous présentons ’application de cette méthode a la restitution de
I’épaisseur optique. On peut comparer ces différentes observations a 1’échelle de la planete et
nous avons reporté sur la figure les cartes d’épaisseur optique a 1’échelle globale, nuit
et jour que nous pouvons obtenir avec cette nouvelle méthode appliquée aux observations de

CALIOP.

TAaerL

CCSRM (532 nm) Tpaer. CCSRM (532 nm)
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Latitude
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Fig. IV.28 : Epaisseur optique moyenne du mois d’Aott 2006 par CCSRM a 532 nm de nuit (gauche)
et de jour (droite) sur une grille de 5° de résolution.
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Fig. IV.29 : Gauche : localisation des différences entre la nuit et le jour sur les produits épaisseurs
optiques CCSRM. Droite : histogramme de ces différences (moyenne : 0,001 et écart-

type : 0,3).

Les visualisations sont obtenues a partir des algorithmes que nous avons mis au point pour
I’analyse des données CALIPSO-CLOUDSAT-AQUA pour CCSRM et les niveaux 3 de MO-
DIS. On observe bien ’épaisseur optique importante a ’est du Golfe de Guinée provenant des
aérosols de combustion de biomasse. Globalement, on obtient un bon accord entre les zones
d’épaisseur optique importante vues par CCSRM de nuit et de jour. Nous avons reporté sur
la figure la localisation des différences moyennes des épaisseurs optiques entre la nuit
et le jour sur tout le mois et I’histogramme de ces différences. La moyenne de ces différences
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Fig. IV.30 : Gauche : épaisseur optique moyenne des aérosols pour le mois d’Aodt 2006 par MODIS
a 550 nm. Droite : différence entre les produits épaisseurs optiques CCSRM de jour et
MODIS.
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Fig. IV.31 : De gauche a droite : différences des épaisseurs optiques entre 605-30S, 305-30N et 30N-
60N. Les différences moyennes sont respectivement de 0,0661 ; -0,0323 et 0,0076.

est de lordre de 0,001 ce qui n’est pas extrémement significatif (I’épaisseur optique moyenne
est d’environ Taqerr = 0,14). La stabilité de I’étalonnage étant meilleure de nuit, le produit
est a priori bien plus fiable ce qui nous permet d’observer les propriétés optiques de aérosols.
Malgré tout, on peut observer des différences locales significatives entre le jour et la nuit. On
s’attend a ce qu’une partie de ces différences provienne d’une erreur d’étalonnage sur certaines
traces, ce qui est mis en évidence sur la figure Une autre partie provient des heures de
passages différentes des satellites et de ’advection des aérosols dans l'intervalle de temps.

Nous avons reporté sur la figure les épaisseurs optiques aérosols restituées par le ra-
diometre MODIS et les différences avec celles trouvées par CCSRM. Il convient de noter
que sur ces cartes a I’échelle globale, nous n’avons pas totalement enlevé la présence des
nuages optiquement fins dans CCSRM. En regardant le masque nuageux MODIS c’est ce qui
semble expliquer les différences importantes observées dans 'hémisphere sud et bien mises en
évidences par les histogrammes de la figure V311

En conclusion, ce produit peut étre affiné dans le futur en utilisant I'information contenue
dans le profil vertical de CALIOP. Finalement, les différences moyennes incluant la présence
des nuages fins et des différences des champs de vue restent faibles, de 'ordre de 0,07 la ou leur
contribution est la plus importante pour les latitudes comprises entre 60S et 30S. La différence
observée dans le Golfe de Guinée ne provient pas des nuages fins qui sont peu présents de jour
et dont les épaisseurs optiques sont négligeables par rapport a celle des aérosols, mais d’une
différence intrinseéque entre les produits que nous discuterons dans le chapitre suivant. Elle
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provient également du fait que le champ de vue de MODIS étant plus important que celui de
CALIOP; les valeurs moyennes ne peuvent pas étre exactement les mémes vu les variations
importantes du contenu en aérosols entre les différents jours. La variation jour et nuit du
produit épaisseur optique CCSRM est totalement négligeable en moyenne, ceci était attendu
puisque nous avons réétalonné les données avant de faire les restitutions.

Produits Plate-forme Référence Commentaire
de mesure

Données de niveau 1 CALIPSO, Océan Rapport signal sur bruit élevé

étalonnées sur ’écho de sur- | CLOUDSAT et quelle que soit la longueur d’onde

face de 'océan AMSR-E considérée. Valable sur tout le
profil, permettra d’améliorer les
produits opérationnels et les in-
versions associées.

Epaisseur optique de la CALIPSO Océan Rapport signal sur bruit élevé.

colonne d’aérosols au-dessus | couplé & (CCSRM) Insensible aux hypotheéses micro-

de 'océan CLOUDSAT ou physiques sur les aérosols et aux

AMSR-E erreurs d’inversion.

Rapport lidar moyen des Utilisation de la  mesure

couches (S) d’épaisseur optique et mnon
d’une classification

Epaisseur optique de la CALIPSO Dépolarisation| Comme CCSRM et est en plus

colonne d’aérosols au-dessus dans les | inaccessible & la radiométrie.

des nuages nuages Permet de caractériser le forcage

d’eau liquide | radiatif au-dessus des nuages.
(WCM)

Contenu intégré en eau CLOUDSAT et Océan Echelle plus fine que celle

liquide (LWP) AMSR-E d’AMSR-E, comparaisons avec
les données CALIPSO plus
significatives

Epaisseur optique aérosol MODIS Océan Important travail de validation
effectué, mais nécessite des hy-
potheses sur le type d’aérosols

Epaisseur optique nuage et nuage d’eau | Important travail de validation

rayon effectif liquide effectué, mais biaisé par la
présence d’aérosols au-dessus du
nuage

LWP, contenu en vapeur | AMSR-E Océan Important travail de validation

d’eau intégré effectué et erreurs tres faibles par
rapport a la radiométrie visible
et infrarouge.

Tab. IV.2 : Présentation des différentes méthodes analysées et leurs avantages.

Nous avons donc résumé les différents produits que nous avons maintenant a notre disposition
et leurs principaux avantages par rapport aux produits opérationnels dans la table 11
est maintenant possible d’utiliser ces nouvelles approches sur les produits opérationnels. Nous
allons dans le chapitre suivant appliquer ces méthodes a I’étude de I'impact radiatif des aérosols
produits par les feux de biomasse en Afrique du Sud pendant la saison seche.

90



Chapitre V

Analyses régionales - Application a
I’étude de l'effet direct des aérosols

au-dessus du Golfe de Guinée
pendant AMMA

Le continent africain est la source de différents types d’aérosol, les plus notables sont la
poussiére désertique et le carbone suie provenant des feux de biomasse. En hiver dans I’hémis-
phére Nord, les particules de combustion de biomasse au Sahel sont advectés sur I'océan
(Haywood et al. 2008). Pendant I’été, les aérosols provenant de ces feux des régions d’Afrique
centrale sont advectés vers le Golfe de Guinée ou ils peuvent interagir avec des couches persis-
tentes de stratocumulus. En effet, la subsidence de ’atmosphere libre au dessus de la couche
limite induite par la branche subsidente de la cellule de Hadley est favorable a la création et
au maintien des stratocumulus au sommet de la couche limite.

LLLLLLLL

Fig. V.1 : La région de l'océan ot les études de cas et I’étude régionale ont été effectuées est délimitée
par le rectangle en trait plein. Les lignes diagonales rouges sont les différentes orbites de
CALIPSO de jour et les fleches rouges la direction des principaux panaches d’aérosols
venant du nord pour les poussieres désertiques et de l’est pour les aérosols de combustion.

L’étude de cette région dont nous avons illustré les limites géographiques dans la figure [l est
importante car elle constitue une région d’interactions constantes entre aérosols et nuages. De
plus les distributions des aérosols et des nuages peuvent y induire un forcage radiatif significatif
[Keil and Haywood, 2003]. Les connaissances sur la physique des interactions aérosols-nuages
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que nous en retirerons seront applicables aux autres pollutions d’origine humaine, et les zones
maritimes fournissent également la référence non polluée applicable a 1’étude des continents

[Andread, R007).
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Fig. V.2 : En haut : feux détectés par MODIS entre le 1 et 10 avril 2006, 9 et 18 Aodt 2006, 17-
26 décembre. En bas : épaisseur optique MODIS sur les mémes périodes (visualisations
effectuées par l'outil GIOVANNI de la NASA Goddard Earth Science).

Les nouveaux systémes d’observation par satellite offrent des moyens privilégiés de caractérisation
des aérosols car ’observation a 1’échelle globale ainsi que leur grande résolution spatiale est bien
adaptée aux importantes hétérogénéitées spatiales et temporelles, ce qui les rend également
aptes & lobservation de leffet direct [Remer and Kaufman, 2006]. Nous allons maintenant
illustrer comment les nouvelles méthodes d’analyse présentées dans les chapitres précédents
peuvent améliorer la connaissance du forcage radiatif des aérosols en présence de nuages. Nous
discuterons tout d’abord la sensibilité du modele aux différentes hypothéses microphysiques
et comment améliorer ces premiers résultats, puis nous montrerons un cas d’illustration. Nous
étudierons la sensibilité du calcul a la méthode utilisée en fonction de la disponibilité des
données a petite échelle. Enfin, les principales sources d’erreur étant connues, nous calcule-
rons le forgage sur la région du Golfe de Guinée et nous donnerons quelques pistes pour étendre
ces calculs a l’échelle globale.

V.A Données spatiales

Les études de cas permettent de bien comprendre les processus physiques & fine échelle
et d’étudier les différences observées entre les méthodes de restitution. Il est nécessaire de
conduire une étude statistique pour aller plus loin dans la validation de la méthode.
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On peut voir sur la figure les variations annuelles de 'occurrence des feux en Afrique
et le lien avec la présence d’aérosols sur la mer. En avril, les feux sont répartis sur la Cote
d’Ivoire, le Nigéria et le Gabon et sont d’intensité faible. Un large panache d’aérosols constitué
essentiellement de poussieres sahariennes couvre I’Atlantique a cette saison en s’étendant jus-
qu’a ’Amérique du Sud et couvrant le Nord du Golfe de Guinée. En Aott, quand les feux
sont originaires des régions de Savane de I’Angola et la Zambie, le panache d’aérosols s’étend
sur le Golfe de Guinée avec une charge en aérosols plus importante a ’Est. Quand la région
de feu remonte vers le nord pendant la saison seche, le panache remonte également au Nord
du Golfe de Guinée. Le transport des aérosols de la zone Sahélienne a été analysé durant la
SOP-0 d’AMMA [Haywood et all, 2008]. Celui des aérosols produits par les feux de savane a
fait I'objet d’études pendant la campagne SAFARI.

Dans le but d’étudier la représentativité des traces de I’A-Train par rapport a la climatologie
globale, nous avons étudié la statistique des restitutions d’aérosols au-dessus de 'océan sur
le Golfe de Guinée avec CALIPSO et MODIS. Pour vérifier 'existence de biais éventuels
entre les différents jeux de donnés, nous avons effectué une comparaison statistique entre
les résultats donnés par CCSRM et le pixel MODIS le plus proche (Aqua aerosol 550 nm
MYDO04L2 product). Les résultats sont reportés sur la figure On peut voir que ’accord
n’est pas parfait entre les deux méthodes de restitution. La pente générale des deux méthodes
est différente aux faibles épaisseurs optiques. Il faut bien garder en mémoire que la restitution
MODIS et cette méthode sont tres différentes. MODIS inverse une réflectance de colonne
atmosphérique en faisant des hypotheses sur la réflectance de surface et sur les propriétés
microphysiques et radiatives des aérosols. CCSRM utilise un lien théorique et observé entre
les échos de surface de différents instruments et ne fait pas d’hypotheses sur la microphysique
des aérosols. Il n’est donc pas étonnant d’observer quelques différences, mais ’accord global
avec MODIS qui a été bien validé statistiquement est encourageant. En moyenne sur toute
la zone et sur tout le mois, CCSRM donne une valeur d’épaisseur optique de 0,22 et MODIS
une valeur de 0,25. Cette différence est tout a fait dans les barres d’erreur relative de MODIS
au-dessus de l'océan A7 = +0.03 + 0.057 ([Remer et all, 2005]) et de la méthode utilisée ici.
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Fig. V.3 : Epaisseur optique restituée par CCSRM en fonction de l'épaisseur optique restituée par
MODIS. Le code de couleur est le logarithme décimal du nombre d’occurences. La ligne
bleue indique la droite de pente 1 et le points noirs le centroide des données.

On peut observer sur la figure un biais entre CCSRM et MODIS aux faibles épaisseurs
optiques qui se réduit avec les épaisseurs optiques croissantes (7 > 0,4). On pourra noter que
les comparaisons entre AERONET et MODIS sont beaucoup plus dispersées ([Kleidman et _al.,
2005]) car comparer les observations de deux plates-formes de I’A-Train offre une statistique
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de mesure difficilement atteignable par la comparaison des observations spatiales et au sol.
Nous avons ensuite comparé CCRSM, MODIS et WCM au-dessus des nuages sur la trace
CALIPSO. Nous avons comparé cette statistique avec celle obtenue sur toute la fauchée de
MODIS. Les histogrammes ont été reportés sur la figure V.4l Tout d’abord, la différence
d’échantillonnage entre MODIS et CCSRM avec un pixel de 10 km et une zone de 70 m
de diametre tous les 330 m ainsi que le biais observé introduisent une différence dans la
statistique. On peut observer que sur tout le mois d’Aoiit, la forme de la statistique d’aérosols
est différente au-dessus des nuages et au-dessus de 'océan. Les épaisseurs optiques sont plus
accentuées entre 0,2 a 0,5 pour WCM, mais les moyennes des deux distributions d’épaisseurs
optiques sont extrémement proches avec 0,21 pour WCM et 0,22 pour CCSRM (qui inclut
cependant aussi les aérosols de la couche limite atmosphérique).
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Fig. V.4 : Statistique des épaisseurs optique sur le Golfe de Guinée a partir des différentes observa-
tions. En haut, de gauche a droite : statistique le long des traces CALIPSO de CCSRM
532 nm, MODIS et WCM. En bas : statistiques MODIS sur toute la fauchée (limitée par
le domaine d’étude).

En dernier lieu, il convient de dire que les distributions entre les données MODIS sur la trace
de CALIPSO et prises sur toute la fauchée de MODIS, ne sont pas totalement identiques, et
une grande attention devra étre apportée avant d’extrapoler les données des traces sur une
zone géographique étendue.

Des différences apparaissent et un travail supplémentaire est nécessaire pour connaitre exac-
tement la représentativité des données de I’A-Train au niveau climatologique.

Les histogrammes CCSRM et WCM ont des formes similaires avec un épaulement vers 7 ~
0,3. On observe plus de valeurs élevéees en air clair pour CCSRM (le maximum du nombre
d’occurrences fait plus du double de celui de WCM), mais ceci est une indication du nombre
de points de mesures effectuées. Le nombre de points ou WCM peut étre utilisé est supérieur
a celui indiqué ici, mais des filtres moins sélectifs doivent étre développés avant de pouvoir
extraire les fractions nuageuses directement a partir de ces données. Les distributions entre
MODIS et CCSRM semblent assez comparables trace par trace, mais 'augmentation des
valeurs vers 7 = 0,3 est moins marquée pour MODIS.
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V.B Calcul du forgage radiatif des aérosols

Cette étude a été effectuée en coopération avec I’Université Libre de Berlin (équipe du Pro-
fesseur Jiirgen Fischer) qui a créé le code de transfert radiatif MOMO, ainsi qu’avec Christo-
foros Tsamalis et Francois Ravetta de I’équipe Physique Chimie de la Troposphere du Service
d’Aéronomie. Ces premiers résultats permettent d’illustrer 'apport des nouvelles méthodes de
mesure développées pour ’A-Train au probléeme de l'effet direct des aérosols.

Nous allons ici présenter la méthodologie employée pour utiliser les observations de I’A-Train
en entrée de MOMO pour améliorer nos connaissances du forcage radiatif. Les travaux de
[Keil and Haywood, 2003] ont abordé ce probléeme & partir d’un cas représentatif. Les ob-
servations de I’A-Train permettent d’aller plus loin et d’étudier I'influence de la variabilité
naturelle des épaisseurs optiques des nuages, des aérosols et des méthodes de calculs utilisées
sur le forcage radiatif. Ce que nous allons présenter est la premiere étude de forcage radiatif
en présence de nuages utilisant I'importante statistique de mesure fournie par les observations
satellites.

Dans le cadre de ce travail, nous avons d’abord utilisé les modeles d’aérosols de la base OPAC
([Hess et _all, [1998]). Cette base offre suffisamment de souplesse pour créer notre propre type
d’aérosols mais nous avons dans un premier temps utilisé les types préexistants.

Les types d’aérosols utilisés possedent un albedo de diffusion d’environ 0,7 & 528 nm et qui
correspond aux limites inférieures de la simulation de [Keil and Haywood, 2003]. On s’attend
a ce que I'albedo de diffusion simple soit plutét de 'ordre de 0,8-0,9 dans les feux de biomasse
(table [J]), mais 'avantage de cette valeur faible de 'albedo de diffusion simple est de per-
mettre de bien mettre en évidence et discuter les non-linéarités des réponses du forcage radiatif
induites par les variations naturelles d’épaisseur optique nuages et aérosols. La méthodologie
développée ici pourra ensuite étre adaptée pour n’importe quel type d’aérosols.

Etude SSA Lieu Type de donnée

—[Keil and Ha,ywood,_QOOH] 0,86 — 0,93 Golfe de Guinée Photometre a absorp-
tion de particules de
suies (PSAP)

[Eormenti et all, 2003] 0,93+ 0,06 Golfe de Guinée PSAP
[Pelon_et, 9.1‘72002] 0,85+ 0.05 Inde Lidar, photometre so-
laire
| [Martins and Pereira, 2006] 0,83 Brésil OPAC
[Hess et all, [1998] 0,67 OPAC, modele urbain

Tab. V.1 : Caractérisation de lalbedo de diffusion simple (550 nm) d’aérosols de feuz et de pollutions
dans différentes études.

Avant d’utiliser le code de transfert radiatif MOMO, nous allons discuter la variabilité des
différents parametres a partir d’'un modele analytique simple.

Si on considere un flux incident F, un nuage seul réfléchira un flux pF' égal au produit de sa
réflectance p par ce flux. En présence d’une couche d’aérosols, et si sa réflectance est négligeable
devant celle du nuage (et c’est justement ce cas qui nous intéresse) ce flux sera égal & pFt2,
avec ici t = exp(—7) + (1 — exp(—7))w(1 — B)) avec [ la fraction de lumiere diffusée vers
I’arriere qu’on peut assimiler au facteur d’asymeétrie.

Quand il y a absorption, la variation négative d’albedo peut induire un forcage positif qui
vaut 2pF (1 — w(1 — 8))7 quand Iépaisseur optique des aérosols est faible, et ce forcage est
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donc modulé par la réflectance du nuage, ’albedo de diffusion simple, le facteur d’asymétrie
et I’épaisseur optique des aérosols.

On a vu qu’on pouvait estimer ’épaisseur optique des aérosols grace a 'instrumentation active.
Nous apportons donc la réponse du forcage liée a I'épaisseur optique des aérosols avec une
grande précision. La réflectance du nuage avec de lair clair au-dessus peut-étre mesurée a partir
des observations radiométriques. En présence d’aérosols au-dessus des nuages, il conviendra
d’utiliser les mesures d’épaisseur optique des aérosols pour corriger ces observations, mais il
n’y a pas de probleme de principe.

L’estimation de ’albedo de diffusion simple et du facteur d’asymétrie dépasse le cadre de ce
travail. Cependant, il convient de constater que ce modele simple montre une variation linéaire
du forcage radiatif au sommet de I’atmosphére avec ces parametres et on peut déja noter qu’on
s’attend typiquement & une variation d’un facteur 3 entre un albedo de diffusion simple de 0,7
et 0,9 ([Keil_and Haywood, 2003]).

V.B.1 Etude de sensibilité

Pour décorréler les différentes sources d’erreur, nous avons commencé a tester la sensibilité
du modele a différents parametres. Nous avons utilisé un cas avec des propriétés géométriques
nuageuses et aérosols constantes (table .2)) en faisant varier 1’épaisseur optique de la couche
d’aérosols entre 0 et 1.1 (par pas de 0.1) au-dessus d’une couche de nuages dont I’épaisseur
optique varie de 0 a 25 (par pas de 5). Les type d’aérosols utilisés sont 1’aérosol urbain de la
base OPAC (Optical Properties of Aerosols and Clouds, [Hess et all,[1998]) avec 0% d’humidité
relative et un albedo de diffusion simple égal & 0,67 & 528 nm utilisé dans la partie précédente,
et les aérosols de fond (background) ayant un albedo de diffusion simple égal & 0,72 & 528 nm.

Type Aérosols Nuages

Altitude (base m) 2340 m 830 m

Altitude (sommet m) 4320 m 1130 m
Epaisseur optique 0 a 1,1 (pas de 0,1) 0 a 25 (pas de 5)

Tab. V.2 : Les propriétés géométriques des couches d’aérosols et de nuages utilisées dans la simula-
tion. Les altitudes sont surtout utiles pour calculer I’émissivité infrarouge de ces couches,
ce qui nécessite un autre modele que MOMO.

On a reporté dans la table .2, les épaisseurs géométriques des couches dans la simulation.
Il s’avere que ce sont les épaisseurs optiques qui sont quantitativement importantes pour le
calcul des forcages radiatifs. De la méme maniere, dans un systéme multicouches constitué
d’une couche de sel marin en-dessous d’une couche d’aérosols de feux de biomasse, la premiére
étant d’épaisseur optique négligeable devant la deuxieme, la présence des aérosols de sels
marins peut-étre négligée. On verra dans la suite que les forcages en air clair des feux sont
extrémement faibles devant ceux observés en présence de nuages.

Dans cette étude de sensibilité, on s’intéresse plus particulierement & la comparaison avec les
observations, en occurence les réflectances de MODIS sur le cas du 13 Aout 2006 que nous
présenterons ensuite.

Pour montrer les modifications induites par les variations des caractéristiques du modele
d’aérosol, nous avons reporté dans la figure les variations de réflectance simulées par
MOMO avec les deux types d’aérosols. On peut voir que la réflectance simulée varie dans des
sens opposés en changeant le type d’aérosol au-dessus de la couche nuageuse et au-dessus de
I'océan. On devrait donc pouvoir obtenir un modele d’aérosol convergent de maniere unique
vers les observations. Ceci fera I'objet d’un travail futur, et nous avons gardé les deux types
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Fig. V.5 : Effet du changement des caractéristiques de l’aérosol sur les réflectances simulées par
MOMO (sommet de l’atmosphére) en fonction de U’épaisseur optique des aérosols au-dessus
de Uocéan (gauche) et de nuages d’épaisseurs optiques différentes, 5 et 15 (figure de droite).
L’angle zénithal utilisé est de 52,84".

d’aérosols pour les analyses suivantes. Une premiere analyse de la réflectance de surface en air
non nuageux, montre que le modele d’aérosols urbains est proche des observations.

Comme on peut le voir sur la figure L@, la simulation de la couche d’aérosol au-dessus du
nuage n’est pas cohérente avec les observations MODIS et CALIPSO. On utilise CALIPSO et
la méthode WCM pour déterminer les épaisseurs optiques des aérosols au-dessus des nuages.
Cependant, il faut garder a 'esprit que le modeéle d’aérosol n’est pas uniquement en cause car
il y a probablement une sous-estimation de 1’épaisseur optique du nuage donnée par MODIS.
Cette valeur égale a 10, utilisée sous la couche d’aérosols donne une réflectance plus faible que
celle que nous observons. L’épaisseur optique réelle du nuage serait donc plus probablement
supérieure a 25, car aux faibles épaisseurs optiques, la sensibilité au modele d’aérosol devient
plus faible.

Réflectance

- MODIS
0.2/ | , MODIS (z,=25)

o MODIS (t,=10)

00 0.2 0.4 0.6 0.8 1

TAaerL

Fig. V.6 : Réflectances simulées par MOMO au sommet de ’atmosphére pour une épaisseur optique
de 10 (bleu) et 25 (vert) avec une charge en aérosol variable (modéle urbain RH=0%) pour
un angle zénithal solaire de 29.96°. Les points rouges sont les réflectances 550 nm observées
par MODIS.

En toute rigueur, nous ne pouvons conclure qu’a une différence entre les simulations de MOMO
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et les observations de MODIS en présence de nuages et d’aérosols a partir des comparaisons
précédentes. Pour savoir si l'erreur provient effectivement des épaisseurs optiques MODIS,
nous utilisons le cas du 8 Aoiit 2006 comme cas de référence pour étudier la cohérence des
parametres optiques du nuage entre les observations MODIS et les simulations MOMO. Ce
cas permet en effet d’observer un nuage d’eau liquide sans couche d’aérosols au-dessus et on
s’attend donc a une bonne précision des restitutions MODIS. Nous avons reporté sur la figure
1 les propriétés microphysiques mesurés par les différents capteurs de I’A-Train.
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Fig. V.7 : De gauche a droite : quicklook lidar du 8 Aodt 2006. Nous pouvons observer la couche nua-
geuse sans couche d’aérosols au-dessus. Epaisseur optique du nuage mesurée par MODIS.
Contenu en eau liquide mesuré par AMSR-E. Les barres verticales noires indiquent 8 zones
avec des épaisseurs optiques nuageuses relativement différentes.
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Fig. V.8 : Epaisseur optique restituée par MODIS en fonction de la réflectance observée les 8 et 13
Aodt (respectivement bleu et rouge). Les simulations MOMO sont données pour 528 (poin-
tillé) et 578 nm (solide) en absence d’aérosols (vert) et pour des aérosols d’épaisseurs
optiques 0,5 (magenta) et 1 (noir).

Comme on peut le voir sur la figure V.8 il y a une différence de 'ordre de 5% entre les mesures
MODIS et les simulations de MOMO pour le cas de référence sans aérosols qui montre que le
modele nuage de MOMO est en bon accord avec les observations. Cet écart provient en partie
des différences des rayons effectifs entre le modele nuage de MOMO (10,1 pm) et calculé par
MODIS (17 pm). Cette différence devra cependant étre corrigée car elle induira de legers biais
dans la quantification finale du forgage radiatif. Cette erreur sur le cas nuageux sans aérosols
est beaucoup plus faible que les différences entre simulation et observations pour le 13 Aott.
On attribue les différences importantes observées sur le cas avec aérosols a une erreur (sous-
estimation) dans la détermination du rayon effectif et surtout de 1'épaisseur optique MODIS.
Ainsi, pour une réflectance de 0,45 & 550 nm, on obtient 7y = 23 alors que pour un rayon
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effectif plus faible, elle correspond & 7y = 12. Cet effet est moins important a une longueur
d’onde élevée.
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Fig. V.9 : Variations induites sur les réflectances par la présence d’aérosols (1 = 0,2 et 7 = 1) sur
les restitutions du radiométre MODIS (simulées par MOMO). Les épaisseurs optiques du
nuage varient entre 0 et 20.

On peut donc estimer I'influence des aérosols sur la restitution de I’épaisseur optique des nuages
par MODIS grace aux simulations MOMO et aux mesures de CALIOP. Dans cette premiere
étude nous nous contenterons d’estimer le biais induit. Dans un deuxiéme temps, nous corri-
gerons les restitutions MODIS dans les algorithmes d’inversion pour nos propres restitutions
grace & MOMO (figure [MLY). Comme on peut le voir sur la figure 9 les différences in-
duites a 2,14 pm sont beaucoup plus faibles qu’a 0, 747um (sensibilité moindre a I’épaisseur
optique des aérosols). Les points obtenus sont donc situés aux extrémités d’un rectangle dont
la longueur augmente avec 1’épaisseur optique du nuage et des aérosols. La valeur moyenne
déterminée par MODIS 7 = 8,43 correspondrait en fait a 7,y = 10 et 11 ce qui implique une
augmentation du forcage calculé de I'ordre de 10%.

V.B.2 Description des résultats sur un cas d’étude

Nous avons ensuite calculé avec MOMO le forgage radiatif solaire induit par un nuage d’aérosols
au dessus de 'océan et au dessus d’un stratocumulus dans la région du Golfe de Guinée pour
un cas d’étude (trace de I’A-Train le 13 Aott 2006 voir fig. I0I).

Nous avons découpé la trace en 10 domaines (barres verticales noires de la figure [V.10) pour
échantillonner la variabilité naturelle du forcage radiatif et du taux de chauffage. Nous utilisons
les données CALIPSO pour connaitre la géométrie des couches atmosphériques utilisées dans
le code MOMO, a savoir altitude du sommet du nuage, base et sommet des couches d’aérosols.
Les restitutions MODIS et CALIPSO ont ensuite été utilisées pour contraindre les propriétés
optiques des couches dans la simulation.

Des hypotheses ont été effectuées pour les quantités suivantes, qui sont considérées comme
induisant des erreurs du second ordre que nous avons discutées dans la partie précédente.
— Variabilité verticale de la couche d’aérosols. (des aérosols maritimes se trouvent sous la
couche des aérosols de feux)
— Choix de la distribution en taille, du coefficient d’Angstrém, albedo de diffusion simple
et facteur d’asymétrie des aérosols.
— Erreur des mesures sur ’épaisseur optique et géométrique du nuage
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Fig. V.10 : Gauche : évolution des observations du lidar CALIOP en fonction de la latitude le 13
Aodt 2006. Comme on l’a déja vu dans les parties précédentes, un nuage d’eau liquide
est présent entre 23S et 85, et une couche d’aérosols de plusieurs kilométres d’épaisseur
se trouve au-dessus. Les 10 cas étudiés sont indiqués pas les barres werticales noires.
Pour rappel nous montrons le profil du coefficient de rétrodiffusion vers 105 au-dessus du
stratocumulus au centre et vers 4S en air clair au-dessus de l'océan & droite

— Réflectance de 'océan négligeable

On a défini deux quantités permettant de quantifier 'effet du forcage radiatif des aérosols.
Pour ce faire, on utilise différentes conventions. L’état de référence sera noté R. Pour nos
simulations, il s’agit soit du rayonnement interagissant avec la surface de 'océan et la diffusion
Rayleigh en air moléculaire, soit du méme rayonnement avec un nuage d’eau liquide au-dessus
de 'océan. On notera respectivement F et Fiy les flux calculés dans ces deux cas. On calcule
I'influence d’une couche d’aérosols notée A sur ce systeme de référence, avec ou sans nuage.
On calcule également la différence des flux nets au sommet de 'atmosphére et a sa base
([Keil_and Haywood, 2003]). Le flux net est défini comme la différence entre le flux descendant
et le flux montant. Les deux flux étant notés en valeur absolu, on compte donc positivement
les ajouts d’énergie au systeme atmosphérique.

On définit une premiere quantité représentant ce qu’on entend généralement par forgage ra-
diatif, c’est-a-dire la différence de flux net entre I’état avec aérosol et 1'état de référence au
sommet de I’atmosphere.

AFGmeN = Fiomon(A +R) — Fignon(R) (V.1)

Comme les flux descendants sont les mémes quel que soit ’état de 'atmosphere & son sommet,
cette équation se réduit a

AFR on = —Fl Lon(A+R)+FL o ((R) (V.2)

La signification de cette équation est assez simple : plus la colonne atmosphérique (surface com-
prise) est réfléchissante, plus I’énergie réfléchie est importante, il en résultera donc un refroi-
dissement. Si les aérosols rendent la colonne atmosphérique plus réfléchissante, cette quantité
est négative (effet parasol). A I'inverse, si les aérosols rendent la surface moins réfléchissante,
vu de l'espace on peut dire ”assombrissent” la surface (dimming effect), il en résultera un
réchauffement, et cette quantité est positive.

La deuxieme quantité représente ’énergie radiative absorbée par ’atmosphere. Il s’agit de
la méme différence de flux net, mais prise a la base de 'atmosphére (juste au-dessus de la
surface).
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AFgggeC,N = FggtseC,N (A + R)

— Fhaseon(®) (V.3)

Les flux montants étant assez peu différents a la base de ’atmospheére, cette équation peut se
réduire a ’expression suivante :

AFggtseC,N = FllaaseC,N (A + R) - FllaaseC,N (R) (V4)

Ici, on comprend bien que ce sont les propriétés d’absorption de I’atmospheére qui sont les plus
importantes et qui conditionnent cette quantité.

Les réflectances MODIS aux différentes longueurs d’onde ont ensuite été comparées a la si-
mulation pour vérifier la cohérence entre la microphysique des aérosols et celle des nuages du
modele et des observations.

Les parametres mesurés et simulés sont reportés respectivements dans les tables et 4
CALIPSO fournit I’épaisseur optique des aérosols au dessus de 'océan et de la couche de
stratocumulus. Le type d’aérosols utilisé est 1’aérosol urbain de la base OPAC (Optical Pro-
perties of Aerosols and clouds, [Hess et all, [199&]) avec 0% d’humidité relative et un albedo
de diffusion simple égal a 0,67 a 528 nm. Cette valeur correspond a la limite basse de ce qu’on
s’attend a trouver pour des aérosols de feux et permet comme on le verra de bien mettre en
évidence les non-linéarités des phénomenes mis en jeu.

— Lat est la latitude moyenne des observations

— TAaerL, €st 'épaisseur optique des aérosols mesurée par CALIPSO a 532 nm

— 7~ est I’épaisseur optique des nuages mesurée par MODIS (sans correction)

— Ris0 est la réflectance de la colonne atmosphérique a 550 nm mesurée par MODIS

— SZA est 'angle solaire zénithal en degré pour les observations CALIPSO

— Rpog est la réflectance de la colonne atmosphérique a 528 nm au sommet de 'atmosphere
simulée par MOMO

— AFS(%C’N est la différence au sommet de 'atmosphere entre le flux radiatif net sans et
avec la couche d’aérosols simulée par MOMO en W/m? pour I'angle zénithal solaire
52,84° (point simulé le plus proche de I’angle zénithal solaire moyen de 53" dans I’ap-
proximation d’Elsasser)

— AF'ON o6t 1a différence & la base de I’atmosphere entre le flux radiatif net avec et sans

base
la couche d’aérosols simulée par MOMO en W/m? pour I’angle zénithal solaire 52,84°

Cas 1 2 3 1 5 6 7 8 9 10
Lat 1S 25 9S 10S 3S 4S 14S 17S 7S 20S
Tanerl, | 0,63 0,55 1,16 1,07 0,48 0,55 1,35 1,04 0,96 0,44

™ 0 0 20,48 9,36 0 0 8,49 8,19 0 14,98
Rss0 0,07 0,07 0,42 0,29 0,08 0,07 0,25 0,25 0,08 0,38
SZA | 29,10° | 20,78 | 34,95 | 35,73 | 30,48 | 31,10° | 38,96° | 41,47 | 3341° | 44,03

Tab. V.3 : Observations de I’A-Train pour les 10 cas (18 Aodt 2006) que nous avons simulés avec le
modele MOMO.

Sur la figure V-TTl on a reporté le forcage radiatif au sommet de I’atmospheére induit par la
couche d’aérosols au-dessus de ['océan et au-dessus d’une couche de stratocumulus. On peut
remarquer qu’on ne peut pas distinguer les cas 2 et 6, parce que les propriétés optiques sont
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Cas 1 2 3 1 5 6 7 8 9 10
Ri2s 0,09 0,09 0,18 0,18 0,09 0,09 0,14 0,15 0,09 0,28
AFIS 11480 | -13,73 | 254,41 | 182,39 | -12,72 | -14,29 | 187,39 | 165,72 | -18,65 | 131,24
AFPE [187,9 | -169,1 | 88,1 | -130,9 | -161,5 | -169,0 | -1682 | -136,6 | -257,2 | -52.2

Tab. V.4 : Résultats de la simulation MOMO.

identiques et que 'altitude des couches n’est pas un parametre critique pour la résultante du
forgage radiatif. Si le forcage au-dessus de 'océan est du méme ordre de grandeur que celui
trouvé par [Keil and Haywood, 2003], celui au-dessus de la couche nuageuse est plus important
d’un ordre de grandeur. On voit qu’il est fagile de différencier le forcage au-dessus de 'océan en
air clair (négatif) de celui au-dessus des nuages (positif). Droite : différence entre les forgages
radiatifs nets au sommet de I’atmosphere et a la surface en fonction de I’épaisseur optique des
aérosols. Au premier ordre on voit bien la dépendance avec 1’épaisseur optique des aérosols.
On note aussi que I'énergie absorbée en présence des nuages (rond plein rouge) est supérieure
a celle absorbée au-dessus de 'océan (ronds bleu).
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Fig. V.11 : Gauche : variabilité naturelle moyenne du forcage radiatif au sommet de l’atmosphére
calculé par MOMO pour un panache d’aérosols au-dessus de 'océan.

Cependant, ces valeurs ne sont pas aberrantes si on regarde les ordres de variations des
réflectances MODIS a 550 nm (figure T2). Au final, la couche d’aérosols absorbe de facon
significative la quantité de rayonnement réfléchie par le nuage a l'aller et au retour, ce qui
explique la différence importante de flux rayonné au sommet de 'atmosphere entre 1’état avec
un nuage seul et I’état avec le nuage et la couche d’aérosols.

On a également calculé le taux de chauffage avec MOMO pour les couches d’aérosols au-dessus
de ces deux surfaces différentes. Les valeurs sont trop élevées et proviennent d’une mauvaise
contrainte du calcul, car le rapport signal sur bruit plus faible au-dessus du nuage introduit
une erreur dans la détermination de la base de la couche et une distribution en plusieurs
niveaux des couches d’aérosols dans les produits opérationnels CALIPSO fait que la base
doit étre déterminée en utilisant les altitudes de couches inférieures. Il est plus représentatif
de regarder quel est le forcage radiatif a la base de I'atmosphere ainsi que la différence de
flux nets entre la base et le sommet de 'atmosphére pour connaitre la quantité d’énergie
emmagasinée par ’atmosphere comme on a reporté sur la figure V.11l et la table V24l On voit
que la présence ou non du nuages n’est pas importante par rapport a la présence d’aérosols,
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Fig. V.12 : Reflectance du cas étudié mesuré par le radiométre MODIS. On peut voir qu’elle varie
entre 0,2 et 0,5 dans le méme nuage. Ceci serait compatible avec des for¢ages radiatifs de
Uordre de la centaine de Watt (& propriétés microphysiques du nuage constantes).

cependant le nuage affecte le flux net par ses propriétés de réflexion et de diffusion, ce qui
explique que plus d’énergie est absorbée en présence de nuage car la couche d’aérosols absorbe
un flux montant plus élevé dans ce cas.

Le modele d’aérosols peut étre ajusté pour atteindre un accord meilleur avec les observations
MODIS au-dessus de 'océan. Cependant, I’accord entre les réflectances observées et modélisées
avec le type d’aérosol urbain est de l'ordre de 10% et l’erreur introduite dans ces premieres
quantifications du forcage radiatif par les aérosols de briilage au-dessus des nuages devrait
rester faible (effet différentiel).

Comme nous 'avons vu précédemment, la présence d’aérosols rend probablement I’algorithme
MODIS imprécis en lui faisant sous-estimer ’épaisseur optique. On a vu que lerreur attendue
peut devenir extrémement importante (de 'ordre de 100%). Cependant, au vu des distributions
d’épaisseurs optiques, il s’agit d’un cas extréme ou relativement peu fréquent, et on s’attend a
une plus grande fiabilité du produit MODIS en statistique. L’erreur attendue est donc plutot
de lordre de 30% ([Yu_ et all, 200€]), ce qui reste important, mais il s’agit d’un biais négatif.
Nous utiliserons donc dans un premier temps les produits nuages MODIS pour nos calculs
statistiques qu’on pourra corriger ensuite. Le développement d’une restitution plus précise de
I’épaisseur optique nuage ainsi que d’'un modele d’aérosol plus proche des observations sera
nécessaire pour mieux quantifier le forcage radiatif.

V.B.3 Représentativité de ce cas d’étude par rapport aux observations de
I’A-Train

Comme on peut le voir sur les histogrammes des épaisseurs optiques aérosols sur le Golfe de
Guinée par CCSRM, WCM et MODIS de I’étude régionale, a laquelle il convient d’ajouter
la distribution d’épaisseur optique nuageuse mesurée par MODIS (figure [V.13)), 'événement
que nous avons simulé représente un cas extréme. Cependant, la méme méthodologie peut
étre appliquée a ’échelle régionale pour calculer le forgage radiatif moyen sur les traces de I’A-
Train. La représentativité de la statistique des traces par rapport a la statistique de la situation
régionale sera ensuite discutée. Il faut garder a l’esprit que ces valeurs sont probablement
biaisées vers les valeurs inférieures a cause de la présence d’aérosols, méme si l'effet devrait
étre un peu moins important en moyenne que sur le cas d’étude que nous avons présenté.
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Fig. V.13 : Distribution moyenne des épaisseurs optiques des nuages mesurées par MODIS sur les
traces de I’A-Train.
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Fig. V.14 : Forcage radiatif au sommet de Uatmosphére en fonction de l’épaisseur optique des aérosols.
A gauche : au-dessus de l'océan pour deux types d’aérosols différents de la base OPAC.
Différentes courbes sont tracées pour montrer linfluence de la présence d’une couche
nuageuse d’épaisseur optique variable sous une couche d’aérosol également variable. Au
milieu : différentes courbes a épaisseur optique nuageuse fixe en fonction de ’épaisseur op-
tique des aérosols. A droite : épaisseur optique d’aérosol fixe et épaisseur optique nuageuse
variable

Les propriétés des aérosols mesurées par différentes plates-formes fournissent des informa-
tions représentant différentes échelles spatiales et temporelles et une meilleure analyse du
systéme global aérosol-nuage encore mal effectuée [[Yu et all, 2006]. Pour étudier comment
les distributions d’épaisseurs optiques et de nuages influencent de maniere non-linéaire les
forcages radiatifs associés, nous allons calculer le forcage moyen global de trois manieres
différentes représentatives de l'information disponible & différentes échelles spatiales et tem-
porelles. L’angle zénithal solaire sélectionné de 53" correspond & I’angle zénithal moyen global
dans l'approximation d’Elsasser [Lefrérd, 2004] mais nous étudierons également les effets de la
variation d’angle zénithal solaire sur le forcage radiatif.

V.B.3.a Forgage radiatif 4 partir de mesures moyennes

Nous calculerons tout d’abord le flux net moyen & partir des valeurs moyennes, c’est-a-dire la
somme du produit de la fraction nuageuse globale (sur ’ensemble des traces) Cn par le forgage
radiatif Fy correspondant & I’épaisseur optique nuageuse moyenne 7y surmonté d’une couche
d’aérosols d’épaisseur optique moyenne T aaert,wom avec celui de la fraction d’aérosols au-
dessus de 'océan C¢ par le forcage radiatif F correspondant a celui d’une couche d’aérosols
d’épaisseur optique moyenne T Aaerl,, CCSRM -

104



CHAPITRE V. ANALYSES REGIONALEY/.B. FORCAGE RADIATIF DES AEROSOLS

——=net _ _ _
AFa = ON.Fx(Fasern,wor, 7N) + Co.Fo(TAaerL.cCSRM) (V.5)

Ce qu’on note maintenant F¢ n est une simplification de notations et correspond a ce qu’on
a défini précédemment pour une situation donnée (par opposition a la situation moyenne),
autrement dit

AFGmoN = Fen (V.6)

On a reporté dans les tables et la valeur moyenne de ces épaisseurs optiques sur
la région et la période considérée. On a également reporté ’écart-type de cette statistique
pour calculer les variations attendues du forcage radiatif. On peut voir que les valeurs sont
typiquement inférieures de 10% pour les aérosols de background par rapport aux aérosols
urbains. D’autre part, ’écart sur le forcage radiatif au sommet de I’atmosphere pour deux
valeurs des épaisseurs optiques d’aérosols est d’autant plus important que ’épaisseur optique
du nuage sous-jacente est importante (figure V14)). Les échelles de temps impliquées dans la
formation et les aérosols étant différentes, ceci démontre déja la complexité du phénomene que
nous allons discuter et 'importance d’avoir une grande résolution spatiale et temporelle des
observations.

Méthode CCSRM MODIS WCM
(aérosols)
TAaer], MOyeNNE 0,22 0,25 0,21
TAaerl, €cart-type 0,27 0,25 0,25

Tab. V.5 : Statistique des mesures d’épaisseurs optiques d’aérosols sur le Golfe de Guinée en Aott
2006 par les méthodes CCSRM, WCM, et les produits MODIS. Les mesures sont prises
sur les traces de I’A-Train co-localisées avec les tirs de CALIOP.

Epaisseur optique MODIS
(nuages)

TN oyenne 8,43

T~ €écart-type 8,05
Fraction nuageuse min 0,61
(Cn moyen) max 0,79
Fraction air clair min 0,22
(Cc moyen) max 0,39

Tab. V.6 : Statistique des mesures d’épaisseurs optiques nuages sur le Golfe de Guinée en Aot 2006
par les produits MODIS. Les mesures sont prises sur les traces de U’A-Train coincidant
avec les tirs de CALIOP.

On a reporté dans les tables V.1 et 8l les résultats de la simulation MOMO pour les différentes
valeurs correspondant aux variations attendues a partir de la statistique des mesures en utili-
sant ’aérosol urbain. Nous avons également reporté les fractions de la partie de la trace nua-
geuse et aérosols. Il faut remarquer que nous n’échantillonnons pas 100% de la trace quand
on additionne la fraction nuageuse MODIS avec la fraction d’aérosols, il manque environ 17%
qui correspondent a 'incertitude des analyses MODIS (nuage ou aérosols). Dans notre cas, il
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correspondent probablement a des pixels partiellement couverts de nuages qu’il faudrait plus
probablement assimiler a de 'air clair, mais ce point est a éclaircir a partir des observations
actives. Nous calculerons (voir table .12 'erreur introduite par les variations de l'estimation
de la fraction nuageuse et air clair.

Fx (W/m?) AFg AFgG, — AFR AFLG, AF, — AFRC,
Urb Urb Back Back
™ = 8,43 60,6 99,1 54,3 86,1
TAaerL, = 0,22
™ = 8.43 110,3 187,6 102,9 168,6
TAaerL, = 0,49
™ = 16,48 79,9 106,8 70,7 92,9
TAaerL, = 0,22
T~ — 16,48 146,0 200,0 134,7 180.3
TAaerL, = 0,49

Tab. V.7 : Statistique des simulations MOMO de forcage radiatifs au-dessus des nuages sur le Golfe
de Guinée en Aodt 2006 a partir des observations de I’A-Train.
Fc (W/m?) AFLS, AFLS, — AFRS, AFS, N
Urb Urb Back Back
TAaerL, = 0,22 —7,14 69,8 —5,82 97,5
TAaerL, = 0,49 —-12,8 141,2 -10,8 120,0

Tab. V.8 : Statistique des simulations MOMO de forcage radiatifs au-dessus de l'océan sur le Golfe
de Guinée en Aodt 2006 a partir des observations de I’A-Train.

Cette maniere de procéder comporte une faiblesse intrinseque a savoir la supposition que
lorsque des aérosols se trouvent au-dessus du nuage, les propriétés moyennes ne sont pas
affectées, et qu’il y a bien indépendance statistique entre les propriétés des aérosols et celles
des nuages. La validité de cette supposition n’est pas évidente a priori, car les propriétés
thermodynamiques des masses d’air contenant des aérosols de feux au-dessus des champs
nuageux introduisent des modifications du flux descendant en lien avec les propriétés des
nuages. C’est pour cela que nous allons également calculer le forcage radiatif d’une autre
maniere.

V.B.3.b Forcage radiatif a partir des distributions de probabilités conditionnelles

Nous utiliserons donc les probabilités (conditionnelles) observées des co-localisations des épaisseurs

optiques nuages et aérosols P(Taaerr, wom, 7v) (figure [VTH) pour calculer Fx pour chaque
point de mesure, ce qui permettra de tenir compte des distributions statistiques a la place des
mesures moyennes. De la méme maniere, nous utiliserons les probabilités d’observation des
épaisseurs optiques d’aérosols au-dessus de 'océan.

D AFLE =Cx. ) P(TanerL.won, TN)FN (TaserL,wem,; TN)

(V.7)
+Co. > P(TanerL.0csEM)F G (TAnerL, cosRM)

Ici les sommes portent sur tous les points de mesure effectués sur toutes les traces pendant
tout le mois. On a reporté sur la figure V.16l la distribution probabiliste 2D de Fx en fonction
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Gauche : forcage radiatif simulé par MOMO (code couleur en W/m?2) en fonction de
l’épaisseur optique des aérosols et des nuages. Droite : probabilité observées des épaisseurs
optiques d’aérosols et des épaisseurs optiques de nuages co-localisées, l'aspect de cette
courbe par rapport aux histogrammes de la partie étude régionale suggére une certaine
indépendance statistique de [’épaisseur optique du nuage en fonction de I’épaisseur optique

de laérosol.

des épaisseurs optiques qui correspond a la somme en fonction de Cy. On a reporté sur la
table les valeurs simulées a partir des mesures et les variations qu’induirait un biais dans

I’épaisseur optique nuageuse de 1 et de 0,1 dans I’épaisseur optique des aérosols.

0.4

Fig. V.16 : Représentation probabiliste du forcage radiatif Fn en fonction des probabilités d’observa-

tions co-localisées des aérosols et des nuages.

ZPFN 7~ +0 ™~ + 1 ™~ + 0 ™~ + 1
Urb Urb Back Back
TAaerl, + 0 55,9 64,7 51,4 59,6
Taaerl, + 0.1 59,4 68,8 54,5 63,2

Tab. V.9 : Statistique des simulations MOMO de forgage radiatifs au-dessus des nuages a partir des
statistiques de traces et les variations qu’induiraient de légeres variations autour des va-

leurs mesurées.
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V.B.3.c Forgage radiatif a partir des statistiques des traces

Et enfin, nous effectuerons un troisieme calcul en utilisant les valeurs des moyennes provenant
des statistiques trace par trace et point par point (échelle 1/3 de km). La différence essentielle
avec la maniere précédente provient des fractions nuageuses et des probabilités de distribution
des épaisseurs optiques qui sont prises point par point au lieu d’étre calculées de maniere
globale comme sur les autres cas.

t t t
<) AR >= < CRFS) T P (1 e, wons TN)FN (TAaerL, wem,; TN)

traces traces
V.8
4 Ctraces Ptraces F > ( )
o (TAaerL,ccskRM ) Fo(TAaerL,cosrM)

traces

La somme porte donc sur chaque point de mesure des traces. Comme on peut le voir sur la
figure V.17, le forcage radiatif pour chaque trace peut en effet étre treés différent du forgage
radiatif de I’ensemble des traces Comme il en est de méme pour la fraction nuageuse, il
est important de considérer les variations du forcage radiatif correspondant. La moyenne est
ensuite effectuée sur 'ensemble des forgages calculés sur chaque trace.

25 w w w 14

20

Fig. V.17 : Représentation probabiliste du forcage radiatif F en fonction en fonction des probabilités
d’observation des épaisseurs optique aérosols et nuages pour la trace du 13 aout 2006. On
peut voir qu’elle est différente de la valeur moyenne (figure IZ14).

< Ztraces AF;;E;DH > AFggrtn AFggrtn
(W /m?) Urb Back
Valeur moyenne 31,2 28,8
Ecart-type 23,6 22,3

Tab. V.10 : Statistique des simulations MOMO de for¢age radiatifs au-dessus des nuages a partir des
statistiques traces par traces et les variations qu’induiraient de légéres variations autour
des valeurs mesurées.

Comme on peut le voir sur la table .10 la valeur moyenne du forcage radiatif diminue pour le
type d’aérosol ayant un albedo de diffusion simple plus élevé que celui du type urbain. Il faut
constater également que ’écart-type est du méme ordre de grandeur que la valeur moyenne,
et il est donc fondamental de discuter les sources de variations et c’est ce que nous allons faire
a présent.
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V.B.3.d Discussion

On a reporté les résultats précédents dans la table V.11l Il faut remarquer qu’il y a un ordre
de grandeur de différence entre les forcages radiatifs au-dessus des nuages et au-dessus de
l'océan, et Cc.F¢ est donc négligeable devant Cn.Fn quelle que soit la fagon de les calculer.
Cette remarque reste valable si on la divise par 3 pour un albedo de diffusion simple de I'ordre
de 0,9. Bien que l'incertitude relative sur C¢.F¢ et sur Cyn.Fy soit du méme ordre (voir analyse
a partir des valeurs moyennes), car on passe du simple au double en faisant varier la charge
en aérosols, la valeur absolue de I'incertitude sur Cn.Fy est bien supérieure. De plus, la valeur
que nous donnons ici, qui peut étre encore affinée en modifiant le modele d’aérosols utilisé,
est une estimation basse (a valeur d’albedo de simple diffusion fixé), car MODIS sous-estime
Pépaisseur optique nuageuse en présence d’aérosols, ce qui est le cas la plupart du temps (voir
forme de la distribution WCM, non nulle). Si on considere les variations de toute la fauchée
plutot que celles sur la trace, la distribution change un peu de forme, son écart-type augmente
(0,35 pour toute la fauchée contre 0,25 sur la trace) et sa moyenne change peu (0,22 contre
0,25 ), ce qui induit peu de modifications (figure .I8]).
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Fig. V.18 : Distribution des épaisseurs optiques des aérosols mesurés par MODIS le long de la trace
de CALIPSO et sur toute la fauchée du radiomeétre.

On trouve donc des valeurs correspondant & un forcage régional positif contrairement a ce qui
est supposé en moyenne pour le premier effet direct des aérosols et on a reporté ces valeurs
dans les tables .11l Pour information, nous avons reporté I’écart-type provenant des mesures
tir & tir et de la statistique de chaques traces. La valeur importante provient de I'importante
variabilité journaliere des observations et n’est pas représentative de ’erreur totale de notre
calcul (figure [ZT0)). 11 est plus significatif de regarder les ordres de variations des différentes
méthodes de calcul et deux types d’aérosols pour en avoir une meilleure idée. Vu que 'erreur
induite n’est que de 10% on s’attend & une erreur au plus de cet ordre de grandeur. Les
différences entre les méthodes proviennent de deux sources principales : 'impact non-linéaire
des variations des distributions d’épaisseurs optiques et les forcages associés, autrement dit,
le forcage du aux moyennes des épaisseurs optiques est différent de la moyenne des forcages
associés a chaque épaisseur optique mais également des variations du coefficient de fraction
nuageuse (pour une variation d’environ 15%).

Comme on peut le voir sur la figure .20 la fraction nuageuse varie au cours de la journée.
Nous pouvons estimer la fraction nuageuse au moment de nos mesures, mais pas sur toute la
journée. D’autre part, les produits MODIS que nous avons utilisés contiennent une incertitude
de 17%. Si une fraction de cette incertitude se reporte dans la fraction nuageuse, le forgage
final sera affecté de maniere non négligeable. La table récapitule les erreurs introduites
par la fraction nuageuse. A noter que comme les valeurs de ces parametres sont inférieures a 1,
il en est de méme pour l'erreur associée. Ceci signifie que pour des variations de ces parametres
de 0,1 la variation de forcage associée serait de I'ordre de 5 W.m 2.
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Méthode Moyenne Distribution Distribution traces
moyenne
Cn.Fx (Urb) 37,2 34,3 31,2
Cn.Fx (Back) 33,3 31,5 28,0
Cc.Fe (Urb) -1,59 -1,46 -1,03
Cc.Fe (Back) -1,29 -1,22 -0,85
Total (Urb) 35,6 32,9 30,2
Ecart-type (Urb) - - 24,3
Total (Back) 32,0 30,3 28,0
Ecart-type (Back) - - 22,9

Tab. V.11 : Statistique des mesures d’épaisseurs optiques d’aérosols sur le Golfe de Guinée en Aodt
2006 par les méthodes COSRM, WCM, et les produits MODIS effectuée de trois maniére
différentes. Les mesures sont pris sur les traces de I’A-Train coincident avec les tirs de
CALIOP.

Nombre d’occurences

20 40 60 80
Forgage radiatif (traces)

Fig. V.19 : Histogramme du forcage radiatif de chaque trace. On peut voir la grande variabilité existant
entre chacune d’elles.

Méthode Moyenne Distribution Distribution traces
moyenne
OF /0Cyx Urb 53,5 49,3 40,8
OF /0Cn Back 48,5 45,9 38,1

Tab. V.12 : Statistique des variations du forcage radiatif (W.m~2) en fonction de Cy .

L’étude de [Keil and Haywood, 2003] trouvait des forcages de 'ordre de +45W /m? pour le
méme albedo de diffusion simple (0,7), une couverture nuageuse totale et une épaisseur optique
des nuages supérieures. L’épaisseur optique des aérosols était de 0,25, ceci qui est proche de
0,22 qui est notre valeur moyenne. Les résultats de notre étude sont a diviser par 4 pour étre
comparable & ces valeurs ce qui donne une valeur de 15 W.m 2 pour notre calcul d’épaisseur
optique utilisant les valeurs moyennes. Cette valeur tres inférieure que nous trouvons est
a attribuer aux valeurs de l'albedo du nuage que nous avons utilisées ainsi qu’au modele
d’aérosol différent. Ceci confirme donc 'importance de mesurer précisemment les propriétés
des aérosols, mais surtout celles des nuages. Nous avons vu qu’il est également important de
prendre en compte toutes les probabilités de variations plutot que des valeurs moyennes pour
faire une quantification précise du forcage radiatif. Cette différence demande des investigations
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Fig. V.20 : Images MSG le 16 Aoit 2006 o 9h30 TU (gauche) et 14h30 TU (droite). On peut voir
l’évolution de la surface recouverte par les nuages.

complémentaires.

5 10 15 20
Temps (TU)

Fig. V.21 : Variations temporelles du for¢age radiatif pour la moyenne de l’épaisseur optique aérosols
et nuages pour toute la région du Golfe de Guinée au point de coordonnées 5S et 12,5W.

Mise a part I'amélioration du modele microphysique aérosol et nuage que nous avons déja
discutée, d’autres améliorations permettraient d’aller plus loin. Nous avons supposé que la
distribution nuageuse restait statistiquement la méme durant la journée et nous avons utilisé
un angle zénithal moyen dans le calcul. Il est possible d’intégrer les variations du forcage
radiatif par rapport aux variations de I'angle solaire zénithal pendant la journée. MOMO
permet de réaliser ce genre de calcul (figure [Z21]), et on trouve par exemple que le forcage
diminue environ de moitié par rapport & I'angle de référence. La fonction de la figure [.27]
montre que le flux moyen est plutdt divisé par un facteur 2 a 3 qui correspondrait a 10h
d’ensoleillement pour un forcage de 60 W.m ™2 (traits tiretés sur la figure Z21]). Ceci est dii
au fait que le forcage ne diminue pas en valeur absolue avec le flux solaire car 1’épaisseur
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optique des couches d’aérosols et donc leur effet radiatif augmente pour un rayonnement
solaire oblique. La surface de la région étudiée correspond & environ 1/20éme de la surface
du globe. Ces aérosols sont observés environ trois mois par an dans cette région. En forgage
global, on s’attend donc a une contribution au forcage global comprise entre environ 40, 15 et
+0,05 W.m~? en fonction de la valeur moyenne de 1’albedo de diffusion simple auquel il faut
ajouter le forcage négatif en air clair [Schulz et all, 2006].

Pour I’aérosol urbain en air clair, on obtient des valeurs compatibles avec ce qui est calculé dans
le rapport de 'TPCC 2007. Bien que les aérosols soient de types différents, ils sont présents sur
d’autres régions du globe, et ceci est une indication supplémentaire que 'effet direct pourrait
étre mal pris en compte dans les analyses usuelles.

Dans l'idéal, il faudrait un nombre d’observations avec une résolution spatiale et temporelle
plus importante pour étre sur de bien caractériser le forcage radiatif. Cependant, on a vu que
les valeurs moyennes des épaisseurs optiques ne variaient pas énormément dans les données
MODIS prises sur la trace et sur toute la fauchée (figure [IX)). Méme si ces données sont
mesurées au-dessus de I'océan, elles nous donnent une idée des variations des caractéristiques
des aérosols sur des échelles plus importantes que les traces de ’A-Train. On a vu que les
différences induites en prenant les valeurs moyennes et les distributions statistiques proprement
dites sont de ordre de 10% avant prise en compte des fractions nuageuses et des variations
d’angle zénithal. C’est a peu pres cet ordre de grandeur que nous attendons d’une prise en
compte plus poussée des variations spatiales et temporelles, et on peut affirmer que le probleme
vient des nuages.

En effet, on s’attend a ce que la charge en aérosols varie sur des échelles typiques de quelques
jours par les phénomenes de sédimentation et d’advection a grande échelle, alors que la cou-
verture nuageuse peut varier beaucoup plus rapidement sur des échelles beaucoup plus fines
causées par des variations locales. Si on néglige I'influence des effets 3D aux bords des nuages,
I’épaisseur optique et la fraction nuageuse introduisent les variations les plus importantes dans
le forgage radiatif résultant. Il est donc important de connaitre la représentativité des mesures
effectuées par les traces de I’A-Train par rapport aux statistiques de la région pour calculer un
forgage a haute résolution spatiale et temporelle. Des outils comme MSG et les observations
des satellites géostationnaires permettront d’affiner cette premiere approche.

V.C Conclusion

En conclusion, nous avons pu montrer qu’il était différent de calculer des forcages radiatifs
a partir de mesures moyennes sur une région donnée par rapport a l'utilisation d’une statis-
tique de mesure plus précise et que la valeur du forgage résultant varie. Ceci constitue un
apport notable de 'importante statistique de mesure offerte par les mesures spatiales. Tou-
tefois, une premiere analyse a partir des valeurs moyennes offre une estimation acceptable. 11
sera nécessaire de conduire des investigations supplémentaires pour réduire l'incertitude sur
les parametres clés et variant rapidement, & savoir essentiellement la fraction nuageuse et les
propriétés radiatives des nuages. En effet, les aérosols de pollution sont également tres absor-
bants et conduisent a des effets similaires a ceux des aérosols de combustion, et il sera donc
nécessaire d’étudier ce phénomene pour bien comprendre 'effet du forcage anthropique sur le
climat.
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Chapitre VI

Conclusions et perspectives

Ce travail de these a permis le développement de nouvelles méthodes d’analyse des signaux
provenant des instruments actifs radar et lidar aéroportés et spatiaux s’appuyant sur I'utili-
sation de I’écho de surface océanique et nuageux.

Ceci nous a permis de montrer les problemes que posent ’étalonnage absolu du lidar et du
radar, mais que cet objectif pouvait étre atteint avec un rapport signal sur bruit bien plus
important que les procédures standard actuellement utilisées et qu’il permettra d’améliorer
les produits opérationnels des instruments de ’A-Train.

Ces méthodes permettent également de déterminer les parametres microphysiques et radiatifs
des nuages et des aérosols. Ainsi, en utilisant la référence d’écho de surface du radar ou du
radiometre micro-onde AMSR-E nous pouvons restituer 1’épaisseur optique des aérosols sans
faire d’hypothese sur leur microphysique, de nuit comme de jour et avec un rapport signal
sur bruit inégalé jusqu’a présent. Une procédure similaire permet d’obtenir le contenu en eau
liquide intégré des nuages d’eau liquide. La connaissance de la réflectance de surface quelle
que soit la charge en aérosols a des implications importantes pour estimer I'albedo de diffusion
simple des aérosols, qu’il sera possible de développer plus avant.

Nous avons utilisé différentes méthodes de mesure de 1’épaisseur optique des aérosols et nous
avons comparé les résultats a différentes échelles de temps et d’espace. L’étude régionale
a montré un bon accord général entre les restitutions MODIS et CALIPSO-CLOUDSAT
(CCSRM), avec un biais aux faibles épaisseurs optiques. Une partie de cette erreur peut
provenir des hypothéses de la réflectance de surface et de la microphysique des aérosols ef-
fectuées par 'inversion des réflectances MODIS. Les résultats donnés par MODIS et CCSRM
montrent une certaine cohérence avec ceux obtenus par WCM aux jonctions océan-nuages qui
est assez encourageante pour la validité de la méthode.

Ces méthodes n’ont pas encore démontré tout leur potentiel. Nous avons commencé a les
utiliser pour restituer le rapport lidar dans les couches d’aérosols pour différencier les différents
types d’aérosols en fonction de leur taille. L’utilisation de ce genre de procédure pourrait a
terme permettre de mieux différencier la composition d’un ensemble multicouche d’aérosols.
Un avantage par rapport aux produits de la radiométrie est que cette restitution est effectuée
a 1'échelle de la tache du laser (70 m pour CALIOP) et que linformation sur la verticale
permet de savoir avec précision si un nuage est observé ou non, alors que les pixels de la
radiométrie peuvent identifier comme claires des zones avec quelques nuages épars. La fiabilité
de cette méthode ne changeant pas avec les propriétés microphysiques de la couche, elle peut
étre appliquée a la mesure de I'épaisseur optique des nuages de glace semi-transparents.

Nous avons utilisé toutes ces méthodes pour montrer que la prise en compte de 1’épaisseur
optique des aérosols au-dessus des nuages du Golfe de Guinée est essentielle & une bonne
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compréhension des forcages climatiques de cette région. Nos premiers résultats montrent que
le forgage régional est positif comme attendu, mais la contribution de régions ayant des
propriétés similaires pourrait étre plus importante que ce qui était supposé par les études
précédentes effectuées a partir des mesures aéroportées. Ce résultat est hors de portée des
produits radiométriques actuels et constitue une avancée notable offerte par I'utilisation des
nouvelles méthodes de mesure impliquant les lidars spatiaux. Il demande a étre affiné par une
amélioration du modele d’aérosol utilisé (notamment par la détermination de I’albedo de simple
diffusion) et également une meilleure connaissance entre le rapport statistique des traces de
I’A-Train avec la statistique de la région. Nous avons montré que les méthodes d’analyse pou-
vaient étre améliorées en utilisant les informations sur la couverture nuageuse a petite échelle
et des investigations supplémentaires seront nécessaires pour comprendre 'impact global.

Un autre point consiste a améliorer la détermination de I’épaisseur optique nuageuse 7y en
présence d’aérosols. L’incertitude sur 7 induit en effet un biais négatif sur la quantification
du réchauffement régional associé. Le développement d’un tel produit constitue également une
étape importante pour pouvoir étudier le second effet indirect des aérosols a partir des obser-
vations spatiales. Une facon extrémement simple d’atteindre cet objectif serait d’améliorer les
produits d’épaisseur optique developpés dans cette these avec les algorithmes de restitution
du radiometre MODIS.

Ces études exploratoires ouvrent la voie a de futures missions spatiales utilisant uniquement
I’écho de surface et des nuages et en extrayant des informations importantes et critiques. Ce
genre de mission demanderait moins d’énergie et donc un budget plus faible que les missions
actuelles, permettant d’envisager de multiplier les plates-formes pour construire une constel-
lation de satellite.
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Annexe A

Complément

On trouvera ci-apres quelques généralités sur les aérosols et les nuages, et nous allons y intro-
duire un certain nombre de notions utiles & la compréhension de la these.

A.A Les aérosols

Nous allons tout d’abord définir ce qu’est un aérosol et ce qu’on appelle le coefficient d’Angtrom,
ensuite nous introduirons une facon de caractériser les aérosols en fonction de leur processus
de formation.

A.A.1 Définition

Aérosols : Par définition, il s’agit des particules solides ou liquides en suspension dans 1’at-
mosphere, mais conformément a 'usage courant en géosciences, nous en excluerons les nuages.
Leur taille varie de quelques nanometres a plusieurs centaines de micrometres (taille rarement
atteinte). Leurs sources d’émission sont multiples, a la fois naturelles (cendres volcaniques,
poussieres désertiques, embruns marins) et anthropiques (fumées d’industrie et des feux de
biomasse, gaz d’échappement, poussiere organiques), ce qui induit une tres grande diversité
de leurs propriétés.

Coefficient d’Angstrom des aérosols : C’est un exposant qui exprime la dépendance
spectrale de ’épaisseur optique 7 des aérosols en fonction de la longueur d’onde de la lumiere A
incidente. En effectuant des mesures & deux longueurs d’onde différentes A et Ag, la dépendance
spectrale de I’épaisseur optique des aérosols peut étre exprimée approximativement (car elle
dépend de la distribution en taille des aérosols) par

e (1) s

L’exposant d’Angstrom « fournit des informations supplémentaires sur la taille des particules
(plus il est grand, plus les particules sont petites).

A.A.2 Caractéristiques et processus de formation

Il existe plusieurs fagons de cataloguer les aérosols, mais la plus commune est de le faire en fonc-
tion de leur taille. La description donnée ci-apres reprend le modele d’aérosol communément
utilisé par la communauté scientifique et utilisé pour la restitution du produit aérosol MODIS
[Kaufman and Tanrd, 1998].
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[Whitby, 1978] montra que la distribution en taille des aérosols peut-étre exprimée comme
un somme de fonctions log-normales, chacune d’elles résultant d’un processus chimique ou
physique différent. Il suggéra trois modes : le mode de nucléation généré par la nucléation
des gaz pour des particules inférieures a 0.04 um de diametre, le mode d’accumulation pour
les particules de diametre compris entre 0.04 et 0.5 um résultant principalement de la coa-
gulation des petites particules, et le mode grossier pour les particules de diameétre supérieure
au micrometre, originaires de la surface océanique et terrestre et libérés par des processus
mécaniques (érosion, houle). On rappelle dans la table [A] les origines des différentes sources
d’aérosols.

1970 (Tg.y 1) 1990 (Tg.y 1)
Origine naturelle
Minérale 10-500 1000-3000
Sel marin 200-1000 1000-3000
Volcanique 3-150 15-90
Biogénique 50
Conversion gaz-particule 300-2000 200-1300
Extraterrestre 0,1-50 10
Origine anthropogénique
Industrie, combustible fossile
carbone, sulfate
nitrate, organique 100-400 300
Feu de biomasse 3-150 100-450

Tab. A.1 : Fluz annuels des différentes especes d’aérosols présents d la surface du globe (|Grad,1200]).

Si on suppose qu’un seul parametre D ayant la dimension d’une longueur est suffisant pour
caractériser la distribution en taille des aérosols, une distribution log-normale s’exprime alors
par la relation suivante dont on peut voir 'illustration sur la figure [AZT] :

B N lnz(%)
D) = Din(o)v2r ¥ <_ 2In% o ) (A42)

N est le nombre de particules par unité de volume, o est la largeur de la distribution, D,, est
le diametre médian en nombre
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Diametre (m) x 107

Fig. A.1 : Deux ezemples de distributions log-normales avec N=2, 0 = 2 et D,,, = lum (trait pointillé
rouges) et 2 ym (trait solide bleu)

A.B Les nuages

Nous allons tout d’abord définir ce qu’est un nuage dans le cadre de cette étude, ensuite
discuter les processus de formation et enfin expliquer ce qu’on entend par leurs propriétés
microphysiques et radiatives.

A.B.1 Définition

Un nuage sera défini par un ensemble de particules d’eau sous forme liquide ou solide, qui se
situe au sommet ou au-dessus de la couche limite, et visible par un observateur au SOIE
La couche limite est la partie de I’atmosphere ou se font sentir les effets de la surface, par
opposition a ’atmosphere libre. Quand la couche limite est dominée par la turbulence créée
par la force de flottabilité, elle est appelée couche limite convective. Dans cette couche, en air
clair, on distingue, la couche de surface qui peut s’étendre entre 5 et 10% a partir de la surface,
la couche mélangée qui s’étend dans son milieu entre 35 & 80%, la zone d’entrainement qui en
constitue entre 10% et 60% a partir du sommet.

A.B.2 Formation

On observe la formation de nuage quand ’humidité relative d’une masse d’air dépasse le
seuil de saturation. A ce moment, certains des aérosols servent de support pour la formation
des premieres gouttes d’eau par condensation hétérogene, ce sont les noyaux de condensation
nuageuse (cloud condensation nuclei ou CCN). Différents phénomenes sont source de sursatu-
ration.
— La saturation par refroidissement isobare est a ’origine des brouillards de rayonnement.
Lorsque la température du sol s’abaisse en fin de journée et pendant la nuit, ce refroi-
dissement peut se propager plus ou moins aux couches supérieures de 'atmosphere en

! Cette définition du nuage se veut restrictive. En effet si on se fie uniquement au critére visuel, la distinction
entre nuages et précipitations peut étre floue suivant qu’on est dedans ou non.
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fonction de la vitesse du vent et, s’il est suffisant, provoquer la condensation de la vapeur
d’eau. On parle de brouillard d’advection quand une masse d’air chaud et humide est
advectée au-dessus d’une surface plus froide. Le refroidissement se propage alors par
turbulence et peut entrainer la condensation.

— Le processus de saturation par détente adiabatique est a l'origine de la formation de la
plupart des nuage et intervient a la suite du soulevement des particules d’air a différentes
échelles. Un phénomene convectif local donnera un nuage isolé caractérisé par une im-
portante extension verticale de type cumulus de beau temps. A 1’échelle synoptique, le
soulevement d’un front chaud le long d’un front froid aura tendance a former des strates
de nuages. Un relief de terrain peut forcer 1’ascension d’un vent horizontal et on parle
dans ce cas de nuage orographique.

— La saturation par apport de vapeur d’eau est le phénoméne responsable de la formation
des brouillards d’évaporation. Lorsque une masse d’air est au-dessus d’une masse d’eau
plus chaude, la vapeur d’eau en équilibre avec la phase liquide va diffuser dans 'air sec
ce qui peut éventuellement provoquer la condensation.

— La saturation par mélange et par turbulence. Dans la couche limite, la turbulence tend a
homogénéiser le fluide par mélange des particules d’air. Plus précisémment, la turbulence
tend a homogénéiser la température potentielle et le rapport de mélange de la vapeur
d’eau. Le refroidissement et 'augmentation en vapeur d’eau au-sommet de la couche
peuvent entrainer la condensation. C’est le phénomene responsable de 'apparition des
stratocumulus au sommet de la couche limite que nous étudierons dans cette these.

On a reporté dans la table les types de nuages les plus communément observés au-dessus
de 'océan ainsi que la fraction de surface qu’ils recouvrent au-dessus de 'océan. On peut voir
que les nuages bas (Stratocumulus essentiellement) sont les nuages couvrant la plus grande
partie de 'océan.

Type Surface recouverte

(%)

Stratus et Stratocumulus 34
Cumulus 12
Cumulonimbus 6
Nimbostratus 6
Altostratus et Altocumulus 22
Cirrus, Cirrostratus, stratus 13

et Cirrocumulus
Moyenne sur les océans 64,8

Tab. A.2 : Types de nuages les plus communs observés au-dessus des surfaces océaniques ([Hobbd,
1993)).

A.B.3 Caractéristiques microphysiques et radiatives des nuages

Les distributions de gouttes d’eau observées dans les nuages d’eau liquide montrent une forme
caractéristique qui peut-étre approchée par une distribution dite gamma généralisée [Geoffroy,
2007]

« 1 _ a
n(D) :NOWAO”’DO"’ le=(AD) (A.3)

n(D) est le nombre de gouttes d’eau ayant le diametre D par unité de volume et par unité de
longueur. Ny est le parametre qui détermine la valeur maximale de la concentration. A, « et
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v sont les parametres de la distribution et déterminent sa forme ainsi que la valeur de la taille
des gouttes correspondant au maximum de concentration.

La figure montre deux exemples de distribution. La courbe pleine est la forme typique
d’une distribution dans les nuages. La concentration augmente brutalement & partir des valeurs
faibles jusqu’a atteindre un maximum.

0 0.5 1 1.5 2 25 3
Diametre (m) %1078

Fig. A.2 : Deux exemples de distributions gamma généralisée avec Ng = 20.10°m~3. En trait plein,
v=2 a=3etA=10° En pointillés v =1, a = 3 et A = 10°.

Tous les parameétres microphysiques des nuages peuvent étre exprimés en fonction des différents

moments de cette distribution.

0+°O n(D)dD est la concentration totale Ny, a savoir le nombre de gouttes par unité de volume

(moment d’ordre 0).

Nyt 0+O° n(D)DdD est le diametre moyen des gouttes (moment d’ordre 1).
T +o0o

4No Jo

2)

FPL f0+oo n(D)D3dD est le contenu en eau liquide (Liquid Water Content ou LWC) (moment

d’ordre 3). pr, est la densité de I'eau liquide.

n(D)D?dD correspond & la surface moyenne d’une gouttes d’eau (moment d’ordre

On définit le diametre effectif des gouttes du nuage comme le moment d’ordre 3 sur le moment
d’ordre 2.

b "> n(D)D3dD

J7° n(D)D2dD

(A.4)

f0+oo n(D)D%ID (moment d’ordre 6) définit la réflectivité radar.

A partir de ce qui précede, il apparait un lien entre les propriétés microphysiques et radiatives
des nuages. Pour les grands parametres de tailles, on a 1’égalité suivante :

LWC
D.

PL (A.5)

i
3
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Fig. A.3 : Deux exemples du contenu en eau liquide (en g.m=3) dans un nuage en fonction de l’al-

titude (l'unité est le pied sur la figure, ce qui donne des nuages épais d’environ 2km)
[Pruppacher_and Klets, [1980)].

L’épaisseur optique représente l'intégrale de cette quantité le long du chemin optique par-
couru par le rayonnement considéré, et il existe un lien univoque entre 1’épaisseur optique
et 'albedo (ou réflectivité) R du nuage qui représente la fraction du rayonnement incident
réfléchi. En hypothese de diffusion totale (pas d’absorption) et en atmosphere plan paralléle,
on a lexpression suivante [Stephens, [1994] qui s’applique aux longueurs d’ondes visibles :

7(1—g)

R=_V"9
24+7(1-9)

(A.6)

g =2m f_ll P(cos @) cos fd(cos §) est le facteur d’asymétrie de valeur proche de 0,85 dans les
nuages d’eau liquide. Cette loi simplifiée illustre bien les relations univoques reliant 1’épaisseur
optique et la réflectance du nuage aux longueurs d’ondes visibles. Cette formule permet d’es-
timer au premier ordre 'effet du forcage radiatif des aérosols au-dessus des nuages en fonction
de I’épaisseur optique du nuage.
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Annexe B

Restitution du rapport lidar dans
les nuages d’eau liquide

On suppose correcte ’hypothese selon laquelle il existe un rapport lidar (S) constant dans les
nuages pour les tailles de gouttes communément observées dans les stratocumulus ([Pinnick et all,
1983], [O’Connor et._all, 2004]), alors en incluant la diffusion multiple avec un facteur n dans
Iépaisseur optique [Platdl, [1973] et donc également dans S (S devient S’ = 1S que nous ap-
pellerons S effectif) et l'extinction (v devient l'extinction effective o’ = na), la solution de
léquation différentielle lidar admet deux solutions ([Klett, [1981]) : la solution dite prograde
avec valeur initiale proche du systeme de mesure, 'autre dite rétrograde avec la valeur de
référence prise le plus loin possible. Le deuxieme cas permet un calcul plus stable aux dépens
du biais. C’est la solution généralement adoptée pour ’analyse des aérosols et des nuages
semi-transparents. Nous choisirons 'autre formulation, pour tirer profit de son instabilité a
forte épaisseur optique. Elle peut s’écrire sous sa forme la plus simple :

S'P

&/(R)= —— o
) 1-2 [ s'Pdr

(B.1)
Ou P est le signal recu par le lidar en unité physique (c’est-a-dire le coefficient de rétrodiffusion
atténué) et R est la distance entre 1’échantillon d’atmospheére rétrodiffusant et le télescope du
lidar. Le terme sous l'intégrale peut devenir supérieur a 0,5 dans certains cas, par exemple
si une mauvaise valeur de S est utilisée dans la restitution, ce qui peut amener une valeur
négative de 'extinction restituée et nous utiliserons le terme d’instabilité dans ce cas.

En supposant une valeur de P correctement normalisée, et en notant S’ I'erreur faite sur S’,
da/ Verreur relative sur o s’écrit :

5o/ s

&’ - —27 55? —27 (BQ)
a e + S (e7? — 1)
En terme analytique, le seuil d’instabilité est défini par :
05’
—27

=_Z B.3
‘ S 165 (B:3)

La signification physique de cette équation est que plus I’épaisseur optique du nuage augmente,
plus une faible erreur 0S’ peut provoquer des instabilités. Autrement dit, & proximité du
seuil, on peut minimiser 'erreur dS’ si ’épaisseur optique est grande, et 1'utilisation de cette
condition a la base (pour un systéme visant le nadir) ou au sommet du nuage (pour un systéeme
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visant le zénith) déterminé par le signal radar permettra d’atteindre une meilleure précision.
On obtient ainsi une contrainte sur S’ pour éviter de faire diverger la solution.

La détection de l'altitude du sommet du nuage est plus précise que la base si on consideére la
sensibilité des radars actuels, on a donc simulé les observations d’un radar et lidar sols qui
correspondrait a un profil correspondant a un nuage dense atténuant fortement le signal lidar.
Il sera caractérisé par le fait qu’a partir d’une certaine altitude, le signal lidar y devient tres
faible, mais pas le signal radar. Ce dernier permet de déterminer l'altitude de son sommet, et
donc de connaitre son épaisseur géométrique.

On utilisera I’équation (1) en faisant varier S’, pour corriger le signal lidar atténué. On utilisera
la valeur de S’ la plus élevée donnant une valeur de l'extinction effective non négative au
sommet, du nuage comme S effectif pour les restitutions.

En utilisant un certain modele de nuage (diffusion multiple, S, profil de I'extinction croissant
linéairement avec 'altitude, etc), nous allons calculer le coefficient de rétrodiffusion () atténué
correspondant. En négligeant 'effet du systeme électronique du lidar, son expression est la
suivante :

/
Batt = %6_2IOR ofdr (B.4)
T 1 2 3 4
S (57 D) 23,11 20, 36 20, 04 20,00
557757 (%) 15,6 1,8 0,2 <0,01

Tab. B.1 : Effet de l’épaisseur optique sur la restitution de S’.

On se placera d’abord dans un cas utilisant les hypotheses suivantes : on supposera qu’il n’y
a aucun signal rétrodiffusé en dehors du nuage. La valeur de S est égale a 20, I'extension
verticale du nuage est de 400 m, l'extinction varie linéairement avec l’altitude et il n’y a pas
de diffusion multiple (n = 1). On regarde 'effet de I’épaisseur optique sur la restitution en
faisant varier S’ de 0 & 80 par pas de 0,01. La valeur restituée va de 23,11 pour 7 = 1 a 20,00
pour les valeurs de 7 supérieures a 3 (table [B.]).

On peut voir les profils restitués pour les épaisseurs optiques 3 et 4 respectivement sur les
figures Bl et L’erreur sur S’ est inférieure au pas utilisé (0,01) pour une épaisseur optique
de 4 et c’est donc cette épaisseur que nous allons utiliser pour les simulations suivantes.

800 800

——___—

— ’ - —
£ £
(] (]
S 600 oL Vrai S 600
= - - - o, restitue 5

400

' 400 e —
0 0.02 0.04 ~0.5-0.3-0.100.1 0.3 0.5

o (M 1) Erreur relative

Fig. B.1 : Epaisseur optique totale T = 3. A gauche, extinction du modéle en rouge et extinction
restituée en pointillé noir. A droite, erreur relative entre les deux valeurs de ’extinction.
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Fig. B.2 : Comme précédemment mais pour une épaisseur optique de T = 4.

On utilise le méme modele que précédemment mais on ajoute 'effet de la diffusion multiple.
Dans ce cas, I'épaisseur optique apparente du nuage diminue et la valeur de 'extinction res-
tituée correspond a cette valeur apparente. On utilise une valeur de n égale a 0,7. On peut
voir sur la figure que Perreur relative correspond a la différence entre cette valeur et 1.

800 D 800
E / £
s
8 600/ S 600
= p —q vrai =
< / - - -orestitue| <
400 ' 40Q —— '
0 0.02 0.04 ~0.5-0.3-0.100.1 0.3 0.5
o(m ) Erreur relative

Fig. B.3 : Comme précédemment mais n =0,7.

La valeur de S’ restituée est de 14,05. Cette valeur correspond (& l'erreur §S’ prés) au produit
de la véritable valeur de S’ (20 ici) par le coefficient de diffusion multiple (0,7). Pour les
applications réelles, il faudra également tenir compte d’un facteur d’étalonnage ou d’erreur de
mesure si il y a lieu. Si la valeur de S’ dans les stratocumulus varie peu, cette méthode permet
d’estimer le coefficient de diffusion multiple du nuage, si on suppose qu’il s’agit de la seule
source d’erreur (étalonnage précis du lidar).

En reprenant le modele sans diffusion multiple et en ajoutant un bruit aléatoire de 10%, on
trouve les restitutions de la fig B4l On voit que erreur relative ne dépasse pas 10%. L’erreur
sur la restitution ne dépasse donc pas lerreur sur le signal de départ.

La valeur du rapport lidar S peut varier dans le nuage, mais la restitution de ce parametre est
pondérée par le coefficient d’extinction, et correspond principalement aux régions dans laquelle
il varie peu. Ceci entraine toutefois une augmentation de l’erreur relative sur la restitution de
I’extinction la ou elle est faible, c’est-a-dire a la base du nuage.
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ANNEXE B. RESTITUTION DU RAPPORT LIDAR DANS LES NUAGES D’EAU
LIQUIDE
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Fig. B.4 : Effet de Uajout du bruit sur la restitution.
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Annexe C

Article traitant de la restitution de
I’épaisseur optique des aérosols a
partir de I’écho de surface des
observations

CALIPSO-CLOUDSAT

L’essentiel de cet article a été repris dans le chapitre 4.
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Annexe D

L’A-Train et les différents produits
opérationnels

Cette annexe récapitule les différents buts et produits opérationnels associés a chaques missions
de ’A-Train. Elle reprend ’essentiel de ce qu’on peut trouver sur le site internet de la NASA
au sujet de CALIPSO (http ://www-calipso.larc.nasa.gov/about/atrain.php).

La constellation de satellites, Afternoon-Train ou A-Train consiste actuellement en cing satel-
lites volant en formation autour de la terre. Elle comprenait au départ les satellites Aqua et
Aura de la NASA et le satellite PARASOL du CNES. Les missions CALIPSO et CLOUDSAT
furent insérées en orbite derriere Aqua en Avril 2006. Deux satellites supplémentaires, OCO
et Glory devraient rejoindre la constellation dans un futur proche.

Chaque satellite de I’A-Train possede des capacités de mesures uniques qui les rendent complé-
mentaires les uns des autres. Pour la premiere foir, des mesures simultanées des aérosols,
nuages, température, humidité relative et flux radiatif seront obtenues autour du globe pour
toutes les saisons. Cet ensemble d’observations va nous permettre de comprendre comment les
propriétés a grande échelle des aérosols et des nuages changent en réponse aux changements
des conditions environementalles. Ceci nous permettra également de déterminer comment les
changement dans les distributions d’aérosols et de nuages influencent le climat de maniere plus
précise que ce qu’il était possible de faire jusqu’a présent.

L’A-Train sera maintenu en orbite avec 15 mn d’intervalle entre les passages du premier et
du dernier satellite. CALIPSO et CLOUDSAT vont étre controlés de maniere plus fine en
maintenant un espacement de 15 secondes entre eux. Ainsi, chaque instruments verra la méme
zone nuageuse au méme moment. Cette capacité est essentielle pour étudier les nuages qui ont
un temps de vie qui peut étre inférieur a 15 minutes.

Nous rappellons les différents instruments de chaque plate-forme et les produits opérationnels

associés dans les tables [DJ] [D2] D3]

L’A-Train a une altitude orbitale nominale de 705 km et une inclinaison de 98°. Aqua est leader
de la constellation et croise I’équateur vers 13h30. Cloudsat et CALIPSO suivent Aqua de 1
ou 2 minutes et seront séparées I'un de 'autre de 10 a 15 secondes. Chaque satellite complete
14,55 orbites par jour avec une séparation de 14,7 degrés de longitude entre chaque orbite
successives a ’équateur. Les traces de l'orbite a I’équateur progressent vers 1'Ouest de 10,8
degrés par jour et revient sur sa trace avec une période de 16 jours. La grille constituée par
les différentes trajectoires constitue une grille (WRS) dont les différentes orbites sont espacées
de 172 km a I’équateur.
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ANNEXE D. L’A-TRAIN ET LES DIFFERENTS PRODUITS OPERATIONNELS

Plate-forme | Instrument | Caractéristiques | Produits opérationnels aérosols et nuages
Aqua (lea- MODIS Radiometre 36 | Produits atmosphere, océan et terre. Le
der de Ila canaux visibles, | premier inclus les épaisseurs optiques
constel- fauchée de 2300 | nuages et aérosols, des informations sur la
lation) km, résolution | taille des particules, ainsi que ’émissivité
variant entre 0,25 | du nuage et l'altitude de son sommet et le
et 1 km contenu intégré en vapeur d’eau.
AIRS/ Combinaison Profils d’humidité et de température en air
AMSU-A/ de sondeurs | clair. Quelques propriétés nuageuses.
HSB infrarouge et
de  micro-onde.
Fauchée de 507,
résolution de I'IR
~ 10km
AMSR-E | Radiometre LWP, contenu intégré en vapeur d’eau,
micro-onde 6 | précipitations. Mesures essentiellement li-
canaux. Fauchée | mitées aux régions océaniques.
de 1445  km,
champ de vue
asymétrique avec
une résolution
variable de 6 x 4
km (89 GHz) a
43x75 km (6
GHz)

CERES Radiances spec- | Bilan radiatif au sommet de I’atmosphere.
trales et bandes- | Le produit principal est le flux moyen mais
larges conver- | les flux instantanés sont également pro-
ties en  flux. | duits
Résolution de 20
km au nadir.

Tab. D.1 : Les différents capteurs de la plate-forme Aqua et les produits opérationnels associés
([Stephens et all, 12002]).

L’ensemble des instruments & bord de la plate-forme Aqua sont dédiés a I’étude du climat glo-
bal avec un accent mis sur ’eau dans le systéme terre/atmosphere, ceci incluant ses différentes
formes, solides, liquides et gazeuses.

Le Cloud Profiling Radar (CPR) va permettre d’étudier précisemment les nuages et devrait
aider a mieux caractériser le role que les nuages jouent sur la régulation du climat terrestre.

Les observations du lidar spatial embarqué sur CALIPSO, combiné avec I'imagerie passive
permettront d’améliorer notre compréhension du role que les aérosols et les nuages jouent
dans la régulation du climat, en particulier, comment ils interagissent.

Les mesures en lumiere polarisée effectuées par PARASOL vont permettre une meilleure ca-
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Plate- | Instrument Caractéristiques Produits opérationnels aérosols et nuages
forme
Cloudsat CPR Radar 94 GHz. Portes d’une | Information sur le profil nuageux, profils
(suit Aqua résolution verticale de 500 | de contenu en eau liquide et glace. Cette
d’une durée m de la surface a 30 km. | information est obtenue en combinant les
variable Haute sensibilité. Champ de | mesures du radar avec MODIS et AMSR-
inférieure a vue d’environ 1,4 km. E ainsi qu’avec le lidar de CALIPSO
120 s)
CALIPSO CALIOP | Canaux a 1064 nm et 532 nm | Profils nuageux essentiellement en haute
(suit Cloud- avec dépolarisation. Champ | troposphere. Epaisseur optique des cirrus
sat  d’une de vue de 70 m tous les 300 | fins. Profils des aérosols avec ’estimation
durée de 15 m. de I’épaisseur optique associée. L’informa-
+/—255) tion sur les aérosols nécessite de moyenner
sur 10 s spécialement de jour.
IIR Radiometre infrarouge 3 ca- | Propriétés optiques des cirrus et des
naux avec un champ de vue | aérosols désertiques
de 1 km, fauchée de 64 km
Tab. D.2 : Les différents capteurs sur les plates-formes CLOUDSAT et CALIPSO et les produits
opérationnels associés ([Stephens et all, 12002]).
Plate- | Instrument Caractéristiques Produits opérationnels aérosols et nuages
forme
PARASOL POLDER | Polarimetre 9 canaux dans le | Epaisseur optique et taille des particules
(suit  CA- visible et le proche infrarouge. | des nuages et du mode fin des aérosols
LIPSO Résolution de 6 km, fauchée
d’environ 2 de 2400 km.
mn)
AURA HIRDLS Sondeur infrarouge au limbe | Gaz trace et aérosol stratosphérique
(suit Aqua
d’environ
15 mn)
MLS Sondage micro-onde au limbe | Gaz trace, contenu en glace des nuages fins
de la haute troposphere.
TES Spectromeétre imageur IR. | Gaz trace, données a haute résolution
Résolution de 0,5km, fauchée | spectrale sur les nuages.
étroite et pointage variable.
OMI Spectrometre UV, Résolution | Ozone, aérosol index et NOs.

de 13km.

Tab. D.3 : Les différents capteurs sur les plates-formes PARASOL et AURA ainsi que les produits

opérationnels associés ([Stephens et all, 12002]).

ractérisation des nuages et des aérosols dans I’atmosphere terreste, et permettre en particulier
de faire la distinction entre aérosols naturels et anthropogéniques.

Les instruments embarqués a bord d’Aura vont permettre d’étudier la chimie de I'atmosphere
et se focaliser sur la distribution verticale et horizontale des principaux polluants atmosphériques
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ANNEXE D. L’A-TRAIN ET LES DIFFERENTS PRODUITS OPERATIONNELS

ainsi que les gaz a effets de serre et comment ces distributions évoluent et changent avec le
temps.

OCO effectuera des observations globales de la concentration en dioxyde de carbone sur la
colonne atmosphérique, et étudiera les sources et les puits de ce gaz.
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Annexe E

Le code de transfert radiatif MOMO

Nous allons décrire ici le code de transfert radiatif de 1’Université Libre de Berlin le Matrix
Operator MOdel (MOMO) (Eell_and Fischer [2001], [Plass et all, [1973]) que nous avons utilisé
dans notre étude.

La lumiere se propageant dans un milieu diélectrique peut étre atténuée par l’absorption
ou la diffusion hors de la direction de propagation. Elle peut cependant étre intensifiée par la
diffusion ou ’émission de photons dans cette méme direction. Pour de nombreuses applications,
le systéeme atmosphérique peut-étre considéré comme un milieu plan parallele ou les propriétés
optiques dépendent seulement de la verticale. La variation d’intensité dL de la luminance
monochromatique L a l'altitude d’épaisseur optique 7 le long du chemin optique de longueur
infinitésimale d7/u est équivalente au bilan des pertes et des gains d’intensité lumineuse, ce
qui constitue la forme standard de I’équation de transfert radiatif.

dL(T; p, ¢)

o = LT 0) + J(Ts 1, ) (E.1)

|l

J est la fonction source, p le cosinus de ’angle zénithal et ¢ I’angle azimuthal. Cette équation
est appliquée au champ lié & la diffusion (photons ayant été diffusés au moins une fois) alors
que la propagation de 'intensité du flux solaire directe est décrite par la loi de Beer-Lambert

T

S(r) = 8% exp(——) (E.2)

o

S° est le flux solaire incident et p° est le cosinus de I'angle solaire zénithal.

La méthode des opérateurs matriciels est basée sur le principe d’interaction (figure [E) qui
relie le champ lumineux sortant aux limites d’une couche d’un milieu absorbant, diffusant et
émettant avec celui pénétrant aux limites de la couche et le rayonnement généré a l'intérieur.
Si fait la distinction entre le rayonnement montant et descendant, le principe d’interaction
peut étre exprimé par des opérateurs de réflection, transmission et source. Si on considere une
couche de structure verticale limitée en 7 et 7, la luminance dans la direction montante peut
étre exprimée par

Ly = Rp L + Tor Ly + Jy, (E.3)

Rp1 quantifie la réflection dans la direction du rayonnement se propageant vers le bas, T la
transmission du rayonnement se propageant vers le haut et J;, la contribution des sources de

131



ANNEXE E. LE CODE DE TRANSFERT RADIATIF MOMO

Ting L

Ty

Fig. E.1 : lllustration du principe d’interaction. La lumiere diffusée émergeant de la limite supérieure
a 19 est la somme de la luminance se propageant vers le bas qui est réfléchie, celle se
propageant vers le haut transmise et la celle produite a l'intérieur de la couche se propageant

vers le haut ([Fell_and_Fischer, |2001]).

rayonnement interne au rayonnement vers le haut a la frontiere 9. Le rayonnement incident
a la couche est noté par un prime (’).

Le principe d’interaction peut étre utilisé pour dériver un formalisme pour calculer la lumi-
nance a la frontiére interne entre 2 couches. La luminance & la frontiére interne 71 est reliée aux
propriétés optiques des couches adjacentes et aux champs lumineux pénétrant aux frontieres
externes 79 et 71.

Ly = (I — RiaRi0) " (RieTon LT + Tor Ly + Rua iy + Jop) (E.4)
Li"_ = (I — R10R12)_1(R10T21L/2_ + T01L6+ + R10J2_1 + Ja_l) (E5)

I est 'opérateur unité. Les réflexions internes a tous les ordres entre les couches sont comprises
dans I'équation précédente, ce qu’on peut voir en développant le terme (I — Ri2R10) ! en une
série géométrique. Ces équations se simplifient aux limites (sommet et base) du systéme océan-
atmosphere et permettent de calculer les flux pour des propriétés données de I'atmosphere du
bas vers le haut.

Les couches sont combinées en utilisant ’algorithme d’ajout, qui peut étre dérivé du principe
d’interaction. Deux couches de structure verticale arbitraire dont les opérateurs de réflexion,
transmission et source sont connus peuvent étre combinées par
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Roz =Ro1 + Tio(I — RiaRip) ' R12T01 (E.6)
Rog =Ry + Tio(I — RigR12) ' R19T21 (E.7)
Too =Tio(I — Ri2R10) ™' T (E.8)
Toz =T12(I — RigR12) ' Tin (E.9)
Jyo =Ji0 + Tio(I — RiaRio) ™ (Ria g + J31) (E.10)
Jib =Ji5 + Tia(I — RigRi2) (R dgy + Jo) (E.11)

Si on considére deux couches identiques, alors on peut réduire les opérateurs de réflexion au
seul opérateur R et les opérateurs de transmission au seul opérateur T'. Dans ce cas, on obtient
I’algorithme de doublage

Rog =Roo = R+T(I — RR)"'RT (E.12)
Ty =Toe = T(I — RR)™'T (E.13)
Toz =Ti2(I — RigR12) ' Tin (E.14)
Joo =Jio + T(I — RR)" N (RIS, + J5p) (E.15)
Joh =J + T(I — RR) N (RJy + Jg) (E.16)

Cet algorithme de doublage est un moyen tres efficace de calculer les propriétés optiques
d’une couche homogene d’épaisseur optique importante en la décomposant en des couches
optiquement fines pour lesquelles 'approximation de diffusion simple est valide.

Ceci forme la base de la méthode des opérateurs matriciels, il s’agit ensuite de connaitre les
opérateurs de réflexion, transmission et source pour les différentes couches. Il s’agit essentiel-
lement des opérateurs représentant la fonction de phase du milieu en fonction des différents
angles zénithaux et azimuthaux. Ces opérateurs doivent tenir compte que dans I’hypothese de
diffusion simple, le champ produit par diffusion élastique d’un flux plan parallele E dans une
couche optiquement fine peut étre approximé par une fonction de la fonction de phase p

L(AT; u, ¢) = W?Tﬁ%p(cos 0)E (E.17)

Un dernier point constituant une des principales raison de Defficacité de la méthode des
opérateurs-matriciels est la séparation des dépendance azimuthales et zénithales. En effet, en
utilisant ’analyse de Fourier pour séparer les dépendances zénithales et azimuthales, I’équation
de transfert radiatif se sépare en un jeu d’équations indépendantes avec I’angle zénithal comme
seule variable angulaire. Pour ce faire, la fonction de phase est décomposée en une série de
polynomes de Legendre

M
p(T;c080) = Z pm(Ti 1, ) cosm(p — ¢') + R(M) (E.18)

m=0

Les coefficients p,, sont obtenus a partir de la formule suivante
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/ _ 1 T . / !
P50, ) = m /_Wp(Ta cos ) cosm(p — ¢')d(¢ — ¢') (E.19)

01(0,m) est la distribution de Dirac, égale a 1 si m = 0 et égale a 0 sinon. Le nombre de termes
M requis pour maintenir le terme d’erreur R(M) inférieur & une certaine marge de tolérance
dépend de la forme de la fonction de phase.

Pour un milieu isotrope, la diffusion est symétrique par rapport a un plan formé par la direction
de la lumiere incidente et I'axe vertical. Dans un tel milieu, les termes J et L peuvent étre
étendus en séries de Fourier de la méme maniere que la fonction de phase. On peut donc
décomposer ’équation de transfert radiatif en 2M + 2 équations différentielles indépendantes.

d
MELm(T; tp) = —Lp(m;£p) + Jn(r;£p0) 0<pu<1l, m=0,...M (E.20)

—+u désigne la direction descendante et —pu la direction montante.

En utilisant tout le formalisme précédent, on peut calculer les opérateurs de réflexion, de

transmission et sources. La réflexion d’un flux lumineux dirigée vers le bas dans une couche

homogene A7 suffisamment fine pour que 'approximation de diffusion simple soit valable peut
92 .t

s’écrire

.~
Lon(AF; =) = [1 4 61(0,m)]r 22"

1
/ P (', =) L (Fp)dp', m =0,..,M  (E.21)
0

La luminance transmise a la frontiere inférieure de A7 est consistué de celle se propageant
dans la direction considérée atténuée dans AT et de celle diffusée et redistribuée a l'intérieur
de AT dans la direction considérée

- N wWoAT
L (A +41) =Ly (+11) exp(—AF/p1) + [L + 61 (0, m)]m OM
1 (E.22)
/ P (T3 4 s +40) Ln (+p1")dp!
0
En utilisant les notations d’opérateurs, les deux équations précédentes s’écrivent

L (A7) =R, (AT)LIT (E.23)

L} (A7) =T, (AF)LLT (E.24)

(E.25)

A cause de 'homogénéité de AT, les opérateurs de transmission et de réflexion T,,(AT)
et R, (AT) sont identiques pour les rayonnements dirigés vers le haut et vers le bas. En
discrétisant la dépendance en angles zénithaux, on peut représenter le champ lumineux comme
un vecteur dont chaque élément représente le rayonnement venant ou allant dans une direction
zénithale précise. On exprime alors la fonction de phase p comme une matrice dont les éléments
indiquent la densité de probabilité redistribuée entre deux directions zénithales données, notées
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par les indices i et j (variant entre 1 et N, N étant le nombre d’angles zénithaux) dénotant les
quantités reliées au champ réfléchi et incident, respectivement.

Les éléments de la matrice de fonction de phase sont obtenus & partir de 1’équation [ETI9 ce
qui donne deux matrices pour la fonction de phase en introduisant les exposants 1" et R pour
transmission et réflection, respectivement

Pt =Py~ = Py, = pu(7, 1, i) (E.26)
Bh= =Py = Pl = p(7, 1, — ) (E.27)

Les opérateurs de réflection et de transmission s’expriment quand a eux

R (A7) = [1 + 61(0,m)]rwoATM L PEC (E.28)
Ton(AT) = F(AF) 4+ [1 + 61(0,m)]|mwoATM tPIC (E.29)
(E.30)
Avec
F(7) =exp(—7/p11:)0; (E.31)
M1 =(pi) "6y (E.32)

Les différents coefficients ¢; correspondent aux poids attribué & chaques angles zénithaux qui
sont déterminés par une quadrature de Gauss-Lobatto, dont 'avantage (par rapport aux autres
méthodes d’optimisations) est qu’il contiendra nécessairement le nadir quel que soit N

N

1 N
| =3 s+ RV, e =1 (B.34)
=1

i=1

L’opérateur source Ji peut s’exprimer en fonction des opérateurs précédents

JF (A7) = woATS M PLF (1) (E.35)
J(AF) = woATS M PEF (1) (E.36)

Les équations précédentes posent les bases des calculs effectués dans le programme et les
opérateurs utilisés dans le code de transfert radiatif MOMO que nous avons utilisé dans cette
étude. Il suffit ensuite de spécifier les conditions aux limites a utiliser a 'interface surface-
atmosphere dépend de si on considere une surface océanique lisse, rugueuse ou plus simplement
une surface lambertienne.
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